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Предисловие редактора

Появление предлагаемой читателю монографии определено 
двумя основными обстоятельствами.

Во-первых, отчетливо наметившимся в последнее десятилетие 
поворотом от изучения предполагавшейся стабильной во времени 
пространственной структуры вод океанов и морей к исследованию 
временной изменчивости состояния вод океанов и морей, а также 
механизма этой изменчивости. В теоретическом аспекте эта тен
денция выразилась в заметном росте удельного веса нестационар
ных моделей циркуляции и структуры вод океанов и морей. В на
стоящее время все большее значение приобретают специализиро
ванные натурные эксперименты типа АТЭП, П ОЛИ М ОД Е и др., 
предназначенные для исследования гидрофизических процессов 
определенных пространственно-временных масштабов.

Во-вторых, в океанологической литературе монографического 
плана исследование изменчивости гидрофизических полей Черного 
моря вообще отражено чрезвычайно слабо. Можно назвать только 
несколько сборников статей и монографий, посвященных циркуля
ции и термохалинной структуре вод [Филиппов Д. М. Циркуляция 
и структура вод Черного моря, 1968; Комплексные исследования 
Черного моря, отв. ред. Б. А. Нелепо, Л979; Комплексные океано
графические исследования Черного моря, Богуславский С. Г., Ефи
мов В. В., Черкесов Л. В. и др., 1980], гидрохимии [Скопин- 
цев Б. А. Формирование современного' химического состава вод 
Черного моря, 1975; Комплексные гидрофизические и гидрохими
ческие исследования Черного моря, отв. ред. Б. А. Нелепо, 1980] 
и гидробиологии [Сорокин Ю. А. Черное море, 1982; Основы био
логической продуктивности Черного моря под ред. В. Н. Грезе, 
1979].

Таким образом, появление современной монографии, в особен
ности посвященной временной изменчивости гидрофизических по
лей Черного моря, следует признать весьма актуальным.

По-видимому, не стоит особо останавливаться на практической 
ценности исследований такого рода — она достаточно хорошо из
вестна всем, кто так или иначе связан с Черным морем. Выясняя, 
каким образом и почему изменяется гидрофизическая структура 
вод, мы оказываемся в состоянии заглянуть в возможное будущее 
(пока, к сожалению, не очень далеко), а следовательно, нужным 
образом направить интенсивную хозяйственную деятельность 
с целью увеличения ее эффективности и сохранения природы моря, 
в том числе и его природных ресурсов.

В предлагаемой монографии впервые для Черного моря пред
принята попытка с единых позиций рассмотреть широкий спектр
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временных масштабов изменчивости гидрофизических полей: от 
межгодового до масштаба короткопериодных внутренних волн. 
Показана специфика этой изменчивости. Заметно стремление авто
ров к выражению своего, во многом оригинального взгляда на не
которые из рассматриваемых вопросов: методологии исследования 
изменчивости (глава 1) и отдельных ее видов (главы 4 и 5). О с
новным фактическим материалом, послужившим для написания 
монографии, стали исследования ее авторов (сотрудников М ор
ского гидрофизического института АН УССР и кафедры океаноло
гии Московского государственного университета), на протяжений 
нескольких лет активно работающих в этой области. Некоторые 
их результаты обладают принципиальной новизной. Вместе с тем 
сохранена определенная преемственность выводов с результатами 
предыдущих и параллельных работ, о чем свидетельствует широко 
использумая в тексте опубликованная литература. Обращает вни
мание применение авторами современных методов обработки и 
анализа наблюдений с критической оценкой их достоверности 
(глава 2), что подчеркивает высокий научный уровень моно
графии.

Естественно, не на все вопросы, затронутые в монографии, 
даны полные, удовлетворительные ответы. Некоторые положения 
монографии дискуссионны (например, классификация в главе 1). 
Однако эти недостатки носят объективный характер, отражая не
совершенство современных знаний о процессах в океанах и морях. 
Можно согласиться с авторами, что главное назначение предла
гаемой монографии, отражающей новое направление океанологи
ческих исследований, следует видеть в стимулировании его разви
тия. Чем больше вопросов (с намерением их разрешения) возни
кает в связи с данной монографией, тем больше пользы будет как 
для Черного моря, так и для океанологии вообще.



Предисловие

На современном этапе развития океанологии, когда средние 
поля океанологических (и в особенности гидрофизических) ха
рактеристик во многих районах Мирового океана известны относи
тельно хорошо, главная задача состоит в исследовании временной 
изменчивости состояния океанической и морской среды. Методо
логические основы изучения изменчивости Мирового океана зало
жены в книге А. С. Монина, В. М. Каменковича, В. Г. Корта [79], 
представляющей собой первое обобщение в отечественной, да и 
в мировой океанологической литературе по названной проблеме. 
В ней показано разнообразие и большая интенсивность изменчи
вости вод океанов и морей различных пространственно-временных 
масштабов, подчеркнута важность ее изучения для многих науч
ных и практических задач.

В последние годы внимание океанологов к изучению временной 
изменчивости гидрофизических полей океанов и морей, прежде 
всего температуры и солености их вод, скорости и направления 
течений резко возросло. Все больший удельный вес приобретают 
специальные'наблюдения, ориентированные на исследование оп
ределенных видов изменчивости. Их отличает тщательная органи
зация и хорошая техническая оснащенность. Наиболее известны 
эксперименты такого типа: «Полигон-70», ТРОПЕКС-72, ПОЛЭКС, 
«М УССОН», «ТАЙФУН», АТЭП, ПОЛИМ ОД Е, ПГЭП. Целена
правленное исследование временной изменчивости гидрофизиче
ских полей в настоящее время получает долговременную основу 
в виде программ ПИГАП, «Разрезы», «Волна» и др. Чрезвычайно 
быстро растет и количество публикаций, посвященных проблеме 
океанической изменчивости. Однако, в отличие от открытых райо
нов Мирового океана, во многих внутренних морях изменчивость 
гидрофизических полей изучена значительно слабее. Хотя в по
следнее время в Черном море были проведены наблюдения по 
программе СКОИЧ, реализован в рамках сотрудничества стран- 
членов СЭВ эксперимент «Камчия», а в настоящее время ведутся 
работы по проекту «Черное море», интенсивность и качество иссле
дований временной изменчивости здесь пока не могут считаться 
удовлетворительными для решения практических задач освоения 
и охраны природных ресурсов моря. По-видимому, в определенной 
степени это связано с отсутствием монографического обобщения 
уже имеющихся результатов наблюдений, которое могло бы систе
матизировать и методологически объединить различные виды из
менчивости. Отмеченное выше и явилось основанием для подго
товки предлагаемой читателю книги.
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В первой главе рассматриваются основные виды изменчивости 
гидрофизических полей с позиций волновой природы изменчиво
сти. Показана специфика пространственно-временных масштабов 
различных видов изменчивости в Черном море.

Во второй главе объединены вопросы, связанные с методикой 
обработки данных наблюдений изменчивости гидрофизических по
лей. Дана краткая характеристика самих наблюдений, использо
ванных при подготовке монографии. В основном этот раздел со
держит описание относительно недавно внедренных, но уже доста
точно известных в океанологии методов предварительной обра
ботки пространственно-временных наблюдений (интерполяция, 
фильтрация) и оценок спектрального состава изменчивости раз
личных характеристик. Затронуты вопросы их применимости 
к анализу океанических (морских) процессов, во многих случаях 
существенно отличающихся от нормального, гауссовского про
цесса, единственного, для которого оценки достоверности резуль
татов такого анализа достаточно надежны.

Остальные главы монографии посвящены анализу основных и 
наиболее хорошо изученных видов изменчивости гидрофизических 
полей Черного моря.

В третьей главе рассматривается сезонная и межгодовая из
менчивость крупномасштабных полей температуры, солености, цир
куляции и некоторых параметров вертикальной термохалинной 
структуры вод в верхнем 200-метровом слое Черного моря. В ос
нову положены результаты обработки массива архивных данных 
стандартных океанографических наблюдений. Содержание третьей 
главы, основанное на развитии и дополнении результатов, изло
женных в монографии Д. М. Филиппова [107], единственном до 
настоящего времени обобщении по циркуляции и термохалинной 
структуре вод Черного моря, впервые дает целостное представле
ние о средней многолетней сезонной изменчивости основных гидро
физических полей, т. е. об океанологическом климате, а также 
о характере и размере его межгодовых вариаций. Особое внимание 
уделено пространственно-временной изменчивости холодного про
межуточного слоя — одной из наиболее интересных гидрофизиче
ских особенностей Черного моря. К сожалению, недостаток наблю
дений не позволяет пока создать надежное представление о струк
туре и динамике гидрофизических полей в слоях ниже горизонта 
200 м.

Принципиальной новизной отличается также содержание чет
вертой и пятой глав монографии, посвященных соответственно си
ноптической и мезомасштабной изменчивости гидрофизических 
полей. В них показано, что, отличаясь спецификой пространствен- 
но-временных масштабов, эти виды изменчивости в Черном море 
не менее (а некоторые даже более) интенсивны, чем в океанах. 
Они оказывают существенное влияние на природу моря в целом, 
поэтому необходимость их дальнейшего внимательного изучения 
очевидна. В этих главах рассмотрены некоторые специальные ме
тоды обработки и анализа наблюдений (в дополнение к стандарт



ным, описанным в главе 2), широко обсуждаются возможные ме
ханизмы формирования рассматриваемых видов изменчивости 
с помощью математического моделирования гидрофизических про
цессов. Многие результаты проведенных исследований могут иметь 
приложение и для исследования изменчивости в других районах 
Мирового океана.

Авторы не считают результаты монографии в целом безапелля
ционными. Скорее наоборот, в процессе дальнейших исследований 
многие из них будут уточнены, дополнены, а может быть и пере
смотрены. Сами авторы полны желания принять в этом активное 
участие. Важно, чтобы дальнейшие исследования приобретали все 
более конкретный смысл и направленность. Если предлагаемая 
монография в какой-то степени будет этому способствовать, ав
торы будут считать свою задачу выполненной.

На протяжении всех этапов работы постоянное внимание и вся
ческое содействие ей оказывали профессор А. Д. Добровольский 
и академик АН УССР Б. А. Нелепо.

Значительная часть результатов, представленных в главах 3—
5, получена в итоге многолетних плодотворных научных связей 
с сотрудниками возглавляемой проф. А. А. Абрамовым Лаборато
рии вычислительных методов, Вычислительного центра АН СССР
В. И. Ульяновой, В. Ф. Баклановской, М. А. Расуловым, И. И. Че- 
чель при участии сотрудников М ГИ В. П. Ястреба и — МГУ 
А. Т. Кондрина.

Большую помощь при подготовке монографии к печати ока
зали Н. И. Ракитина, Л. В. Агапова и Е. М. Китаева.

Всем им авторы выражают свою искреннюю благодарность.



Г л а в а  1

Виды изменчивости гидрофизических полей 

Ч ерн ого  м оря

1.1. Характеристика пространственно-временных масштабов 
изменчивости. Физическое обоснование и основные 

дисперсионные соотношения

Изменчивость гидрофизических полей в океанах и морях очень 
велика и разнообразна. Диапазон энергетически значимых прост
ранственно-временных масштабов составляет 9— 10 порядков еди
ниц. С одной стороны, это связано с разнообразием источников 
(причин) изменчивости, а с другой— с разнообразием условий 
среды, воспринимающей воздействие этих источников. Под усло
виями среды здесь понимается стратификация вод, глубина океана 
или моря, рельеф дна, близость берегов и их очертания, фоновый 
энергетический уровень и т. п.

Все это создает чрезвычайно сложную картину изменчивости 
в океанах и морях. При этом возникает необходимость обоснован
ного определения границ интервалов различных видов изменчиво
сти гидрофизических полей и их места в общей иерархии видов, 
т. е. необходимость классификации видов изменчивости по их про- 
странственно-временным масштабам и основным физическим ме
ханизмам, составляющим суть каждого вида. В соответствии 
с этим физическое обоснование такой классификации должно 
включать определение основных источников (причин) изменчиво
сти, выделение физических процессов, общих для всего интервала 
изменчивости каждого данного вида, выбор математического аппа
рата, позволяющего описать изменчивость, и определение условий 
среды, в которых развивается каждый конкретный вид изменчивости.

В настоящее время в океанологии общепринятой считается 
предложенная А. С. Мониным с соавторами [79] и модифициро
ванная в работе [61] классификация изменчивости гидрофизиче
ских полей. В соответствии с последним вариантом этой класси
фикации весь диапазон пространственно-временных масштабов из
менчивости разбит на четыре интервала:

1) м е л к о м а с ш т а б н ы е  н е о д н о р о д н о с т и  (с масшта
бами от долей миллиметра до десятков — сотен метров и перио
дами рт долей секунды до десятков минут). В этом интервале вы
делены четыре подынтервала: квазиизотропная мелкомасштабная 
турбулентность, вертикальная слоистая микроструктура, капил
лярные и гравитационные поверхностные волны;
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2) ме з о ма с шт а бные  н е о д н о р о д н о с т и  (с масшта
бами от сотен метров до километров и периодами от часов до 
суток). В этом интервале выделены три подынтервала: внутренние 
волны, инерционные колебания, приливные колебания на мелко
водьях;

3) с и н о п т и ч е с к и е  н е о дно р о дно с ти  (с масштабами 
десятки и первые сотни километров и периодами от суток до ме
сяцев). В этом интервале выделены два подынтервала: волны 
Россби и связанные с ними фронтальные и свободные океаниче
ские вихри, вынужденные неоднородности с масштабами баротроп- 
ных атмосферных процессов;

4) глобальные н е о д н о р о д н о с т и  (с масштабами сотни
и тысячи километров и периодами от нескольких месяцев до, по- 
видимому, сотен лет). В этом интервале выделены три подынтер
вала: сезонные колебания, главные океанические течения и верти
кальная стратификация. •

В предлагаемой монографии рассмотрено: крупномасштабная 
горизонтальная и вертикальная циркуляция вод и связанный с ней 
гидрологический режим и вертикальная стратификация, их много
летняя и сезонная изменчивость; синоптическая изменчивость, свя
занная в основном с синоптическими вихревыми образованиями; 
инерционные и приливные движения, а также внутренние волны, 
в том числе и захваченные берегом и дном.

Приведенная выше классификация в основном отражает измен
чивость гидрофизических полей в открытых районах Мирового 
океана и нуждается в некоторой детализации в приложении 
к внутренним морям.

Физическое обоснование такой детализации для изменчивости 
гидрофизических полей Черного моря — практически изолирован- 
ного от Мирового океана водоема — в плане сформулированных 
в начале настоящего раздела положений представляется сле
дующим.

Каждый определенный вид изменчивости имеет как внешние, 
так и внутренние источники (причины), определяющие его суще
ствование. Постоянно действующие внешние источники — это глав
ным образом астрономические факторы: вращение Земли относи
тельно Солнца (причина годового цикла изменчивости) и вокруг 
своей оси (суточные циклы, полусуточный приливный цикл, инер
ционный цикл); вращение Луны вокруг Земли (более долгопери
одные приливные движения), а также другие изменения взаим
ного расположения планет и Солнца. Их можно определить как 
постоянно действующие источники глобального воздействия, при
водящие к видам изменчивости, во многом имеющим детермини
рованный характер.

Другая группа внешних источников изменчивости имеет ярко 
выраженный нерегулярный (практически случайный) характер. 
К ним относятся: ветровое воздействие на водную толщу, процессы 
локального термодинамического обмена через поверхность моря 
(потоки тепла, влаги, солей, газов). Именно эти процессы яв
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ляются первопричиной стохастических черт изменчивости гидро
физических полей, которые в большинстве своем преобладают над 
детерминированными чертами.

Внутренние источники изменчивости гидрофизических полей ча
сто выступают как равноправные с внешними воздействиями. 
Это — доступная потенциальная и кинетическая энергии трехмер
ной крупномасштабной структуры вод, высвобождающиеся в ре
зультате процессов баротропной и бароклинной неустойчивости 
в энергию движений меньших пространственно-временных масшта
бов. Специфика внутренних источников изменчивости — в непре
рывности и диалектическом единстве причинно-следственных свя
зей, поскольку структура и динамика вод каждого определенного 
интервала пространственно-временных масштабов представляет 
собой энергетический источник (причину) для более мелкомас
штабных -процессов и одновременно результат (следствие) преоб
разований видов механической энергии более крупных масштабов. 
Взаимная обратимость связей проявляется в случаях, когда гене
рация отдельных видов изменчивости производится более мелко
масштабными процессами (например, явления «отрицательной вяз
кости» [97] и возбуждения климатических аномалий синоптиче
скими процессами [134]). Взятые в отдельности при неизменных 
внешних условиях эти процессы в принципе способны вызывать 
детерминированные виды изменчивости гидрофизических полей 
в морях. Однако сложное и непрерывное взаимодействие внутрен
них процессов между собой, а также с внешними воздействиями 
придает результирующей картине изменчивости ярко выраженный 
стохастический характер. Поэтому нередко изменчивость гидрофи
зических полей рассматривается как проявление турбулентности 
различных пространственно-временных масштабов. Этому способ
ствует и формальный подсчет числа Рейнольдса (Re), который 
дает большие его характерные значения, что позволяет рассмат
ривать движения в море практически любого пространственно-вре
менного масштаба — турбулентными.

Исследования изменчивости гидрофизических полей на основе 
«турбулентного» подхода активно развивалось в 60-х годах. При 
этом в основном проводилась оценка выполнимости законов тео
рии локально-изотропной турбулентности (см. [81]) для различ
ных масштабов изменчивости путем статистической обработки дан
ных наблюдений. Однако обобщение многочисленного материала 
показало, что законы локально-изотропной турбулентности выпол
нимы только на отдельных интервалах пространственно-временных 
масштабов, между которыми существуют зоны притока энер
гии за счет действия внешних источников и, очевидно, нелиней
ного взаимодействия процессов различных масштабов, вызываю
щих передачу энергии от одного масштаба к другому, в основном 
(но не исключительно) к высоким частотам и волновым чис
лам [86].

Отсутствие необходимых наблюдений (достаточно продолжи
тельных и с высоким пространственно-временным разрешением)
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и пренебрежение внутренними энергетическими источниками (в ча
стности, доступной потенциальной энергией) не позволило тогда 
обнаружить зону энергоснабжения, связанную с синоптическими 
вихрями. Однако автор обсуждаемого подхода предполагал воз
можность обнаружения зон энергоснабжения дополнительно 
к трем, выделенным первоначально.

Отметим, что подход к изучению изменчивости гидрофизиче
ских полей с позиций локально-изотропной турбулентности в стро
гом смысле справедлив лишь для мелкомасштабной турбулентно
сти [34, 39, 81]. При исследовании изменчивости с большими 
пространственно-временными масштабами необходим учет страти
фикации, вращения Земли и его неравномерности, приводящих 
к резкой анизотропности движений в море. Появившиеся недавно 
исследования с позиций теории двумерной геострофической турбу
лентности [41, 158] отражают это обстоятельство. Однако послед
няя теория еще далека от завершения и рассматривает недоста
точно широкий класс пространственно-временных масштабов. 
Даже в тех интервалах, где турбулентные флуктуации имеют ква- 
зигеострофический двумерный характер (в интервалах вращения 
и плавучести по терминологии [39]), «теорию двумерной турбу
лентности», строго говоря, нельзя использовать из-за большой и 
неоднозначной роли в динамике вихрей вертикальной пульсацион- 
ной компоненты и вертикальной структуры крупномасштабных 
движений. Это обстоятельство отмечено и в работе [41].

В то же время наличие мощных зон энергоснабжения в спект
рах изменчивости гидрофизических полей делает обнадеживаю
щими выводы о возможности разделения волновых процессов и 
турбулентности даже в самой высокочастотной части спектра. 
Долгое время считалось, что экспериментальные наблюдения, по
зволяющие разделить турбулентность и волновые процессы, невоз
можны, поскольку из-за отмеченных выше процессов сильного 
взаимодействия как внешних, так и внутренних источников гене
рации волновые процессы имеют сильно меняющиеся во времени 
и пространстве характеристики и, как следствие, малое время 
жизни. Однако наличие четко фиксированных энергетических мак
симумов в спектрах изменчивости гидрофизических полей на опре
деленных пространственно-временных масштабах говорит о' том, 
что волновые возмущения могут существовать длительное время 
и что возможно как по данным наблюдений (с улучшением их ка
чества и увеличением количества), так и теоретическим путем по
лучить их характеристики и дисперсионные соотношения. Это поз
воляет подойти к вопросу исследования изменчивости гидрофизи
ческих полей и оценке ее пространственно-временных параметров 
с позиций волнового подхода. При таком подходе из перечислен
ных выше видов изменчивости Черного моря, рассматриваемых 
в настоящей монографии, будет исключен только один вид — меж
годовая изменчивость. Механизмы, управляющие этим видом из
менчивости, пока еще не совсем ясны. Наиболее вероятно, что 
определяющее влияние на эту изменчивость оказывает крупномас
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штабное взаимодействие в системе океан—атмосфера как чисто 
автоколебательного, так и резонансного вида при воздействии 
внешних космических факторов. Наконец, многолетние вариации 
состояния моря (как и атмосферы) могут иметь стохастическую 
природу ■[ 134], проявляясь, как определенный статистический ре
жим более мелкомасштабных изменений. Отметим еще один спе
цифический вид изменчивости — изменчивость плотностной струк
туры вод верхнего деятельного слоя моря, вызываемую нестацио
нарными внешними локальными воздействиями атмосферы 
(потоками тепла, массы и количества движения). Этот вид из
менчивости по классификации [61] относится к синоптическим вы
нужденным неоднородностям с масштабами баротропных атмо
сферных процессов. Наибольшей интенсивности эта изменчивость 
достигает на временных масштабах от 3—6 суток до 1—3 недель 
[58]. Основной механизм, формирующий изменчивость структуры 
вод деятельного слоя моря указанных временных масштабов,— 
соответствующая им изменчивость интенсивности мелкомасштаб
ной турбулентности. Этот механизм обеспечивает достаточно бы
струю реакцию деятельного слоя на изменения локальных внешних 
воздействий через поверхность моря [89]. Поэтому изменчивость 
его плотностной структуры по своим частотным и фазовым харак
теристикам весьма близка к изменчивости внешних факторов ука 
занных временных масштабов [58].

Таким образом, с позиций волновой теории принципиально мо
жет быть решена задача описания изменчивости большей части 
пространственно-временных масштабов. Поэтому для решения 
второй задачи классификации может быть выбран волновой 
подход.

Для описания волновых движений в море в широком диапа
зоне пространственно-временных масштабов в этом разделе, так 
же как и в большинстве последующих разделов монографии, будет 
использована линейная теория внутренних волновых процессов 
с использованием метода возмущений. Конечно, такой подход ис
ключает из рассмотрения некоторые волновые процессы, напри
мер процессы взаимодействия волн различных масштабов. По
этому там, где это необходимо (см. главу 5) будут использованы 
результаты нелинейной теории волновых процессов.

Выбор линейной теории волновых процессов в данном разделе 
обусловлен, с одной стороны, возможностью получения оценок 
пространственно-временных параметров для большинства перечис
ленных видов изменчивости гидрофизических полей Черного 
моря по относительно простым дисперсионным соотношениям, 
а с другой стороны, тем, что диапазон применимости в океаноло
гии линейной теории в настоящее время трудно определить, и не
которые авторы [72, 116] склонны считать, что «...таким путем 
можно трактовать более широкую область вопросов, чем это 
обычно предполагают» [116].

В соответствии с выбранным нами подходом к описанию измен
чивости гидрофизических полей можно предположить, что каким-



либо внешним или внутренним источником в море внесено малое 
возмущение, приводящее к нарушению его устойчивого состояния 
и появлению различных восстанавливающих сил, порождающих 
разнообразные волновые процессы. Такими основными восстанав
ливающими факторами в море являются сила тяжести и страти
фикация, вращение Земли и его кажущаяся за счет кривизны по
верхности Земли неоднородность, а также топография дна й нали
чие боковых границ (эффектами сжимаемости морской воды для 
рассматриваемых масштабов движений можно пренебречь [60,

Обычно, используя приближения Буссинеска, гидростатики, 
твердой крышки и традиционное приближение, связанное с пара
метром Кориолиса (0, 0, fiz) [60], ищут решения волнового урав
нения в виде нормальных, плоских волн, которые позволяют про
водить разделение переменных и получать в достаточно простом 
виде дисперсионные соотношения для тех или иных волн. Однако 
при таком подходе не все восстанавливающие факторы (отмечен
ные выше) могут быть учтены.

Так, при наличии стратификации, однородного вращения и бо
ковых вертикальных стенок, но с плоским дном решения в виде 
набора плоских волн можно получить только в диапазоне частот

где а — частота внутренних волн; f  — локальная инерционная ча
стота или параметр Кориолиса (f = 2Q sin ф, Q — угловая скорость 
вращения Земли, а ф — широта места); N — частота Вяйсяля- 
Брента, или частота плавучести

g — ускорение свободного падения, р — плотность морской воды, 
dp/dz — вертикальный градиент плотности.

С другой стороны, в однородной жидкости над наклонным 
дном и при наличии однородного вращения и боковых границ мо
гут быть получены решения в виде набора плоских гироскопиче
ских волн в диапазоне частот

Однако в этом случае при существенными становятся огра
ничения на положение боковых границ. В частности, они должны 
быть вертикальными стенками, поскольку в противном случае 
становится невыполнимым традиционное приближение для пара
метра Кориолиса [116].

При учете стратификации и (3-эффекта, но с плоским дном 
в рамках нормальных мод могут быть получены решения, соот
ветствующие дивергентным и бездивергентным волнам Россби 
[60] с частотами а ^  f.

Из всего сказанного следует, что решения в виде нормальных, 
плоских волн, удовлетворяющие теореме разложения [116] , позво

116]).

f (1.1)

0 < о < / . (1.2)
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ляют провести’ исследование в широком диапазоне частот только 
при учете ограниченного числа влияющих факторов.

В такой постановке в [116] , а затем в [60, 79] были проведена 
классификация свободных волновых движений, где выделены сле
дующие типы волн и получены соответствующие дисперсионные 
соотношения.

A. И н ер ци о н н о - гр а в и т а ц и о н н ы е волны,  подчи
няющиеся дисперсионному соотношению

о2 =  A/2 cos2 0 + /2 sin2 0, (1.3)

где © — угол между направлением распространения волн и гори
зонтальной плоскостью.

Б. Инерционные  (или г и р о с к о п и ч е с к и е )  волны 
при N (z) =  0, т. е. в однородной вращающейся среде

о2 =  f  cos27, (1.4)

где V — угол между направлением распространения волн и верти
кальной осью вращения. Отметим тот важный факт, что если для 
инерционно-гравитационных волн (типа А) характерно различие 
знаков составляющих фазовой и групповой скоростей на верти
кальную ось (г), то для инерционных волн (типа Б) составляю
щие волнового вектора и групповой скорости на оси 2 имеют оди
наковые знаки, т. е. направление распространения волн совпадает 
с направлением переноса волновой энергии [72].

B. П л а н е т а р н ы е  волны (или волны Р о с с б и )  при 
Р=т̂ 0, для которых могут быть получены следующие дисперсионные 
соотношения:
для баротропной моды

(1.5)

для дивергентных бароклинных мод

О п =-- 2-- ^ ---2> (I-6)kl+(nnlRd)2

где Re=(gH jf2)4i — внешний радиус деформации Россби; Rd =  
= NH/f — внутренний радиус деформации Россби; k\ — составляю

щая волнового вектора на ось х, направленную на восток;: kh. =

=  k\-\~k\\ k2 — составляющая волнового вектора на ось у, на
правленную на север; р — параметр Россби ($ = df/dy); Н — глу
бина моря; п — номер вертикальной моды.

Здесь следует ввести так называемый параметр дивергентности

D =  flgHk\, (1.7)

который фактически представляет собой отношение характерной 
длины волны к внешнему радиусу деформации Россби^-Re- При
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D<C 1 справедливо приближение твердой крышки. Учитывая, что 
Re обычно имеет порядок тысячи километров, можно считать, что 
даже для баротропной моды волн Россби, определяемой соотно
шением (1.5), для условий Черного моря приближение твердой 
крышки выполняется.

В то же время отказ от использования приближения твердой 
крышки приводит к появлению еще одного вида волновых дви
жений.

Г. Длинные гр авитационные  волны [66, 80, 81], 
имеющие следующие дисперсионные соотношения:

для баротропной моды

o 20 = g H k 2 +  f 2 ,  ( 1 . 8 )

для бароклинных мод

о* =  ghn k2 + f , (1-9)

где hn — эффективная глубина, которая в наиболее простом виде 
вертикальной стратификации плотности N (z)=  const определяется 
из соотношения

hn — N2H 2/gn2n2. (1.10)

Как отмечалось, Черное море — практически замкнутый водоем, 
в котором в динамике внутренних волновых процессов большую 
роль должны играть топография дна и конфигурация береговой
линии. В свете этого приведенная выше классификация волновых
движений [60, 79, 116] не представляется полной, поскольку при 
учете топографии дна и боковых границ появляются новые виды 
волновых движений, которые наряду с отмеченными выше видами 
волн рассмотрены в наиболее современной монографии [74, 75]. 
К ним могут быть отнесены: топографические планетарные волны 
Россби, волны Кельвина и Пуанкаре, а также краевые волны двух 
типов: захваченные гравитационные волны и шельфовые волны, 
которые наиболее близки по своей динамике к топографическим 
планетарным волнам. Кроме этого в замкнутых водоемах широкое 
распространение имеют так называемые сейшевые колебания, ко
торые в большинстве случаев представляют собой результат ли
нейной суперпозиции отмеченных выше волн.

Обычно при теоретическом описании волновых движений, свя
занных с особенностями топографии дна и конфигурации берего
вой линии, исследователи наталкиваются на те же трудности раз
деления переменных в уравнении потенциального вихря [74] при 
одновременном учете стратификации и топографии дна. Поэтому 
простые дисперсионные соотношения для этих волн возможны при 
значительных ограничениях на характер стратификации или 
форму топографии дна, а также при пренебрежении одним из этих 
факторов. При этом решения линеаризированных волновых урав
нений обычно записываются в виде нормальных мод с модуляци
онным по одной из пространственных координат множителем вида 
ехр[—Ку], где К — некоторый коэффициент захвата (радиус
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захвата) по оси у (отметим, что в зависимости от ориентации рас
пространения волн захват может происходить и по оси х н по 
оси г).

В наиболее простом виде дисперсионные соотношения могут 
быть получены без учета вертикальной плотностной стратифика
ции (N (z)=  0). В этом случае имеем следующие виды волн.

Д. Т о п о г р а ф и ч е с к и е  и ш е л ь ф о в ы е  волны для дна 
с постоянным наклоном дна а на участке шириной I имеют одно 
и то же дисперсионное соотношение

a = ~ ^[w ± w ] ' (1Л1)
а фазовая скорость распространения волн такова, что оставляет 
более мелкую воду или берег справа (волны ограничены справа), 
т. е. а>0  в соотношении (1.11).

Для шельфовых волн, распространяющихся вдоль берега, ко
эффициент захвата в поперечном направлении определяется соот
ношением

K =  [k2 + ( f - e 2)/gH]'!\ (1.12)

где Я  — глубина на границе шельфа. Из этого соотношения видно, 
что для волн с частотами а ^  f захват существует всегда и он тем 
больше для фиксированной частоты, чем короче волны. В то же 
время для волновых движений с частотами с?^>/ захват невозмо
жен. Эти волны получили название краевые гравитационные 
волны.

Е. Краевые  гр авитационные  волны при N (г) =  О 
имеют дисперсионное соотношение

ая =  ±[(2я+ l )gak] 'h + f, (1.13)

в случае а=1 эти волны превращаются в короткие гравитацион
ные волны. В соответствии с (1.13) они имеют направление рас
пространения в обе стороны, но вращение их «расщепляет» [74], 
увеличивая фазовую скорость ограниченных слева волн на вели
чину fjk.

При стратификации, заданной в виде N (г) = const, Для корот
ких краевых гравитационных волн может быть получено диспер
сионное соотношение

о2 =  Nz sin2 a cos2 0, (1-14)

которое при а=1 сводится к известному соотношению для: внут
ренних высокочастотных волн [см. соотношение (1.3)]. Следова
тельно, краевые гравитационные волны полностью обусловлены 
силами плавучести, а вращение вызывает некоторое изменение 
значений фазовой скорости волн.

Ж- Волны Кельвина представляют собой наиболее про
стой вид захваченных берегом за счет вращения длинных волн. 
В случае аппроксимации берега вертикальной стенкой может быть
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получено простое дисперсионное соотношение для этой волны, 
ограниченной как и шельфовые волны справа:

Qn =  -y/ghn • k (1.15)

с радиусом захвата K = ^ g h n/f, который соответствует внутрен
нему радиусу деформации;

3. Сейшевые колебания .  При отсутствии вращения (f = 
=0) для бассейна прямоугольной формы с постоянной глубиной 
может быть получено следующее дисперсионное соотношение [80]:

где I, т  — номера горизонтальных мод по осям'л; и у, а а и b — 
соответственно размеры бассейна по этим осям.

Отметим, что в случае учета вращения ЦфО) в замкнутом бас
сейне стоячие моды не получаются, так как вращение вызывает 
«расщепление» мод и.в бассейне возникают волны типа волн Кель
вина (ограниченные справа и вращающиеся против часовой 
стрелки) и волн Пуанкаре (вращающиеся по часовой стрелке). 
Подробно этот вопрос будет обсуждаться в главе 5 при исследо
вании собственных колебаний в бассейне прямоугольной формы на 
основе численного интегрирования нелинейных уравнений теории 
мелкой воды.

В заключении этого раздела остановимся на рассмотрении зах- 
'sj' ваченных волновых движений, для которых важен совместный учет 
^  стратификации, топографии дна и p-эффекта. Как указывалось 
^  выше, в рамках плоских, нормальных волн исследовать совместное 
л, влияние перечисленных факторов не удается, поскольку задача 

становится неразделимой. Однако в рамках краевых волн такое 
разделение возможно при некоторых предположениях, в частности 
постоянства наклона дна, удовлетворяющего условию a ^>f2L2/gH, 
т. е. чтобы изопикнические поверхности имели меньший наклон, 
чем дно. В работе [157] для канала с постоянным наклоном дна 
и в 'предположении твердой крышки при линейном распределении 
плотности (N )z)=  const) были получены дисперсионные соотноше
ния для краевых волн, однако они. имеют очень громоздкий вид 
и здесь не приводятся. Это исследование показало, что при неко
торых предельных переходах решения, описывающие захваченные 
дном волны, превращаются в известные дисперсионные соотноше
ния для баротропных топографических волн. Эффекты плавучести 
делают все получаемые в решениях волны короче, а захват волн 
дном (увеличение их амплитуд ко дну) увеличивается при росте 
волнового числа. Поскольку была рассмотрена и двухслойная по 
плотности модель, вкратце остановимся на ее результатах. Этот 
вариант имеет важное значение для Черного моря, так как в пер
вом приближении его гидрологическая структура может считаться 
двухслойной. В двухслойном варианте модели [157] показано, что 
если толщины слоев не одинаковы, то кинетическая энергия вол
новых движений имеет тенденцию концентрироваться в более тон-

о‘пт =  п [ghn (12[с? + m l b2)]'h, (1.16)

2. Заказ № 39 Ленинград 
Гидрометеоро;./, г
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ком'слое (для Черного моря это означает в поверхностном). В слу
чае с плоским дном сконцентрированная энергия верхнего слоя 
медленно, но полностью переходит в нижний слой, поскольку вол
новые движения верхнего и нижнего слоев синфазны. В случае 
с изменениями толщины нижнего слоя или заданием топографии 
дна происходит частотная расстройка волновых колебаний верх
него и нижнего слоев, что может приводить при определенных со
отношениях сил плавучести и наклонах дна, к концентрации вол
новых движений либо в верхнем, либо в нижнем слоях, т. е. могут 
возникать движения, захваченные плавучестью (в верхнем слое) 
или дном (в нижнем слое). В первом случае движения в верхнем 
слое описываются динамикой волн Россби с фазовой скоростью, 
направленной на запад; во втором — движения в нижнем слое опи
сываются динамикой топографических волн с фазовой скоростью, 
зависящей от знака наклона дна, а именно при сс>0, с < 0, при 
а<0, с>0. Перейдем к теоретическим оценкам возможных прост- 
ранственно-временных параметров всех видов волновых движений 
для природных условий Черного моря на основе дисперсионных 
соотношений (1.3), (1.5), (1.6), (1.8), (1.9), (1.11), (1.13), (1.15),
(1.16), а также соотношений (1.10) и (1.12), определяющих эффек
тивную глубину места и радиус захвата волн, т. е. приступим 
к решению четвертой задачи классификации изменчивости гидро
физических полей этого моря.

1.2. Оценка пространственно-временных масштабов волновых 
движений для условий Черного моря

В настоящем разделе рассматриваются волновые движения 
в Черном море с характерными пространственно-временными мас
штабами, соответствующими длинам волн от 10 м до 100 км и бо
лее и периодами от 1—3 мин до 100 сут и более.

Характерные глубины в Черном море от 100 до 2000 м, причем 
нижний .предел соответствует характерной глубине шельфа моря, 
ширина которого изменяется от 5 до 40 км, в северо-западной ча
сти моря — более 100 км.

Характерные уклоны дна а в Черном море изменяются от 
0,02—0,04 — в шельфовой зоне, в зоне свала глубин 0,05—0,07 до 
0,001—0,005 в центральных районах моря.

Диапазон изменения частоты Вяйсяля—Брента N(z), характе
ризующей интенсивность вертикальной плотностной стратифика
ции вод в Черном море, по среднемноголетним данным сле
дующий:

0,8— 1,0 цикл/ч — в глубоководной зоне моря (глубины от 200 
до 2000 м);

7.0— 10,0 цикл/ч — в главном пикноклине (постоянном гало- 
клине, глубины 50—200 м);

25.0—30,0 цикл/ч— в сезонном термоклине (глубины 0—50 м).
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Такие изменения N дают верхнюю оценку средней по всей 
толще вод частоты Вяйсяля-Брента No = 2 цикл/ч.

Частота Кориолиса (f) в пределах Черного моря меняется от 
0,054 цикл/ч до 0,061 цикл/ч, т. е. за среднее значение можно 
принять /о = 0,058 цикл/ч, что соответствует периоду 17,2 ч. Исходя 
из приведенных выше оценок N(z) и f и в соответствии с дисперси
онным соотношением (1.3) можно предположить существование 
в Черном море инерционно-гравитационных волн (тип А) в диапа
зоне периодов от 2 мин до 18 ч. Оценки длин волн [69, 108] для 
короткопериодных внутренних волн с периодами от 3 до 5 мин для 
первой вертикальной моды дают значения 30—100 м, что в свою 
очередь позволяет оценить их фазовую скорость 0,15—0,30 м/с. 
Отметим, что в соответствии с (1.3) ориентация волнового вектора 
для короткопериодных внутренних волн близка к горизонтали. Эти 
волны в основном распространяются в области расположения се
зонного термоклина. Для волн типа А на частотах, близких к инер
ционной частоте, ориентация волнового вектора близка к вер
тикальной плоскости и они должны пронизывать всю толщу вод. 
Однако расчет параметров этих волн, так же как и волн типа Б, 
по линейному волновому уравнению невозможен, так как в окрест
ностях частоты / у этого уравнения существует особенность [74].

К короткопериодным гравитационным волнам по своей при
роде близки краевые гравитационные волны (тип Е). Коэффи
циент захвата (1.12) для этих волн очень мал и движения распро
страняются на 20—40 длин волн. Учитывая, что волны с часто
тами, близкими к частоте плавучести, имеют длину 20—40 м, полу
чаем масштаб распространения волн от 500 до 1500 м, т. е. эти 
волны охватывают практически всю толщу вод.

Переходя к рассмотрению параметров планетарных волн (тип 
В), оценим характерные значения внутреннего радиуса деформа
ции Россби: 20—30 км — для открытых районов Черного моря, 
5—15 км — в шельфовой зоне моря. В соответствии с этой оценкой 
получаем оценку характерных длин волн Х = 2nRa для бароклин- 
ных волн Россби от 150 до 190 км (первые вертикальные моды 
движений), которые в свою очередь дают оценку периодов этих 
волн по соотношению (1.6)— Гбк = 80-к120 сут. Для баротропных 
волн Россби с длиной волны, соизмеримой с размерами всего бас
сейна Черного моря, получаем оценку ГбТ=13-н15 сут. В работах 
[98, 157] получено неравенство для определения низкочастотного 
предела планетарных волн (тип В), которое для условий Черного 
моря дает оценку, соответствующую периоду ~200 сут. Сравнение 
оценок периодов баротропных и бароклинных планетарных волн 
(тип В) показывает, что влияние стратификации проявляется 
в увеличении характерных периодов. Как было показано в ра
боте [157], в зависимости от числа Бергера, характеризующего 
квадрат отношения внутреннего радиуса деформации Россби 
к характерному масштабу волны Вг =  ̂  -Е~2, в море могут 
существовать как чисто баротропные (Br <  1), так и бароклин- 
ные волны (Br>  1), и имеет место так называемый «частотный
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срез» плавучестью, дающий оценки периодов таких волн. Для 
условий Черного моря может быть получена оценка «частотного 
среза» плавучестью, которая соответствует периоду около 50 сут. 
В соответствии с этой оценкой в Черном море нормальные моды 
волн Россби существуют во временном диапазоне от 50'сут и бо
лее.; Наши оценки, приведенные выше, дают периоды от 80 до 
120 сут и длины волн 150— 180 км. При уменьшении длин волн и 
увеличении действия сил плавучести происходит перемещение уз
ловых точек вертикальных мод ко дну. Наиболее сильно этот эф
фект проявляется на топографических планетарных волнах 
(волны типа Д), которые по оценкам для Черного моря имеют 
низкочастотный предел, соответствующий периоду 65 сут, харак
терные периоды 10—50 сут, а характерные длины волн 40— 130 км. 
С уменьшением длины волны топографические волны концентри
руются в придонном слое и имеют характерные пространственные 
масштабы' А«*50 км. Отметим еще раз, что фазовая скорость рас
пространения планетарных волн всегда имеет западное направле
ние (с<0), в то время как топографические волны имеют направ
ление распространения, совпадающее с волнами Россби только 
при а>0, т. е. когда глубина уменьшается с юга на север. Такие 
условия характерны для районов, прилегающих к Кавказскому и 
Крымскому побережьям.

Перейдем теперь к рассмотрению случая а<0, т. е. глубина 
уменьшается с севера на юг. Такие условия характерны для райо
нов Анатолийского побережья. В этих условиях могут существо
вать бароклинные нормальные волны Россби с фазовой скоростью 
распространения, направленной на запад, с теми же пространст
венно-временными параметрами, что рассмотрены выше. Кроме 
этого, могут существовать и топографические захваченные волны, 
но распространяющиеся уже на восток. «Частотный, срез» плаву
честью, отделяющий баротропные топографические волны от волн 
с сильным топографическим захватом, тот же и соответствует пе
риоду 50 сут. Однако в этом случае появляются быстрые баро
тропные волны с периодами 20—40 ч и длинами волн около 100 км 
.(волны типа шельфовых волн), а также медленные волны с пе
риодами 20—30 сут и длинами 50— 100 км, имеющие сильный то
пографический захват. Все эти оценки проведены для условий не
прерывной стратификации. Однако в Черном море, имеющем 
интенсивный характер вертикальной переелоенности и постоянно 
существующий пикноклин, гидрологическая структура в общем 
двухслойна. Поэтому представляется целесообразным дополнить 
приведенные выше, оценки оценками по двухслойной модели 
[157]. Оценка «частотного разреза» плавучестью и соответствую
щего ему масштаба волн дает более низкие значения: период 
10 сут и длина волны в зависимости от того, какой была выбрана 
толщина верхнего слоя, соответственно Я*»75 км при Я 2=100 м и

100 км при #2 = 200 м. Низкочастотный предел существования 
топографических волн, соответствующий периоду 15 сут, а предел 
существования волн Россби примерно 130 сут.
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Отметим, что в двухслойной модели океана вертикальная струк
тура волновых движений несколько отлична от непрерывной по 
плотности модели (N (z) =  const). В двухслойной модели плане
тарные волны Россби могут существовать только в верхнем слое 
и имеют следующие характерные пространственно-временные мас
штабы: длина волны Х = 1 0 0 н - 1 4 0  км, период 1 8 - 5 - 2 5  сут, фа
зовая скорость с=  — (6^-8) см/с. Топографические баротропные 
волны: длина волны i  = 7 5 - M 1 0  км, период 7 ’ б Т = 1 0 - ^ 1 5  сут, фа
зовая скорость с =  0 , 2  н-0 , 3  м/с.

Топографические захваченные волны могут существовать только 
в нижнем слое, причем их характерные, масштабы: 1=50-;- 70 км, 
7’=20-^50 ч, с=  ± (0,50-г-0,70) м/с в зависимости от знака уклона 
дна.

В таблице 1.1 приведены оценки пространственно-временных 
масштабов перечисленных выше видов волновых движений. Отме
тим, что при составлении этой таблицы результаты оценок, про
веденных по непрерывной и двухслойной моделям, объединены. 
В этой таблице приведены оценки не для всех перечисленных

Таблица 1.1

Некоторые виды волновых движений и их пространственно-временные масштабы
в Черном море

Вид Район Длина
П ериод , сут

Ф азовая
волновых

движений
расп р о ст р а 

нения
волны, км скорость, м /с

Короткопериодные Вся толща вод 0,02—0,04 0,04—0,4 0,07—0,10
краевые волны с малым ослаб
с малым коэф лением при уда
фициентом за лении от берега
хвата /

Внутренние инер- Вся толща вод 0,02— 100 0,04—0,62 + (0,07—
ционно-гравита- с концентрацией 2,3)
ционные волны в слоях скачка
(нормальные
моды)

Бароклинные пла Вся толща ' вод 150— ' 80—200 (I) — (0,02—
нетарные волны с концентрацией 180 (I) * 15— 130 (И) 0,05)
Россби (нор в верхнем слое 100— 140 (II) — (0,06—
мальные моды) 0,08)

Баротропные тот Вся толща вод 130— 150 (I) 50—65 (I) + (0,05—
пографические при наличии на 75— 100 (II) 10—15 (II) " 0,08)
волны Россби клона дна + (0,08—

Захваченные то
0,09)

Вся толща вод, 40—60 (I) 5—10 (I) +  ( 0 , l o -

пографические расположенная 50—70 (II) 0, 8 — О. 12)
волны Россби под главным пи 2,2 ( И ) +  ( 0 , 5 0 -

-
кноклином 0 ,7 0 )

* Римскими цифрами обозначены номера нормальных мод волн Россби.
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в разделе 1.1 видов волновых движений, в частности в ней не от
ражены шельфовые волны, длинные гравитационные волны, волны 
Кельвина и сейшевые колебания. Поэтому остановимся на оцен
ках параметров этих волн.

Характерная длина волны для шельфовых волн может быть по
лучена из соотношения %~2nRd, т. е., учитывая, что в шельфовой 
зоне /?(2 = 5-И5 км, можно получить А,=30н-100 км. Эта оценка 
дает возможность расчета характерного периода по соотношению 
(1.11) для баротропной шельфовой волны, которая получается 
равной Т’ш = 20 ч — 5 сут. Учитывая, что стратификация делает все 
волновые движения более низкочастотными, в Черном море сле
дует ожидать бароклинные шельфовые волны с периодами в диа
пазоне от 1,5 до 10 сут. По соотношению (1.12) можно оценить 
и радиус захвата шельфовых волн прибрежной зоной, т. е. ширину 
прибрежной зоны Черного моря, в которой происходит значитель
ное затухание амплитуды этих волновых движений (например, 
уменьшение амплитуды в е раз). Для волн с периодами около 
суток ширина зоны захвата шельфовых волн соответствует харак
терному масштабу волн, т. е. это 10—60 км. Для более низкоча
стотных движений, например для волны с периодом 5 сут и длиной 
волны 100 км, эта зона имеет ширину 80—100 км. Следовательно, 
более низкочастотные волны испытывают меньший захват. Шель
фовые волны, как показано в разделе 1.1, всегда ограничены 
справа, т. е. их направление распространения по всему периметру 
Черного моря совпадает с направлением распространения основ
ного черноморского течения. Это обстоятельство за счет эффекта 
Доплера может приводить к значительному сдвигу (в более вы
сокочастотную часть) частот шельфовых волн.

Параметры длинных гравитационных волн (тип Г) оценим из 
соотношений (1.8) и (1.9), которые позволяют получить для длин 
волн 50— 100 км периоды Тбт=1—2 ч для баротропной моды и 
Тбк = 3—5 сут для первой бароклинной моды.

Параметры бароклинной волны Кельвина (тип Ж) первой вер
тикальной моды с длиной волны 100—300 км можно оценить из 
соотношения (1.15), которое дает значения периодов 10—15 сут. 
Как отмечалось в разделе 1.1, радиус захвата этих волн соответ
ствует внутреннему радиусу деформации Россби, т. е. приблизи
тельно равен 30 км. Эти волны, так же как и шельфовые волны, 
имеют по всему периметру направление распространения, совпа
дающее с направлением основного черноморского течения.

Параметры сейшевых колебаний оценим по соотношению
(1.16), полученному для бассейна прямоугольной формы. Поэтому 
оценки для Черного моря проведем только для глубоководной его 
части, имеющей приблизительные размеры по продольной оси а = 
= 1000 км, по поперечной оси 6 = 400 км, глубину #=1500 м. 
Оценки периодов сейшевых колебаний показывают, что дЛяодно- 
узловой продольной сейши первой вертикальной моды период ра
вен 4—5 сут, для двухузловой — около 2 сут, а для трехузловой — 
4.5 ч. ,
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В заключение настоящего раздела отметим, что полученные 
для шельфовых и длинных гравитационных волн, волн Кельвина 
и сейшевых колебаний пространственно-временные параметры 
(в частности, периоды) могут быть связаны и с прохождением

Р и с .  1.1.  О б л а с т и  п р о с т р а н с т в е н н ы х  и в р е м е н н ы х  
м а с ш т а б о в  р а з л и ч н ы х  ф и з и ч е с к и х  п р о ц е с с о в  в  о к е 

а н е  [6 1 ].

1 —  м елкомасш табная турбулентность; 2 —  вертикальная 
м икроструктура; 3 — акустические волны; 4 — капилляр
ные и гравитационные поверхностные волны; 5 — внутрен
ние волны; 6 — инерционные колебания; 7 —  приливные 
колебания; 8 —  океанические вихри и волны Р оссби ; 9 — 
атм осферны е синоптические процессы ; 10 —  сезонны е к о 
лебания; 11—  главные океанические течения; 12 — страти

фикация океана.
I  — область наиболее вероятных м асш табов  в океане;
I I  —  виды волновых движений, возм ож ны х в Ч ерн ом  
море, I I I  — их возм ож ны е пространственно-временные

параметры .

волн типа А, В и Д, поэтому к временному спектральному анализу 
данных наблюдений, посредством которого обычно выделяют раз
личные периодичности, следует подходить с большой осторож
ностью и внимательно анализировать как можно большее коли
чество различных материалов наблюдений (температура, соле
ность, течения, уровень моря и т. д.), а также по возможности 
привлекать данные пространственно-временного анализа. Это не
обходимо для того, чтобы при интерпретации того или иного пика
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на спектрах колебаний гидрофизических полей не сделать невер
ных выводов о их принадлежности к тому или иному виду волно
вых движений. Именно 'поэтому в настоящем разделе и были сде
ланы первые прикидочные оценки возможных параметров всех 
перечисленных выше видов волновых движений, показаны их ос
новные свойства. Эти оценки нанесены на диаграмму пространст
венно-временных масштабов (рис. 1.1). Сопоставление оценок, по
лученных для Черного моря с аналогичными для Мирового океана, 
дает неплохое совпадение в небольшом диапазоне инерционно-гра
витационных волн, в то же время для волн Россби, топографиче
ских и шельфовых волн отмечается отклонение (в последующих 
разделах монографии причины этого будут рассмотрены под
робно).

Глава 2
Используемые материалы наблюдений и методика

их обработки

С точки-зрения плотности наблюдений (количества океаноло
гических станций, приходящихся на единицу акватории) Черное 
море — один из наиболее хорошо изученных районов Мирового 
океана. Измерения гидрофизических характеристик в толще вод 
начали выполняться здесь с конца прошлого века (С. О; Мака
ров). Периоды наиболее активных исследований приходятся на 
вторую половину 20-х — начало 30-х годов, 50—60-е годы, сере
дину 70-х годов. Наибольший вклад при этом внесли учреждения 
Госкомгидромета в первую очередь Государственный океаногра
фический' институт (ГОИН); Гидрографическая служба; Азово- 
Черноморский институт морского рыбного хозяйства и океаногра
фии; учреждения Академии наук УССР: Морской гидрофизический 
институт, Институт биологии южных морей, Московский государ
ственный университет. Большой вклад в инструментальные на
блюдения за течениями Черного моря внесен Институтом океано
логии АН СССР. В результате этих усилий к настоящему времени 
накопилось достаточно большое количество данных наблюдений 
для того, чтобы исследовать широкий диапазон видов изменчиво
сти гидрофизических характеристик.

2.1. Краткая характеристика данных

В соответствии с задачами настоящей монографии ее фактиче
скую основу составляют три вида наблюдений: а) многолетний 
архивный массив наблюдений температуры и солености, предназна

1 Здесь и ниже даны современные названия учреждений.
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ченный для исследования средней многолетней, сезонной измен
чивости гидрофизических полей (см. главу 3); б) квазисиноптиче- 
ские съемки термохалинных полей, используемые при анализе 
синоптической изменчивости (см. главу 4); в) многосуточные стан
ции с наблюдениями температуры, солености и (чаще или) тече
ний на различных горизонтах, рассматриваемые прежде всего при 
анализе мезомасштабной (в меньшей степени синоптической, см. 
главы 4, 5) изменчивости. Дадим краткую характеристику каж
дому из названных видов наблюдений.

2.1.1. Многолетний архивный массив данных гидрологических 
наблюдений, используемый в настоящей монографии, в своей ос
нове создан в ВНИИГМИ—МЦД, содержит наблюдения по 1973 г. 
включительно. Мы дополнили его наблюдениями, выполненными 
в 1974— 1977 гг., в основном в рамках междуведомственной про
граммы Совместных комплексных океанологических исследований 
Черного моря (СКОИЧ). Наблюдения за температурой и соле
ностью, входящие в массив, сгруппированы по месяцам и одногра
дусным сферическим трапециям (в силу сложившейся традиции 
и для краткости в дальнейшем будем называть их квадратами) и 
приведены к стандартным горизонтам: 0, 10, 20, 30, 40, 50, 75, 100, 
125, 150, 200, 250, 300, 400, 500, 600, 800, 1000, 1200, 1500, 2000 м. 
Схема распределения квадратов и их нумерация по Марсдену при
ведены на рис. 2.1.

Общий объем массива (около 25 тысяч станций) по указанным 
выше причинам не отражает современный уровень обеспеченности 
наблюдениями. В нем отсутствуют значительные количества стан
ций, выполненные АзЧерНИРО, Институтом биологии южных мо
рей АН СССР и некоторыми другими. Тем не менее по сравнению 
с более ранними обобщениями термохалинных наблюдений [10, 
84, 107, 114], основанными на массивах; ограниченных 1960 г., на
стоящий массив представляет значительный шаг вперед.

Из общего количества станций более 75% приходится на при
брежные квадраты (главным образом у берегов СССР), в том 
числе 25 % на мелководную северо-западную часть моря (севернее 
45° с. ш.). В свою очередь более половины наблюдений в откры
том Море приходится на стандартные разрезы типа м. Херсонес—■ 
Босфор, Туапсе—м. Джива и др., регулярно выполнявшиеся в 50— 
60-х годах. В распределении по месяцам преобладают наблюде
ния, выполненные в феврале, мае, августе, ноябре, т. е. в централь
ные месяцы гидрологических сезонов. Их обеспеченность в 1,5— 
2 раза выше соседних месяцев соответствующих сезонов. Летом 
выполнено около 30% наблюдений, весной и осенью — по 25%, 
зимой — 20%- Случаи с полным отсутствием наблюдений в каком- 
либо квадрате весьма редки (менее 5 %) и приходятся в основном 
на декабрь, январь, апрель.

Из расчета на одноградусный квадрат максимальная плотность 
станций у берегов северо-западной части Черного моря, Крыма и 
Кавказа в центральные месяцы сезонов достигает 200—300, да и 
в остальные месяцы она редко оказывается менее 25. В открытых
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районах северо-западной части, вдоль зарубежных берегов и на 
стандартных разрезах глубоководной акватории соответствующие 
значения находятся в пределах 10—25 (центральные месяцы)

1 — А Б С , выполненные летом; 2 —  многосуточные гидрологические станции; 3 — 
А Б С , выполненные зимой.

станций и 5— 15 (прочие месяцы). Исключение составляют квад
раты 178—19 (прибосфорский район), где плотность в 1,5—2 раза 
выше, и 177—38, где в течение всего года плотность станций нахо
дится в пределах 100—200. В остальных квадратах плотность 
в среднем составляет 3—7 станций в месяц.
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К сожалению, приведенные статистические данные относятся 
главным образом к верхнему 300-метровому слою, причем уже на 
горизонте 200 м плотность наблюдений уменьшается в Г,5—2 раза, 
особенно в прибрежных квадратах. Ниже 300 м она уменьшается 
еще более резко, лишь в исключительных случаях превышая 
10 станций на квадрат-месяц. На горизонте 1000 м около 60 % 
квадратов-месяцев не имеют ни одного наблюдения. В этом случае 
получение статистически обеспеченных среднемноголетних полей 
даже без разделения на месяцы или сезоны невозможно. Поло
жение осложняется еще и тем, что на фоне общей однородности 
термохалинных характеристик глубинных вод Черного моря зна
чения температуры и солености на отдельных станциях значи
тельно отклоняются от фонового уровня. Происхождение этих ано
малий пока неизвестно. Дисперсия значений в этих квадратах 
заметно превышает пространственную дисперсию средних по квад
ратам величин. Впрочем, говорить о дисперсии значений ряда, со
стоящего из нескольких членов, вряд ли имеет смысл.

По этим причинам в главе 3 настоящей монографии мы огра
ничились рассмотрением сезонной изменчивости лишь верхнего 
200-метрового слоя Черного моря. В каждом сезоне выбирался 
наиболее характерный центральный месяц, который, как правило, 
отличается повышенной плотностью наблюдений. Для этих меся
цев восстанавливались поля температуры, солености, динамиче
ской топографии и холодозапаса холодного промежуточного слоя 
по методике, описанной в п. 2.2.1. Для более подробной характе
ристики сезонной изменчивости в различных районах выбирались 
одноградусные квадраты с наибольшей плотностью наблюдений, 
для которых, кроме температуры и солености, определялись пара
метры термохалинной структуры вод (см. п. 2.2.2). В большинстве 
из них месячная плотность наблюдений в верхнем слое была не 
менее 25 станций (см. рис. 2.1).

2.1.2. Квазисиноптические гидрологические съемки Черного 
моря выполнялись неоднократно как для акватории в целом, так 
и для отдельных ее частей. Одновременное участие нескольких 
судов обеспечивало сжатые сроки проведения наблюдений (не бо
лее двух-трех недель) при их весьма небольшой пространственной 
дискретности (10—60 км). Результаты таких наблюдений пред
ставляют большую ценность для изучения не только синоптиче
ской структуры термохалинных полей, но и их крупномасштабных 
аномалий. Однако, к сожалению, до сих пор квазисиноптические 
съемки выполняются эпизодически.

В настоящей монографии использовались квазисиноптические 
гидрологические съемки, выполненные: а) по междуведомственной 
программе в 1951— 1957 гг. (всего пять съемок для различных се
зонов, каждая по 250—300 станций со стандартными гидрологиче
скими наблюдениями до горизонта 300 м); б) по программе 
СКОИЧ в 1975—1977 гг. (две съемки зимой, три летом по 160— 
350 станций до горизонтов 800— 1200 м, иногда до дна); в) по 
программе изучения осенне-зимнего конвективного перемешивания
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кафедрой океанологии МГУ в районе материкового склона северо- 
западной части Черного моря в 1967—1971 гг. и в юго-восточной 
части в 1977 г. (всего шесть съемок по 25:—50 станций). На рис. 2.2 
показано расположение станций одной из съемок.

Кроме гидрологических съемок, проанализированы квазисиноп- 
тические съемки течений электромагнитными измерителями тече
ний (ЭМИТ) в прибрежных районах и в зоне Основного черно
морского течения, выполненные в конце 50-х — начале 60-х годов 
в районе Кавказского побережья и Южного берега Крыма ИО АН 
СССР [66] и ГОИН. Всего использовано 45 разрезов ЭМИТ, нор-

Р и с .  2 .2 . С х е м ы  р а с п о л о ж е н и я  с т а н ц и й  к в а з и с и н о п т и ч е с к и х  с ъ е м о к  Ч е р 
н о го  м о р я  10— 2 2  а в г у с т а  1951 г .

мальных к береговой черте, длиной 50— 100 км. Привлечены также 
данные аэрофотосъемок течений в районе Кавказского побережья 
летом 1961, 1962 и 1969 гг. [63].

2.1.3. Наблюдения на многосуточных станциях в Черном море 
стали выполняться с середины 60-х годов. Измерения темпе
ратуры и солености при этом, как правило, производились 
с заякоренного или дрейфующего судна с дискретностью 3 ч на 
стандартных горизонтах. Измерения течений производились в ос
новном на автономных буйковых станциях (АБС) с использова
нием самописцев БПВ-2 и БПВ-2Р на горизонтах: 10, 15, 25, 50, 
75, 100, 200, 300, 500, 750, 1000 м с дискретностью 10—30 мин.

В настоящей монографии использованы наблюдения на много
суточных гидрологических станциях и АБС продолжительностью 
от 5 до 20 сут как для теплого (с развитым сезонным термокли
ном), так и для холодного (без термоклина) времени года (см. 
рис. 2.1). Эти наблюдения выполнены в 1965— 1977 гг. Среди них 
необходимо отметить наблюдения течений на АБС в районе кав
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казского побережья на учащенных горизонтах: 5, 10, 15, 20, 25, 
30, 40, 50, 60, 90, 100, 150, 175, 200, 300, 400, 500, 750, 1000, .1250, 
1500 м.

В целом перечисленные выше данные наблюдений дают доста
точно обширную информацию об изменчивости гидрофизических 
характеристик Черного моря в широком диапазоне пространст- 
венно-временных масштабов. Вместе с тем для развития наших 
представлений о гидрофизических процессах в Черном море необ
ходима интенсификация современных видов океанологических на
блюдений, в особенности квазисиноптических съемок, исследова
ний на гидрофизических полигонах и стационарах (платформах).

В соответствии с различным характером самой фактической ин
формации и ее использования для решения поставленных задач 
обработка каждой группы данных наблюдений отличалась опре
деленной спецификой, поэтому описание методики обработки ука
занных групп данных приведено отдельно.

2.2. Восстановление средних многолетних гидрофизических
полей и расчет вертикальной термохалинной структуры вод

Как отмечалось в п. 2.1.1, многолетний архивный массив дан
ных гидрологических наблюдений сгруппирован по месяцам и од
ноградусным сферическим трапециям («квадратам»). При этом 
средняя плотность наблюдений в одном квадрате-месяце на по
верхности составила 30—40, на горизонте 200 м — в 2—3 раза 
меньше. В целом такую обеспеченность наблюдениями следует 
признать весьма удовлетворительной по сравнению со многими 
другими районами Мирового океана.

Вместе с тем осреднение наблюдений по одноградусным квад
ратам для Черного моря дает недостаточное пространственное раз
решение для таких элементов гидрофизических полей, как Основ
ное черноморское течение и связанной с ним фронтальной зоны, 
а также для некоторых локальных квазистационарных круговоро
тов, горизонтальные размеры которых здесь не превышают 100— 
150 км, т. е. нередко одного щага одноградусной сетки. Умень
шение масштаба осреднения до 0,5 градуса приводит к четырех
кратному понижению средней плотности наблюдений в квадрате 
и соответственно к резкому увеличению .(почти на порядок) 
в центральных районах Черного моря месяцев-квадратов с отсут
ствием наблюдений. В результате возникает необходимость интер
поляции (восстановления) значений гидрофизических характери
стик в узлы регулярной сетки из нерегулярной, к тому же задан
ных там с погрешностями, которые необходимо сглаживать.

Как показано в [77], оптимальным методом решения постав
ленной задачи применительно к гидрофизическим (как и другим 
океанологическим) полям служит сплайн-интерполяция сеточных 
функций. В настоящей монографии гидрофизические поля восста
навливались с помощью бикубических сплайнов. Ниже излагаются
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основные положения этого метода применительно к одномерному 
случаю.

Описание двухмерного случая не содержит принциальных от
личий, но является, однако, значительно более громоздким.

2.2.1. Восстановление средних многолетних гидрофизических 
полей с помощью сплайн-интерполяции. В наиболее простом виде 
кубический сплайн можно представить как многочлен третьей сте
пени, заданный на шаге сетки а=Хо<Х\<.. ,<хп = Ъ между ее уз
лами [xh-u Xh], в виде

3
gk (л) =  2  a\k) (хк — х)1, (2.1)

1 = 0

где k =\,  ..., п. В узлах сетки многочлен принимает значения ин
терполируемой функции f h , в общем случае заданной с погреш
ностью (fn)- Составленная из таких многочленов сплайн-функция 
g(x) принадлежит к классу О2') [а, 6] вещественных функций, об
ладающих непрерывными производными до второго порядка вклю
чительно. На границах заданного отрезка [а, b] вторая производ
ная функции g(x) должна быть равна нулю, т. е.

g " ( a ) = g " ( b )  =  0. (2.2)
Определенная таким образом сплайн-функция g(x) в классе 

функций wl [а, Ь], имеющих непрерывные первые и суммируемые
с квадратом вторые производные, обладает естественным экстре
мальным свойством, минимизируя функционал

®te) =  W ( * ) ] 2^ .  (2.3)
а

Таким образом, сплайн-функция g(x) наиболее гладко вос
производит функцию f(x) между ее значениями в узлах fh. Изве
стно, что функционал (2.3) можно интерпретировать как аналог 
потенциальной энергии упругого стержня, закрепленного в точках 
плоскости (хи, fk) ■ При этом кубические сплайны обеспечивают 
форму этого стержня, соответствующую минимуму его потенциаль
ной энергии.

Структура гидрофизических полей в океанах и морях в прин
ципе может считаться аналогичной упругим твердым телам (как 
в одно-, так и в двухмерном случаях), поскольку определяется 
сходными процессами и описывается однотипными дифферен
циальными уравнениями. Высокая степень «физичности» делает 
сплайн-интерполяцию мощным средством увеличения эффективно
сти численных методов решения океанологических задач [77].

В конкретном случае кубический сплайн на отрезке [хи~\, Xk] 
можно представить в виде

gk(x) =  mk-i (xk — x)i/Qhk + mk(x — xk- iy/6hk +

+ (fk-1 — mk- ,Al/6) (хк — x)lhk + (fk — mkhl/6) (x — xk- x)thk,
(2.4)
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где mh=g"(Xh); hk = Xk— Xk-i. Удовлетворяя условиям непрерыв
ности производных в узлах сетки, а также краевым условиям
(2.2), можно получить линейную алгебраическую систему для оп
ределения неизвестных т ь т 2, . . m„_i

Am =  Hf, (2.5)

где квадратная матрица А имеет вид

(A, -f" А2)/3 V  6 0 .  0 0

■Ля/6 (Л2 + Л3)/3 А3/6 .  0 0

А = 0 А3/6 (А. + А*)/3 • .  0 0

0 0 0 • А„-,/6 (А,г-1 + An + i)/3

прямоугольная матрица Н

1/А, -(1/А, + 1 /А,) 1/А2 0 0

Н =
0 1 /А, -(1/а2+1/а3) .. 0 0

0 0 0 . —(1/А„_,+ Щ п) 1/Л„

(2.7)

а также вектора

m =  {mI, . . . ,  m„_,} и f =  fn).

Свойства системы (2.5) таковы, что задача о нахождении век
тора ш, а следовательно, и сплайн-функции g(x) имеет единствен
ное решение.

В случае задания в узлах сетки Xk неточных значений интер
полируемой функции fk минимизируемый функционал (2.3) до
полняется условием прохождения интерполяционной функции не 
точно через заданные значения fh, а в некоторой (в среднеквадра
тическом смысле) близости от них, через значения \ih (аналог fk), 
удовлетворяющие (2.5). Дополнительное условие имеет вид

t P k ( » k - h ) 2, (2.8)
k=o

где Pk — коэффициенты, определяющие вес (2.8) в функционале
(2.3) и тем самым степень близости сплайн-функции к задан
ным fk-

Минимизация суммы (2.3) и (2.8) по

ц =  {ц0, |я,. . . . ,  (х„)

после некоторых линейных матричных преобразований приводит 
к системе вида -

(А +  Н Р-‘Н*) ш =  Hf. (2.9)
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где Р - 1  —  м ат р и ц а , о б р а т н а я  сл е в а  д и агон ал ьн ой  м ат ри ц е

Ро 0 0

р =
0 Pi 0

0 0 Рп

Н* — присоединенная матрица по отношению к Н,

i= { fo , Г.- •••.  Ц .

Решая (2.9) методом исключения Гаусса, определяем гп, затем 
находим вектор сглаженных сеточных значений р из системы

ju =  f —  P~H*m. (2.11)
Наконец, по найденным т  и ц (вместо f) получаем сплайн-функ- 
цию (2.4).

В двумерном случае в прямоугольной области Q с беспоря
дочно разбросанными узлами рг, в которых заданы значения ri 
интерполируемой функции (t= 1, ..., N), 'задача, аналогичная 
(2.1) — (2.3), решается в два этапа.

Сначала вводится прямоугольная сетка Qh с количеством уз
лов одного порядка с N, в которых восстанавливаются значения 
интерполируемой функции. При реализации задачи на ПЭВМ 
БЭСМ-6 в случае Af<^160 оптимальным способом ее решения яв
ляется использование аналитического представления сплайн-функ
ции g(x) в виде

.V  3

£ ( * ) =  Е  hG (x — pi) + -E vaxa, (2.12)
i=l a=l

где x={xi, X2}] функция G(x) =  |x|2ln|x| представляет собой фун
даментальное решение полигармонического уравнения; Яг-, va — ко
эффициенты, определяемые из решения системы алгебраических 
уравнений. Таким образом, эта процедура аналогична решению 
задачи (2.1) — (2.4).

В случае iV> 160 более эффективным с вычислительной точки 
зрения является построение сплайна на подпространстве Еп ко
нечных элементов (в частности, билинейных). При этом в каждом 
узле прямоугольной сетки Qh определяется билинейная функция 
со&(гь xs), равная в этой точке 1 и 0 во всех остальных точках Qa. 
Совокупность таких функций образует базис в подпространстве 
Eh. Последнее обладает свойством сходимости к пространству 

W2 (£2) при измельчении шага сетки Q .̂ Таким образом, построе
ние сплайна gh(x) на подпространстве Eh будучи значительно бо
лее простой задачей при оптимальном выборе ее параметров 
(в первую очередь шага сетки) дает достаточно высокую точность 
аппроксимации интерполируемой функции. Однако, как и в пре
дыдущем случае, во избежание потери точности количество узлов 
сетки Qh должно быть порядка N.
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На втором этапе из узлов прямоугольной сетки Qh порядка N 
производится интерполяция в любые точки интересующей нас об
ласти с помощью кусочно-бикубического сплайна, аналогично опи
санному выше в одномерном варианте.

Практическая реализация алгоритма сплайн-интерполяции при 
восстановлении гидрофизических полей Черного моря в настоящей 
монографии выполнена в соответствии с [77]. Опыт работы пока
зал, что при использовании существенно неравномерной сети гид
рологических станций, в нашем случае — сети квадратов с нали
чием наблюдений,— качество восстанавливаемых полей значи
тельно ухудшается.

Для преодоления указанных трудностей интерполяция прово
дилась из узлов одноградусной сетки (количество пропусков в ко
торой, как показано в п. 2.1.1, не превышает 5— 10 %) в узлы пря
моугольной сетки, содержащей 15x29 узлов (соответственно по 
широте и долготе) с шагом 20' по широте (около 35 км) и 30' по 
долготе (около 34 км). Вне пределов сеточной области с границей, 
аппроксимирующей береговой контур Черного моря (ломаная ли
ния на рис. 2.1) узлам данной сетки присваивались фиксирован
ные значения гидрофизических полей, равные средним значениям 
исходных полей вдоль граничного контура Черного моря. Как по
казал опыт работы, это является оптимальным способом заполне
ния узлов вне интересующей нас части области Qh-

Поскольку исходные поля, полученные при одноградусном ос
реднении, в целом оказались достаточно гладкими, необходимая 
точность интерполяции достигалась довольно быстро. Расчет од
ного поля в среднем требовал около 10 мин машинного времени 
на ЦЭВМ БЭСМ-6.

В главе 3 анализируются восстановленные описанным выше 
способом поля температуры и солености поверхностного слоя Чер
ного моря; на глубине его абсолютного минимума температуры; 
а также на горизонте 200 м. Кроме того, восстановлены поля хо- 
лодозапаса (см. п. 2.2.2) холодного промежуточного слоя, а также 
поля динамической топографии поверхности Черного моря и изо
барической поверхности 0,75 МПа (75 дбар) относительно
3,00 МПа. Все указанные поля приведены для центральных (ти
пичных) месяцев гидрологических сезонов Черного моря: февраля 
(зима), мая (весна), августа (лето), ноября (осень).

2.2.2. Расчет параметров вертикальной термохалинной струк
туры вод. В одноградусных квадратах с наибольшей плотностью 
наблюдений, расположенных сравнительно равномерно по аквато
рии Черного моря (см. рис. 2.1) для более подробной характери
стики сезонной изменчивости выполнен расчет годового цикла 
среднемесячных значений параметров термохалинной структуры 
вод.

Первая группа параметров — это глубины залегания: нижней 
границы верхнего квазиоднородного слоя — ВКС (одновременно 
являющейся верхней границей сезонного термоклина)— h, верх
ней и нижней границ холодного промежуточного слоя в пределах
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изотерм 8°С (первая из них одновременно считается нижней гра
ницей сезонного термоклина), абсолютного минимума темпера
туры, максимума вертикального градиента солености в постоянном 
галоклине. Вторая группа параметров представляет собой средние 
значения температуры и солености в верхнем квазиоднородном 
слое, на горизонте минимума температуры, а также на 200 м. 
Третья группа параметров содержит максимальные значения вер
тикальных градиентов температуры в сезонном термоклине (как 
правило, они наблюдаются в его верхней части; их глубина зале
гания подвержена сезонной изменчивости аналогично h и потому 
специально не рассматривалась), а также градиентов солености 
в постоянном галоклине.

Среди перечисленных параметров наибольшую трудность пред
ставляет определение глубины залегания границы между верхним 
квазиоднородным слоем и сезонным термоклином. Анализ профи
лей температуры верхнего слоя Черного моря, полученных зонди
рующими устройствами в летне-осенний период, показывает, что 
в большинстве случаев она имеет четкий характер в виде резкого 
излома профиля при переходе от слоя с небольшими к слою с мак
симальными вертикальными градиентами. Однако на средних мно
голетних профилях, заданных на стандартных горизонтах с мини
мальной дискретностью 10 м, указанная граница нередко оказы
вается размытой вследствие эффектов осреднения температуры и 
несовпадения фактической границы со стандартными горизонтами. 
Действие этих эффектов можно уменьшить, определяя h методом 
касательных [58].

Практически этот метод реализуется путем поиска первого 
сверху слоя между заданными горизонтами, в котором вертикаль
ный градиент температуры превышает по абсолютному значению 
заданное критическое значение. Определенный таким образом слой 
считается переходным, в пределах которого расположена истин
ная граница h. Граница ее залегания здесь определяется на пере
сечении прямых, являющихся продолжением отрезков профиля 
в выше- и нижележащем слоях. Математически это представляется 
в виде решения системы двух линейных уравнений, описывающих 
данные прямые. Если переходный слой имеет большие по абсолют
ному значению вертикальные градиенты температуры по сравне
нию с соседними слоями, то в качестве h принимается его верхняя 
граница, т. е. верхний заданный горизонт. В случае если переход
ный слой примыкает непосредственно к поверхности моря, выше 
располагается фиктивный слой с нулевыми градиентами и анализ 
ведется описанным выше способом.

При практической реализации было принято критическое зна
чение вертикального градиента, равное —0,01 °С/м, которое, од
нако, контролировалось дополнительным расчетом кривизны про
филя температуры (второй производной от температуры по глу
бине). Если переходный слой имел градиент температуры, 
незначительно превышающий по модулю критическое значение, 
а кривизна профиля температуры на его границах не превышала
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0,01 °С/м, то в таких случаях устанавливали специальный гради
ентный критерий после дополнительного анализа профиля. Однако 
указанные ситуации возникали весьма редко, в основном в зимний 
сезон (январь^—март), когда толщина верхнего квазиоднородного 
слоя определялась по профилю условной плотности (сезонный 
термоклин при этом отсутствовал). В остальные сезоны сущест
венное варьирование градиентного критерия в пределах 0,01—- 
0,05 °С/м практически не влияло на результаты.

Остальные параметры в целом определяются довольно просто. 
Максимальные градиенты вычислялись для слоев между стандарт
ными горизонтами и относились к их серединам. Минимальная 
температура и соответствующая ей соленость также определялись 
на стандартных горизонтах. Если отличия по температуре на со
седних горизонтах не превышали 0,10°С, тр глубина минимума, 
его температура и соленость вычислялись как среднее между ука
занными горизонтами. При определении глубин залегания изотерм 
8°С (границ холодного промежуточного слоя) принималась ку
сочно-линейная аппроксимация профиля температуры. В пределах 
данных границ на стандартных горизонтах вычислялись (отрица
тельные) аномалии температуры относительно 8°С. Интегрирова
ние этих аномалий по вертикали в холодном промежуточном слое 
методом трапеций позволило получить значения его холодоза- 
паса — AQxnc- Расчеты параметров холодного промежуточного 
слоя приведены для всех месяцев среднего многолетнего года по 
всему Черному морю. Соответствующие поля восстанавливались 
с помощью сплайн-интерполяции (см. п. 2.2.1).

Результаты расчетов параметров вертикальной термохалинной 
структуры вод Черного моря, выполненных по специальной форт
ран-программе, приведены в виде графиков изоплет годового ци
кла изменчивости с дискретностью один месяц (см. п. 3.4). На уча
стках с относительно слабой обеспеченностью наблюдениями про
водилось трехточечное сглаживание полученных величин.

Отметим, что принятые на Черном море стандартные горизонты 
(см. п. 2.1) в верхнем 200-метровом слое дают слишком грубое 
вертикальное разрешение, поэтому фактические значения макси
мальных вертикальных градиентов и глубин залегания слоев в на
шем случае несколько занижены или искажены. Вместе с тем мо
жно надеяться, что в рассматриваемом в главе 3 среднемноголет
нем аспекте эти искажения не оказали существенного влияния на 
качественную сторону результатов проведенного исследования.

2.3. Методика обрабоки данных квазисиноптических 
гидрологических съемок и наблюдений на многосуточных

станциях

2.3.1. Квазисиноптические гидрологические съемки. По мате- 
риалам квазисиноптических гидрологических съемок проводилось 
построение карт горизонтального распределения температуры, со

3* 35



лености и плотности на горизонтах 25, 50, 100, 200, 300 и 500 м. 
В отдельных случаях проводилось построение полей солености для 
поверхности моря (поле температуры для поверхности моря не 
строилось из-за значительных случайных искажений, которые не
возможно исключить по данным отдельных съемок). Кроме этого, 
проводилось построение вертикальных разрезов температуры и 
солености, а также Т, S-кривых. По этим же данным проводилась 
динамическая обработка по стандартной методике [53] и построе
ние карт относительной динамической топографии. При этом за 
отчетный нулевой горизонт принималась поверхность 3,00 МПа, 
а там, где позволяли гидрологические данные,— поверхность
10,00 МПа.

По данным ЭМИТ и аэрофотосъемки течений строились схемы 
поверхностных течений. Некоторые из этих схем были взяты из 
ранее опубликованных источников [63, 66]. Кроме того, данные 
разрезов ЭМИТ были осреднены с целью получения обобщенного 
горизонтального профиля течений в поверхностном слое моря на 
разрезе по нормали к береговой черте.

2.3.2. Обработка данных длительных наблюдений за течениями 
и многосуточных гидрологических станций. В настоящее время для 
обработки временных рядов наблюдений за гидрологическими 
характеристиками успешно применяется спектральный анализ, ко
торый позволяет описывать вероятностную структуру сложных 
природных процессов в море, выделить энергонесущие зоны этих 
процессов и причины, их обусловливающие, путем вычисления це
лого ряда спектральных функций (спектральной плотности, функ
ции когерентности и т. д.). Однако спектральный анализ детально 
разработан для стационарных временных рядов, т. е. для таких 
рядов, статистические свойства которых не изменяются во вре
мени. Между тем хорошо известно, что природные процессы неста
ционарны, поскольку их статистические свойства меняются во вре
мени.

Универсальной методики анализа нестационарных процессов 
до сих пор не существует. В этом случае, как правило, принимают 
различные предположения и гипотезы. Наиболее часто примени
мый на практике метод исследования нестационарных процессов 
сводится к вычислению спектральных функций путем осреднения 
их оценок, полученных по относительно коротким (так, что мо
жно их считать стационарными) временным отрезкам, на которые 
разбивается исследуемый нестационарный временной ряд. При
мером такого подхода могут служить работы [64, 91]. Его исполь
зование вызывает необходимость предварительной обработки вре
менных рядов.

В большинстве случаев обработке методами спектрального ана
лиза подвергаются скалярные временные ряды (ряды темпера
туры, солености и т. д.). Однако в некоторых случаях (ряды тече
ний) обработке методами спектрального анализа приходится под
вергать векторные временные ряды. В этом случае обычно исполь
зуют разложение векторного временного ряда на ортогональные
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составляющие (обычно для наблюдений за течениями на состав
ляющие на параллель U(t) и меридиан V(t)). В настоящее время 
при обработке рядов U(t) и V(t) возможны два йодхода. Первый 
из них, ставший уже традиционным, предполагает спектральный 
анализ рядов U(t) и V(t) по отдельности как скалярных времен
ных рядов. При использовании этого метода рассчитанные спект
ральные характеристики рядов U(t) и V(t) должны приводиться 
к инвариантной форме, что не всегда бывает однозначным, осо
бенно для таких спектральных функций, как функция когерентно
сти и разности фаз [91]. Второй подход, получивший название 
метода вращательных компонент, разработан Муэрсом [143]. Он 
основан на том, что временной векторный ряд наблюдений за те
чениями представляется в комплексной форме W(t) = U(t)+iV(t), 
а затем раскладывается при помощи Фурье-преобразований на 
сумму пар вращающихся в противоположные стороны компонент.

В настоящей монографии временные ряды вектора скорости об
рабатывались с использованием обоих методов, основные положе
ния которых приводятся ниже после кратких сведений о предва
рительной обработке векторных временных рядов, необходимой 
при использовании как методов вращательных компонент, так и 
традиционных методов спектрального анализа скалярных времен
ных рядов.

Предварительная обработка временных рядов состояла в сле
дующем. Ряды вектора скорости раскладывались на составляю
щие Un и Vn- После этого проводилось осреднение Un и Vn за 
один час. В отдельных случаях для сглаживания исходных рядов 
Un и Vn применялся фильтр скользящего среднего

N N

^  =  (2ЛЗ)
1 = 1 г = 1

или полосовая фильтрация с использованием косинус-ядра Тьюки, 
которое имеет вид: 

при О

h ( t ) = ± l-+cos^ t/l'> , (2.14)

при  ̂= 0

А (0 =  1— 2/1, (2.15)

где I — параметр фильтра; t_— время.
По сглаженным рядам Un и Vn производилось построение гра

фиков временного хода, а также прогрессивно-векторных диа
грамм с целью разбиения всех реализаций на отрезки, принимае
мые стационарными, т. е. не содержащими низкочастотных трен
дов. Кроме того, проводилось построение графиков_временного
изменения вектора скорости течений по рядам ип и Vn, получен
ным с использованием фильтра скользящего среднего (2.13).
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Для выделения периодических составляющих (в частности, 
инерционных движений) исходные временные ряды Ип и Vn ос- 
реднялись с испбльзованием комбинированного метода полусумм— 
полуразностей (селективное преобразование Брукса), который был 
применен для океанологических исследований в работе [99]:

где Тт — значение наибольшего периода; т  — порядок или этап 
разложения.

Спектральный анализ  с к а л я р н ы х  временных 
рядов.  В настоящей работе использована программа.временного 
спектрального анализа, составленная Курьяновым и Медведевой 
[71] в вычислительном центре МГУ. Данная программа основана 
на применении метода быстрого преобразования Фурье, сокра
щенно FFT (Fast Fourier Transformation), который предложен 
в 1965 г. (см. [13]). В отличие от традиционного метода расчета 
спектральных плотностей временных рядов посредством преобра
зования Фурье от автокорреляционной функции, в этой программе 
используются оценки спектральной плотности как средние значе
ния периодограмм

где gxx — периодограмма процесса; ш — круговая частота; Т — про
должительность наблюдений; Ся(а>) — преобразование Фурье от 
заданной функции (или амплитудный спектр процесса). Такая 
оценка спектральной плотности #жж(о)) несостоятельна, поскольку 
квадрат относительной дисперсии этой оценки равен единице. Су
ществуют два способа улучшения этой оценки: осреднение перио
дограмм,, полученных по отрезкам, или осреднение по М частотам, 
И в том и в другом случае квадрат дисперсии оценки gxx(<a) 
уменьшается в М раз. В процессе вычислений gxx применялся как 
первый, так и второй способ улучшения оценок. Оценивание спект
ральной плотности при использовании FFT позволяет уменьшить 
количество вычислений по сравнению с традиционным способом 
в (jV/log2A/) раз, где N — количество членов ряда, что очень важно 
для сокращения затрат времени ЦЭВМ.

Оценка корреляционной; функции ведется путем преобразова
ния Фурье от сглаженной периодограммы

т. е. преобразование FFT здесь используется дважды.
Для оценки взаимной спектральной плотности используется 

соотношение

Unm =  (Un± Un + Tm)/2, (2.16)

т 2

gxx =  -у- | Сх (со) f  =  \ х (t) ехр [—mt] dt , (2.17)

т

(2.18)
о

ёху =  ^ с х (<*)су{®), (2.19)
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где Сх, Су — соответственно преобразования Фурье от процессов 
x(t), y(t) ; черта сверху означает сглаживание оценок Сх, Су.

В программе предусмотрен расчет когерентности

, , v I йху (<») I2 ,0
con™ (со) =  —— т—7---—г- , (2.20)

У > ’ ёхх (w) gyy (») v '

а также спектральной функции

. . .  Im {йху (и)}

Лфху{&)~  Rt{gХу т  • (2,21)

В случае если соЬжг/(со) = 1, Лфжг/(сй)— есть разность фаз ме
жду процессами x(t) и y(t) на одной и той же частоте.

Когда имеется не непрерывный процесс x{t) , хп — представлена 
N наблюдаемыми значениями с интервалом дискретности At (что 
в океанологической практике встречается наиболее часто), про
цесс можно представить в виде xn = x(nAt), где п =  0, 1 ,__В этом
случае существует преобразование формул (2.17) — (2.21), носящее 
название дискретного преобразования Фурье [71].

Отметим, что рассчитанные спектральные характеристики для 
составляющих скорости Un и Vn по соотношениям (2.17) — (2.21) 
приводились к инвариантной форме по методике [91] , в частности 
для спектральной плотности рассчитывался первый линейный ин
вариант.

Для определения достоверности получаемых оценок использо
валось предположение о том, что отклонение оценок от истинного 
значения подчиняется ^-распределению. в соответствии с этим 
предположением по таблицам [113] и согласно неравенству [13]

Г v g x x ( a ) ____  ' .. УЙхх(а) 1 т м .
L *4 / 2  < £ * х (ю )<  x*v,_e/2j '  (2-22)

для заданного уровня доверительной вероятности и числа степе
ней свободы определялись доверительные интервалы для спект
ральной плотности.

Число степеней свободы определялось по формуле, предложен
ной в [92]. Эта формула позволяет производить расчет эффектив
ного числа степеней свободы, получаемого при осреднении спект
ральных оценок статистически зависимых рядов (реализаций):

/ п п N —1

v3(j> =  rt2v( «+  2 X  Zcoh;y(oo)J , (2.23)
\ £ = I /=t J

где cohjj — когерентность между i и j реализацией; п — количество 
реализаций; v — число степеней свободы, полученное за счет ос
реднения спектральных оценок по частоте, где т  — количество ос- 
редняемых частот. В случае независимых реализаций cohij = 0 по 
соотношению (2.23) получаем v3$ =  ftv, в случае полной зависимо
сти реализаций соЬ^=1, a v8((> = v, т. е. увеличения степеней сво
боды не происходит.

Определение доверительных пределов для когерентности и раз
ности фаз проводилось в соответствии с методикой, предложенной
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в работе [123] и по таблицам [122], по которым для заданного 
уровня доверительной вероятности и известного числа степеней 
свободы можно определить доверительный уровень нулевой коге
рентности.

Метод вращательных  к омпоне нт  [132, 143]. Этот 
метод основан на том, что любой временной векторный ряд (в на
шем случае ряд вектора скорости W(^)) можно представить сум
мой пар векторов, вращающихся на комплексной плоскости (где 
действительная ось направлена на восток, а мнимая — на север) 
в разные стороны. Базисным (единичным) вектором такого враще
ния удобно представить ядро преобразования Фурье

exp[/2«rf], (2.24)

при этом, если со>0, базисный вектор из своего начального поло
жения на действительной оси должен вращаться против часовой
стрелки (левое вращение), а при (о<0 — по часовой стрелке (пра
вое вращение). Задавая соответствующим образом комплексные 
амплитуды Л (со) и 6 ( g) ) — для лево- и правовращающихся ком
понент, которые определяют модули и фазы вращательных состав
ляющих:

, ,  , /Л И е х р [ - г Ф(со)], ПРИЮ> °

Л(Ю)“ |0, при со <  О (2’25)

ГП (со) ехр [гв (со)], при со <  О
В (“ ) =  ■{ л (2-26)(.0, при со^О

суммированием по частоте о>

+ 0О

W (t) =  § [А (со) + В (со)] ехр (mt) rfco (2.27)
— со

можно описать любое движение вектора скорости в общем случае 
с эллиптическим годографом: от возвратно-поступательного при 
Л(со)=5(со) до чисто кругового, когда либо Л(со)=0, либо 5(со) = 
=  0. Следуя (2.27), для одной составляющей на фиксированной 
частоте coi можно записать

(t) = Л  (со,) ехр\—i (а>,1 + ср)] + П (со,) ехр [г (соtt + 0)]. (2.28)

В соответствии с терминологией [143], выражение (2.28) полу
чило название «модель годографа», однако, по нашему мнению,
более удачен термин «векторная гармоника», введенный
В. Н. Большаковым по аналогии со спектральным анализом ска
лярных рядов.

Если представить вектор скорости в комплексной форме в тех 
же координатах

W {t) =  U  {t) +  iV (t), (2.29)



то в частотной области ему будет соответствовать амплитудный 
спектр

-Ь оо

сш (оо) =   ̂ w (̂ ) ехР I- г 2®̂ ] dt, (2.30)
— оо

который связан обратным Фурье-преобразованием с составляю
щими скорости:

U (t) ^ tcu (со) =  Re {са (со)} + I Im {си (со)}, (2.31)

V (t) ~± cv (со) =  Re {Со (со)} + г Im {cv (со)}, (2.32)

и преобразованием типа g{<£>) ~ | с (со) [2 с соответствующими энер
гетическими спектрами.

Соотношения (2.25) — (2.28) и (2.29) — (2.32) позволяют полу
чить связи между вращательными составляющими и традицион
ными линейными компонентами скорости на параллель U(t) и ме
ридиан V(t) как в физическом пространстве, так и в частотной 
области, причем (что важно для практических расчетов) эти связи 
можно получить через амплитудные спектры си(со) и cv(со), вы
численные только для положительных временных частот:

Л2 (со) =  [Re {си (со)} —Im {cv (со)}]2 + [Im{cu(co)} + R e ^  (ю)}]2, (2.33) 

tgcp(co) =  > ■,' (2.34)
s  —  Re { c u  (w )} +  Im { c v  (co)} . ’

П2 (co) =  [Re {cu (co)} + Im {cv (co)}]2 +

+ [—Im{c„(co)} + Re (ca(©)}]2, (2.35)

tg 0 (co) =  ^ Im/ Cu/ u )} + Re;{V n } ■ • (2-36)s  v '  Re { c u  (w )} +  Im {c ,̂ (w )} x ’

Отсюда оценка спектральной плотности для левовращающейся 
компоненты будет иметь вид

^ л ( с о ) = 4 Ч л н | 2, (2.37)

где А (со) определяется соотношением (2.25), а Л(оо) и <р (со) — со
отношениями (2.33) и (2.34), а для правовращающейся компоненты

gwn (со) =  -у1- I ̂  (со) |2> (2.38)

В (со) определяется соотношением (2.26), а Щсо) и @(со) — соотно
шениями (2.35) и (2.36) .

Другие спектральные характеристики метода вращательных 
компонент отличаются большой громоздкостью выражений и неод
нозначностью физической интерпретации, поэтому здесь не при
водятся, а при анализе данных спектрального анализа (см. главу
5) не обсуждаются.
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Пр о с т р а н с т в е н н о - в р е м е н н о й спектральный 
анализ .  А в т о р е г р е с с и о н н ы е  модели спектров .  По
скольку в распоряжении авторов настоящей монографии имелись 
данные наблюдений на трех гидрологических полигонах с одно
временными измерениями течений в трех, разнесенных по прост
ранству точках на нескольких горизонтах, оказалось возможным 
провести расчеты оценок не только временных энергетических 
спектров, но и оценить пространственные спектры на некоторых, 
наиболее интересных частотах. Однако малое число точек наблю
дений и довольно небольшая их продолжительность (около семи 
суток) не позволяют использовать традиционные оценки про
странственных спектров, поскольку они дают плохое пространст
венное разрешение. Поэтому были использованы авторегрессион
ные нелинейные (или адаптивные) оценки спектра, которые, как 
показало их применение в океанологической практике [64], дают 
неплохое разрешение даже при малом числе датчиков (три-четыре 
точки)..

Сущность нелинейных оценок заключается в том, что для неко
торого дискретного по времени и пространству процесса строится 
некоторая авторегрессионная модель, основу которой составляет 
обеляющий фильтр, превращающий исходный процесс в некорре
лированный, а затем проводятся оценки спектра по частотной ха
рактеристике найденного фильтра. Коэффициенты фильтра нахо
дятся как функция временной частоты из матричного уравнения 
[64]:

gu (©) • • • • •• glp(ffl) а0

_£р|(ю) ••• • • • gpp (ffl). ар — 1

М 
°1 
• [ 
: i
0 j

(2.39)

где g,j(co)— взаимные спектры. Матрицу обеляющего фильтра, 
формируют в виде произведения

ha (со) =

«о

dry

X  К (2.40)

а искомыи пространственный спектр вычисляют как
/ р -  1 \ - i

g (k, со) =  I У  hi, (со) ехр [—г 2я£ Лхг/] (2.41)

Именно нелинейный переход от кц к g(k, со) и определяет наз
вание — нелинейные оценки. Оценка (2.41) получила также наз
вание оценки максимальной энтропии (МЭН). В ней используется 
наиболее длинный фильтр (полная матрица обеляющего фильтра).
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Существует и другая адаптивная оценка, получившая название 
оценки максимального правдоподобия (МАП). Для этой оценки 
строится фильтр всех возможных длин, и для расчета спектра 
берут среднюю частотную характеристику фильтра. Коэффициенты 
фильтров определяются обратной спектральной матрицей.

Одна из главных особенностей этих оценок — отсутствие фикси
рованного спектрального окна. Оно изменяется при перестройке 
по частоте с учетом оцениваемого спектра так, что наилучшим 
образом подавляются мощности чужих спектральных составляю
щих. Отсюда второе название — адаптивные оценки.

Нелинейные, адаптивные оценки сохраняют свои свойства при 
укороченных реализациях [64]. При этом удается получить ост
рый пик даже при анализе небольшой части одного периода сину
соиды (с добавлением шума). Из-за подавления боковых лепест
ков спектрального окна упрощается выбор расстановки датчиков, 
весьма существенный при традиционных оценках.

В настоящей монографии использована программа нелинейного 
пространственно-временного анализа с использованием оценок 
МЭН и МАП. Для анализа мезомасштабной изменчивости гидро
логической структуры вод Черного моря статистической обработке 
подвергались временные ряды наблюдений, длительностью 256 ч 
с дискретностью 1 ч Использование алгоритма быстрого преоб
разования Фурье позволило рассчитывать 128 точек спектра. Пер
вая точка соответствовала периоду 10,67 суток (частота 
0,0938 цикла/сут), последняя — частота Найквиста /нк=1/2Д^= 
=  12 циклов/сут, где At — дискретность наблюдений.

Инерционный период, характерный для широты Черного моря, 
приходится на 14— 16-е точки спектра, соответствующие периодам 
18,2— 16,0 ч. Для более коротких временных реализаций статисти
ческой обработке подвергались ряды длительностью 128 ч при 
дискретности наблюдений 1 ч. При этом рассчитывались 64 точки 
спектра. Первая из них соответствовала периоду 5,33 сут (частота 
0,187 49 цикла/сут). Инерционный период приходился на 7—8-е 
точки спектра.

Для улучшения статистических свойств получаемых спектраль
ных функций проводилось сглаживание спектра по трем частот
ным полосам. Кроме этого, более длинные ряды наблюдений 
{>256 ч) разбивались на отрезки по 256 ч, подвергались спект
ральному анализу, а затем осреднялись, что еще более улучшало 
статистическую достоверность получаемых оценок. Такая методика 
обработки позволяла исследовать колебания с периодами от 5— 
6 ч до 3—5 сут.

Для исследования временной изменчивости спектрального со
става колебаний гидрологических характеристик проводился рас
чет текущих временных спектров. Для этого весь ряд наблюдений

1 Для исследования спектрального состава короткопериодных внутренних 
волн использовались ряды значительно меньшей длительности наблюдений с дис
кретностью несколько минут (см. главу 5).
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разбивался на перекрывающиеся отрезки длиной 128 или 256 ч. 
В зависимости от степени нестадионарности исходного ряда на
блюдений сдвиги или интервалы скольжения принимались рав
ными от 8 до 64 ч. В частности, при исследовании временной пере
межаемости инерционных движений интервал скольжения прини
мался равным 16 ч, что позволило исследовать данный процесс 
в масштабах от 1,5 сут и более. Учитывая то, что для анализа при
нимались временные ряды длительностью до 20 сут, приходилось 
рассчитывать от 4 до 15 периодограмм.

Для анализа пространственной структуры инерционных движе
ний были рассчитаны проекции пространственного спектра на 
плоскость горизонтальных и вертикальных волновых спектров. Ис
пользовались данные наблюдений на- трех полигонах в районе 
Анатолийского и болгарского побережий в июле—августе 1976 г., 
где были проведены наблюдения за течениями на трех одновре
менно работающих АБС, расположенных в виде треугольника. 
Расстояния между АБС приведены в табл. 2.1.

Таблица 2.1 

Расстояние (км) между АБС на полигонах

АБС-1 АБС-2 АБС-3

Анатолийское побережье, июль 1976 г.

24АБС-1
АБС-2
АБС-3

АБС-1

24
60 31

август 1976 г.

31

60
31

39

АБС-1 АБС-2

АВС-2
АВС-3

август 1976 г.

31 —
39 18

АБС-З

18

Болгарское побережье, август 1976 г.

35АБС-1
АБС-2
АБС-3

35
46 32

46
32

Для расчетов пространственных спектров были выбраны ряды 
наблюдений в 176 ч с дискретностью 1 ч. Взаимные спектры вы
числялись по отрезкам в 128 ч, которые сдвигались последова
тельно на 1 ч. Спектры осреднялись по всем 49 отрезкам. Прост
ранственные спектры вычислялись для седьмой временной частоты 
(1,312 цикла/сут), которая соответствует периоду 18,2 ч. Анало
гичным образом вычислялись проекции пространственного спектра 
на вертикальную ось. Для этого использовались ряды наблюдений 
на горизонтах 25, 50, 100, 200, 300, 500, 750, 1000 м. Полученные 
спектры вертикальных волновых чисел для каждой АБС на поли
гонах, затем осреднялись с целью получения среднего вертикаль
ного спектра для каждого полигона.

Были произведены расчеты проекции пространственного спек
тра на вертикальную ось по данным учащенных по вертикали на
блюдений за течениями в районе Кавказского побережья. При 
этом использованы наблюдения на горизонтах: 10, 30, 40, 60, 90,.
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100, 150, 175, 200, 300, 400, 500, 750, 1000 м длительностью 128 ч 
С дискретностью 1 ч. Взаимные спектры вычислялись по отрезкам 
в 64 ч, которые последовательно сдвигались на 1 ч. Спектры ос- 
реднялись по всем 65 отрезкам. Пространственные спектры вычис
лялись для четвертой временной частоты (1,4999 цикла/сут), что 
соответствует периоду 16,0 ч.

Глава 3
Основные черты гидрологического режима 

Черного моря, сезонная и межгодовая изменчивость.

В настоящей главе рассматриваются закономерности среднего 
многолетнего пространственного распределения основных гидроло
гических характеристик Черного моря (температуры, солености, 
геострофической циркуляции вод) в различные сезоны года, пока
зана сезонная и межгодовая изменчивость термохалинной струк
туры вод верхнего 200-метрового слоя моря. Другими словами, 
дана характеристика гидрологического климата Черного моря как 
фона, на котором развиваются гидрофизические процессы мень
ших пространственно-временных масштабов, рассматриваемые 
в последующих главах.

Главное внимание уделено здесь верхнему 200-метровому слою. 
С одной стороны, это связано со слабой изученностью глубинных 
слоев Черного моря (см. п. 2.1), не позволяющей получить доста
точно надежные средние многолетние гидрофизические поля. На
блюдаемая значительная однородность термохалинных свойств 
глубинных вод'Черного моря не только не облегчает, а пожалуй, 
даже, усложняет эту задачу, поскольку аномалии отдельных зна
чений температуры и солености на больших глубинах нередко 
сравнимы или превышают полный размах значений средних мно
голетних полей. В этих условиях требования к статистической од
нородности исходных массивов данных наблюдений резко возра
стают. С другой стороны, подавляющее большинство гидрофизи
ческих процессов наиболее ярко выражены именно в верхнем 
200-метровом слое, включающем в себя как деятельный, так и 
основной бароклинный слой Черного моря.

Несмотря на то что обеспеченность данными гидрологических 
наблюдений верхнего слоя намного выше по сравнению с ниже
лежащими водами, сведения о среднем многолетнем режиме по
лей температуры, солености, циркуляции вод, удовлетворяющие 
современным требованиям, до сих пор отсутствуют. Наиболее 
«свежие» обобщения массивов данных по температуре и солености 
относятся к середине 60-х годов [10, 36, 84, 107]. Диагностиче
ские расчеты горизонтальной циркуляции вод динамическим ме
тодом в основном выполнены в то же время [23, 84, 107, 114].
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Спустя десятилетие аналогичные расчеты были проведены по бо
лее совершенной методике [28, 78, 93], но с использованием поля 
плотности, полученного по наблюдениям не позднее 1960 г. (около 
25 % современного количества наблюдений). То же можно сказать 
и о вертикальной циркуляции • вод [47, 93]. Схемы горизон
тальной циркуляции вод. полученные по данным инструмен
тальных наблюдений течений в первой половине 70-х годов [26, 
28], вряд ли можно считать климатическими ,в достаточной 
степени.

Таким образом; анализ климатических полей основных гидроло
гических характеристик Черного моря с учетом наблюдений по
следних двух десятилетий имеет значительную самостоятельную 
научную актуальность. В особенности это относится к сезонной и 
межгодовой изменчивости термохалинной структуры вод верхнего 
200-метрового слоя моря, систематические обобщенные сведения 
о которых в литературе практически отсутствуют.

3.1. Общие черты термохалинной структуры вод

Черное море, как и другие внутренние моря, имеет весьма спе
цифическую гидрологическую структуру вод, определяемую двумя 
основными особенностями внешнего водного бюджета.

Во-первых, это — чрезвычайно ограниченный водообмен с дру
гими частями Мирового океана (Мраморным и Азовским морями), 
вследствие чего внешний водный бюджет вообще невелик.

По данным [62], средняя многолетняя приходная компонента 
бюджета составляет около 710 км3/шд1, т. е. лишь немногим более
0,1% объема вод Черного моря (около 5,5ХЮ5 км3 [45]). 
Из этого количества на долю речного стока приходится 370 км3 
(52%), осадков— 120 км3 (17%), притока вод из Азовского 
моря — 50 км3 (7 %), из Мраморного моря — 170 км3 (24 %). Рас
ходная компонента (в среднем многолетнем аспекте, естественно, 
равная приходной) состоит из испарения (330 км3, 46%),  стока 
вод в Мраморное (360 км3, 51 %) и Азовское (20 км, 3,3 %) моря.

Вторая особенность внешнего водного бюджета тесно связана 
с первой и состоит в том, что его приходные компоненты весьма 
далеки друг от друга по своим термохалинным свойствам. Речной 
сток, так же как и осадки, поставляющий пресную воду, сосредо
точен главным образом в северо-западной части Черного моря 
(более 70%) и в меньшей степени на юго-востоке. Опресненные 
(с соленостью 10— 14 %0) воды Азовского моря поступают через 
Керченский пролив в северо-восточную часть Черного моря. Обла
дая относительно небольшой плотностью, все эти воды втекают и 
распределяются течениями и турбулентностью в верхнем 50-метро
вом слое моря. Соленые (около 35 °/сю) воды Мраморного моря по

1 Здесь и далее все величины даны с точностью до десятков кубических 
километров.
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ступают через пролив Босфор с нижнебосфорским течением в юго- 
западную часть моря на горизонте около 50 м. К настоящему вре-. 
мени нет достаточно достоверных сведений о процессах их смеше
ния с собственно черноморскими водами [27]. Однако наиболее 
вероятно, что основная масса мраморноморских вод, обладая от
носительно большой плотностью, распространяется в глубинных 
слоях Черного моря. Таким образом, в любой точке пресные и со
леные приходные компоненты внешнего водного бюджета оказы
ваются на значительном удалении друг от друга в вертикальной 
плоскости.

Отмеченные особенности внешнего водного бюджета довольно 
устойчивы, по-видимому, в течение нескольких последних десятков 
тысяч лет, хотя и подвержены квазипериодическим флюктуациям 
(см. п. 3.4). Это обстоятельство, несмотря на небольшие абсолют
ные значения бюджета, оказалось решающим в формировании со
временной термохалинной структуры вод Черного моря.

Среди наиболее ярких особенностей вертикальной структуры 
вод глубоководных частей моря можно назвать: а) определяющий 
вклад солености в плотностную стратификацию вод, за исключе
нием верхнего 50-метрового слоя в теплую 'половину года, где 
стратификация оказывается термически обусловленной; б) чрез
вычайно большие вертикальные контрасты по солености (до 4%0), 
температуре (до 15—18°С) и плотности (до 6,0 кг/м3); в) локали
зация этих контрастов в относительно тонких слоях, толщиной не 
более 50 м для температуры (сезонный термоклин), и не более 
150 м для солености (постоянный галоклин), с исключительно 
большими значениями вертикальных градиентов данных характе
ристик (соответственно до 1 °С/м и 0,3—0,4%0/м); г) ярко выра
женная вертикальная асимметрия структуры вод с тонким (10— 
50 м) верхним опресненным и на один-два порядка более толстым 
(до 1500— 1800 м) нижним осолоненным квазиоднородными 
слоями, разделенными отмеченными выше термо- и галоклином; 
д) существование в верхней части постоянного галоклина в теп
лую половину года холодного промежуточного слоя с абсолютным 
по вертикали минимумом температуры, ниже которого темпера
тура с глубиной растет (хотя и слабо).

Все отмеченные особенности наглядно отражены на рис. 3.1, 
где масЩтабы оси абсцисс для температуры и солености подо
браны таким образом, чтобы эквивалентно отразить их вклад 
в плотностную стратификацию, характеризуемую здесь традици
онной для Черного моря статической устойчивостью Е. Заметим, 
что £'=103-^105 уел. ед. приблизительно соответствует значениям 
частоты Вяйсяля—Брента 10-2—10-1 Гц. Кроме отмеченных осо
бенностей, рис. 3.1 показывает, что плотностная стратификация 
в сезонном термоклине в 2—4 раза интенсивнее, чем в постоянном 
галоклине, а также что между ними отсутствует прослойка со зна
чительным ослаблением стратификации. Следовательно, холод
ный промежуточный слой целиком находится в высокостратифи- 
цированных водах верхней части галоклина.
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Приведенные выше количественные показатели вертикальной 
термохалинной структуры подчеркивают ее уникальность по отно
шению к среднеокеаническим условиям. В самом деле, бароклин- 
ный слой в океане, как правило, в несколько раз толще и разде
ляет слои со значительно меньшими термохалинными контрастами

(особенно по солености). В ре
зультате океанические вертикаль
ные градиенты температуры и со
лености по крайней мере на 
порядок меньше черноморских. 
Вертикальная асимметрия слоев 
в океане также выражена в мень
шей степени.

В глубинных слоях Черного 
моря наблюдается монотонное 
увеличение температуры и солено
сти в результате притока более 
соленых (28—34 %0 на выходе из 
Босфора) и теплых (13—16 °С) 
мраморноморских вод. Сверх- 
адиабатическое инверсионное рас
пределение температуры в придон
ных слоях связывают также с гео
термическим притоком тепла со 
дна Черного моря. Известны оцен
ки, указывающие в связи с этим 
на возможность свободной терми
ческой конвекции в придонном 
слое (см., например, в [37]).

Для обобщенной количествен
ной оценки термохалинной струк
туры вод глубинных слоев нами 
отобраны данные наблюдений за 
температурой и соленостью до го
ризонта 2000 м (нижний стан
дартный горизонт в Черном море) 
на 42 станциях. В слое 200— 
1500 м средняя температура воз
растает от 8,02 до 8,55 °С (сред

ний вертикальный градиент 2,40-10~4 °С/м), соленость — от 21,15 
до 22,32%0 (9,20-10-4%о/м). На горизонте 2000 м температура до
стигает 0,09 °С, соленость — 22,34%о. Соответствующие градиенты 
в слое 1500—2000 м составляют 1,40- 10~4ОС/м и  0,40-10~4%0/м, 
т. е. они заметно меньше, чем в предыдущем слое.

Инверсионный термический градиент в придонном слое превы
шает адиабатический (1,19-10-4 °С/м), однако его дестабилизи
рующее влияние на плотностную стратификацию здесь в средних 
условиях оказывается слишком слабым по сравнению с противо
положным влиянием вертикального градиента солености. Темпе
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Рис. 3.1. Характерные вертикальные 
распределения температуры (1), со
лености (2), статической устойчивости 
(3) в феврале (II) и августе (VIII) 
в глубоководной части Черного 

моря.
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ратурный вклад в статическую устойчивость £  в слое 1500—2000 м 
составляет —0,35 уел. ед. (—0,35-10-5 кг/м4), тогда как соленост- 
ный — +3,18 уел. ед., т. е. на порядок больше. В слое 200— 1500 м 
соленостный вклад в Е (72,7 уел. ед.) превышает температурный 
(—3,5 уел. ед.) более чем в 20 раз.

Таким образом, далее в придонном слое в средних условиях 
плотностная стратификация вод существенно устойчива. По
скольку максимальные отклонения от средних значений для тем
пературы здесь не превысили 0,1 °С, а для солености 0,25 %0, сле
дует ожидать, что ситуации 
с преобладанием термической 
дестабилизации вод в придон
ном слое если и возможны, 
то весьма редки.

Тем не менее условия для 
глубинных конвективных дви
жений вод в Черном море 
существуют, но в вышеле
жащем слое (200— 1500 м).
Здесь вследствие существен- 
ныхсверхадиабатических инвер
сионных градиентов темпера
туры возможен один из ви
дов дифференциально-диффу- 
зионной конвекции (послойная 
термическая конвекция) [105].
Однако реализуемость таких
условий с энергетической точки зрения пока не ясна и требует 
специальных исследований.

Мелководная северо-западная часть Черного моря (севернее 
45° с. ш. глубины менее 50 м занимают более 75 % акватории).— 
весьма специфичный в гидрологическом отношении район, не
смотря на совершенно свободный водообмен с глубоководной 
частью. Годовой объем речного стока вместе с осадками (272 км3) 
составляет здесь около !/з общего объема вод (854 км3) [8], по
этому значение пресной компоненты водного бюджета в северо- 
западной части настолько велико, что позволяет определить ее как 
эстуарно-шельфовый бассейн [23]. Основные отличительные черты 
гидрологической структуры вод здесь заключаются в следующем 
(рис. 3.2): а) явно доминирующая роль солености в формирований 
трехмерной стратификации вод в течение всего года; б) интенси
фикация (на порядок величин) горизонтальных и вертикальных 
термохалинных неоднородностей; в) существование верхнего и 
придонного квазиоднородных слоев, разделенных единым термо- 
халоклином, т. е. по вертикали структура вод весьма близка 
к двухслойной со скачком плотности, за исключением двух-трех 
зимних месяцев (январь—март), когда вся толща вод в резуль
тате конвективного перемешивания становится квазиоднородной; 
г) значительная временная изменчивость гидрологических условий

Рис. 3.2. Характерное вертикальное 
распределение температуры и солено
сти в северо-западной части Черного 

моря.
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вследствие малой инерционности водных масс и, следовательно, 
повышенной реактивности на внешние воздействия. Учитывая наз
ванную специфику северо-западной части Черного моря, ее гидро
логический режим (в особенности циркуляция вод, сезонная и 
межгодовая изменчивость вертикальной структуры) в каждом из 
следующих разделов рассматривается отдельно.

Общая концепция происхождения черноморских водных масс 
довольно проста: все они сформировались в результате взаимо
действия пресных и мраморноморских (соленых) вод [107]. Од
нако строгие количественные оценки этого взаимодействия, осно
ванные на известных принципах Т, S-анализа, пока отсутствуют. 
При выделении видов водных масс авторы руководствовались ин
туитивными, умозрительными соображениями. В результате суще
ственные расхождения точек зрения различных исследований 
имеют место не только при определении термохалинных характе
ристик водных масс, но даже при установлении количества самих 
масс. Предлагалось выделять верхнюю (распресненную) водную 
массу, расположенную выше постоянного галоклина, с одной и 
тремя модификациями: зимней, и летней и мелководной (для се- 
веро-западной части моря). Ниже галоклина авторы выделяют от 
одной до трех водных масс [84, 107]: промежуточную (на гра
нице аэробной и анаэробной зон в слое 150—300 м), глубинную 
(до 1000 м) и придонную. Вопрос о существовании холодной про
межуточной, а также локальных водных масс вблизи Керченского 
пролива и Босфора пока вообще остается открытым.

Известна лишь одна попытка количественной оценки объемов 
различных водных масс Черного моря [45], которая, несмотря на 
ограниченный объем использованной информации (145 глубоко
водных станций, выполненных в летний сезон) и субъективизм 
в выделении их границ, в силу своей уникальности представляет 
значительный интерес. Объем верхней водной массы примерно 
23-103 км3 (4,2% общего объема моря), ее прибрежной модифи
кации— около 1000 км3 (0,2%). Объем промежуточной водной 
массы примерно 275-103 км3 (50,2%), глубинной 248-103 км3 
(45,4 %). Объем холодного промежуточного слоя в пределах изо
термы 8°С равен 16-103 км3 (2,9 %)•

Приведенные значения полезны для некоторых дополнитель
ных оценок, и потому мы еще не раз к ним вернемся. Так, учиты
вая, что годовой приток пресных вод в Черное море (495 км3 [62]) 
составляет 2—3 % объема верхней водной массы, априори следует 
ожидать значительно больших межгодовых вариаций ее солености 
в сравнении с промежуточной и глубинной водными массами, по 
отношению к которым единственный непосредственный источник 
возмущений-—приток мраморноморских вод — дает в год 0,035 % 
их объема (около 170 км3 [27]). Изложенные ниже результаты 
исследований межгодовой изменчивости температуры и солености 
(см. п. 3.5) полностью подтверждают это.

Для существенного уточнения Т, S-структуры водных масс Чер
ного моря и их количественных оценок необходимо значительное
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увеличение числа глубоководных наблюдений, их тщательный ана
лиз и обоснованная интерпретация.

3.2. Сезонная изменчивость полей температуры и солености

Рассмотрим основные гидрофизические поля Черного моря 
в характерные месяцы гидрологических сезонов: феврале (зима), 
мае (весна), августе (лето) и ноябре (осень), восстановленные по 
данным многолетних наблюдений с помощью сплайн-интерполяции 
(см. п. 2.2.1). С определенной степенью приближения (см. п. 2.1) 
их можно считать климатической нормой гидрологического ре
жима Черного моря, главным образом последних трех десяти
летий.

Избранные для анализа горизонты (Ом, глубина минимума 
температуры, 200 м) отражают горизонтальную термохалинную 
структуру всех основных (вертикальных) слоев верхней части Чер
ного моря. Горизонт 0 м фактически представляет среднюю глу
бину погружения верхнего батометра или начальную глубину 
термохалинного зонда. В свете современных представлений 
о структуре тонкого поверхностного слоя моря термохалинные ха
рактеристики на этой глубине гораздо ближе к их средним значе
ниям В; верхнем квазиоднородном слое толщийой порядка мет
ров— дёсятков метров, чем к истинным значениям температуры 
и солености на поверхности моря. Именно в таком смысле мы бу
дем их рассматривать в настоящей главе. Глубина залегания ми
нимума температуры представляет слой, находящийся между 
сезонным термоклином и постоянным галоклином, но в большин
стве случаев довольно близко примыкающий сверху к слою мак
симальных вертикальных градиентов солености, т: е. к ядру гало
клина (см. рис. 3.1 и п. 3.2.4). Горизонт 200 м отражает горизон
тальную . структуру нижней части постоянного галоклина и 
нижележащих слоев, по крайней мере до глубины 1000 м (на
сколько об этом можно судить по имеющимся немногочисленным 
наблюдениям).

3.2.1. Горизонт 0 м. Температура верхнего квазиоднородного 
слоя Черного моря в течение всего года имеет тенденцию роста 
в направлении с северо-запада на юго-восток, что определяется 
региональными климатическими особенностями моря [96]. Откры
тая для вторжений с севера холодных воздушных масс северо-за
падная часть Черного моря характеризуется умеренным климатом, 
а климат его восточной половины можно назвать субтропическим, 
хотя и обусловленным орографически.

В особенности велики климатические различия зимой. В фев
рале (рис. 3.3 а) минимальная температура на северо-западе на 
9°С ниже юго-восточного максимума. Структура поля при этом 
такова, что вся северо-западная часть моря, по сути, представляет 
собой фронтальную зону с ростом температуры в юго-юго-восточ- 
ном направлении на 5°С на расстоянии 250 км. Средние гради-
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енты температуры здесь всего в 2-—5 раз уступают одной из наи
более интенсивных в Мировом океане фронтальной зоне Гольф
стрим. Еще одна зона повышенных градиентов, ориентированная 
меридионально, наблюдается в южной половине восточной части 
Черного моря. Хотя ее интенсивность значительно уступает первой 
зоне, она интересна тем, что разделяет море по срокам наступле
ния минимальных в течение года значений температуры в поверх
ностном слое. Восточнее данной фронтальной зоны минимум до
стигается в марте, на месяц позднее, чем к западу от нее (см. 
п. 3.4). Отчасти этим объясняется столь заметный рост темпера
туры в феврале в восточном направлении, однако он существует 
и в марте, хотя и выражен слабее.

На остальной акваторий температура поверхностных вод в фев
рале довольно однородна. Наиболее интересной особенностью 
здесь является широтная инверсия температуры в средней части 
Черного моря: у северных (крымских) берегов она на 1 °С и бо
лее выше, чем у южных (анатолийских). Во многом это связано 
с распространением вдоль западных и южных берегов холодных 
вод из северо-западной части, о чем свидетельствует конфигура
ция изотермы 7°С на рис. 3.3.

Весной, в мае, температурные контрасты в поверхностном слое 
остаются значительными (рис. 3.3); абсолютные максимум и ми
нимум различаются более чем на 5°С. Расположение максимумов 
на северо- и юго-западе, а также на юго-востоке позволяет пред
положить их обусловленность паводковым речным стоком, рас- 
пресняющим тонкий верхний слой в указанных районах. Сопро
вождающее этот процесс резкое увеличение устойчивой стратифи
кации вод препятствует проникновению тепла вглубь из тонкого 
поверхностного слоя, в результате чего последний прогревается 
особенно быстро.

Значительно менее очевидно происхождение минимумов тем
пературы южнее устья Дуная и в синопском районе. Как клима
тические особенности температурного поля они имеют незначи
тельную обеспеченность (менее 10 станций на одноградусный 
квадрат). Вместе с тем синопский очаг холодных вод может пред
ставлять собой эффект дивергенции водных масс в верхнем слое 
и подъема нижележащих вод. Анализ циркуляции вод (см. п. 3.3) 
показывает, что здесь большая часть Основного черноморского те
чения весной круто поворачивает в открытое море.

Наиболее хорошо выраженный участок фронтального сгущения 
изотерм наблюдается все в той же южной половине восточной ча
сти, что и зимой (см. рис. 3.3), причем с сохранением ориентации. 
На расстоянии немногим более 200 км температура изменяется 
здесь более чем на 5°С, т. е. еще быстрее, чем зимой в северо- 
западной части. В целом же структура поля температуры (распо
ложение экстремумов) в поверхностном слое восточной половины 
Черного моря от февраля к маю изменяется слабо, тогда как в за
падной половине (включая северо-западную часть) в это время 
происходит значительная перестройка поля.
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Не менее активно поверхностное поле температуры меняется 
от мая к августу, причем на всей акватории. В основном эти изме
нения сводятся к сглаживанию температурных неоднородностей 
в процессе прогрева верхнего квазиоднородного слоя. В резуль
тате фронтальные зоны, существовавшие зимой и весной, в августе 
здесь исчезают (см. рис. 3.3), хотя максимальный контраст тем
пературы в направлении с северо-запада на юго-восток (более 
4°С) ненамного уступает майскому. Юго-восточный и юго-запад
ный максимумы, однако, сохраняются, несмотря на значительное 
их ослабление.

В августе верхний квазиоднородный слой довольно тонок и от
делен от остальной толщи вод интенсивным термоклином (см. 
рис. 3.1) и потому его тепловое состояние в значительной степени 
определяется локальным бюджетом тепла на поверхности моря, 
который летом довольно однороден по всей акватории моря [96]. 
Этим обусловлена горизонтальная термическая однородность по
верхностных вод и их слабая преемственность с полями в другие 
сезоны.

В ноябре юго-восточный и юго-западный максимумы темпера
туры вновь усиливаются, несколько удаляясь от берегов. Между 
ними в центральной части Черного моря, примыкая к Анатолий
скому побережью, формируется область с температурой на 3—4°С 
ниже. На границах указанных областей экстремальных значений 
температуры расположены фронтальные зоны с термическими кон
трастами до 3°С на 100— 120 км. В целом ноябрьское поле тем
пературы поверхностного слоя по структуре очень близко к май
скому. Отличия заключаются в более низком (на 1—2°С) ноябрь
ском температурном фоне, а также в распределении температуры 
в северо-западной части моря.

В отличие от весны, осенью здесь формируется очаг наиболее 
холодных вод (до 10 °С и ниже). Аналогичный очаг возникает 
к ноябрю и в районе Керченского пролива. Оба эти района Чер
ного моря хорошо известны как основные источники его холодных 
промежуточных вод [43, 107]. Анализ показывает, что уже осенью 
температура поверхностных вод здесь на 2—4°С ниже, чем в ос
тальных районах. К февралю влияние холодных вод распростра
няется на значительную часть акватории.

Существование в ноябре минимума температуры на юге цент
ральной части Черного моря на первый взгляд довольно неожи
данно. Среди возможных механизмов его формирования: усилен
ной теплоотдачи с поверхности моря, адвекции холодных вод из 
северо-западной и северо-восточной частей моря, подъем вод из 
нижележащих более холодных слоев, по-видимому, преобладает 
последний. Именно в средней части Анатолийского побережья 
осенью наблюдается отток вод от берега вдоль восточной перифе
рии западного циклонического круговорота (см. п. 3.3). Горизон
тальная адвекция вод из северо-западной части — гораздо менее 
вероятная причина анатолийского минимума, поскольку для пре
одоления расстояния между рассматриваемыми районами (около
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1000 км), даже с весьма значительными для Черного моря скоро
стями 0,2—0,3 м/с, водным массам требуется от 30 до 50 сут. 
Следовательно, можно прийти к выводу об определяющей роли 
циркуляции вод и ее взаимодействии с берегами (как одного 
из основных факторов дивергентности циркуляции) в формиро
вании многих особенностей полей температуры поверхностного 
слоя.

Осеннее поле температуры поверхностного слоя — наиболее яр
кое подтверждение сказанного. Вдольбереговое Основное черно
морское течение препятствут их распространению в центральные 
части циклонических циркуляционных систем. В результате здесь 
длительное время (до декабря—января) сохраняется повышенная 
температура водных масс.

Поле солености поверхностных вод во все сезоны года опреде
ляется расположением основных источников распреснения (речной 
сток, в меньшей степени осадки) в его северо-западной и юго-вос- 
точной частях. В соответствии с циклоническим характером общей 
циркуляции вод (см. п. 3.3) от районов устьев крупных рек рас
пространяются своего рода «шлейфы» пониженной солености: из 
северо-западной части вдоль западного побережья на юг, из юго- 
восточной части вдоль берегов Кавказа на север. Распреснение 
в указанных очагах целиком зависит от внутригодового распреде
ления пресной компоненты внешнего водного бюджета Черного 
моря. Параметры шлейфов дополнительно обусловлены характе
ром циркуляции вод.

Зимой (в частности, в феврале, как показано на рис. 3.4) со
леность поверхностных вод повсеместно наиболее высока. Воды 
с соленостью менее 17 %0 занимают менее 5 % акватории.

Зона максимальной солености (18,25 %0) распространена по 
всей глубоководной части моря, за исключением участка, разде
ляющего восточное и юго-восточное ядра. Абсолютный февраль
ский максимум солености (около 18,6 %о) приходится на западное 
ядро.

Зоны с максимальными горизонтальными контрастами солено
сти поверхностных вод зимой, как и в течение всего года, оконту- 
ривают районы максимального распреснения. В отличие от тем
пературы, их характеристики (полный контраст, градиенты) в не
сколько раз превышают соленостные параметры океанических 
фронтов. В феврале на северо-западе и юго-востоке Черного моря 
на расстоянии, не превышающем 100 км, поверхностная соленость 
изменяется на 2,5 %0.

Особенно контрастное поле солености в поверхностном слое 
формируется в мае. Под влиянием паводкового стока рек поверх
ностные воды в юго-восточной части распресняются до 15,5 %о, 
в северо-западной — до 10 %0 и менее. Изогалина 17 %0 оконтури- 
вает более половины этих районов, проникая вдоль западного бе
рега восточнее пролива Босфор. Вместе с тем в центрах западной 
и восточной частей моря соленость продолжает оставаться такой 
же, как и в феврале (около 18,4 %о) - При этом, естественно, весной
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интенсифицируются квазистационарные соленостные фронты, осо
бенно северо-западный.

Основной процесс трансформации поля поверхностной солености 
от мая к августу заключается в постепенном расширении зоны 
распреснения за счет диффузионных факторов. При этом одновре
менно с уменьшением площади вод с соленостью более 18 %о про
исходит частичное размывание квазистационарных фронтов и 
сглаживание контрастов. В северо-западной части минимум соле
ности возрос на 3%о, а максимум в центре западной части умень
шился более чем на 0,2 %0, что практически привело к его исчез
новению.

Однако восточный максимум в этот период сохранил не 
только свою соленость (18,4 %о), но и размеры и расположе
ние. Этот район, а также примыкающая к нему средняя часть 
Черного моря (к югу от Крыма), имеют наиболее стабильное 
поле солености в течение всего года, что объясняется удален
ностью от источников распреснения и стабильностью общей цирку
ляции вод.

Отмеченная соленостная стабильность поверхностных вод 
в средней части Черного моря несколько нарушается осенью, 
когда в ноябре августовский максимум распадается на два с не
сколько меньшей соленостью. Причиной этого, по-видимому, мо
жно считать внедрение распресненных вод из района Кавказского 
побережья по северо-западной периферии восточного циклониче
ского круговорота, сместившегося осенью в юго-восточную часть 
Черного моря (см. п. 3.3). Данный процесс поддерживается значи
тельным распреснением прибрежных кавказских вод в течение 
всего лета за счет таяния горных ледников. Характерно, что, в от
личие от северо-западной части, соленость здесь от мая к августу 
возросла менее чем на 1 %0.

По своему характеру ноябрьское поле поверхностной солености 
приближается к зимнему. В центре западной части и на юго-во- 
стоке восстанавливаются очаги соленых вод. Минимумы солености 
продолжают ослабевать, причем юго-восточный достигает осенью 
наименьшей интенсивности в году. Изогалина 18°/оо оконтуривает 
наибольшую площадь (более 75% всей акватории).

В целом поле солености поверхностных вод Черного моря от
личается от температурного большей стабильностью своей струк
туры, что, естественно, связано со стационарным расположением 
основных источников возмущений. В центральной части простран
ственно-временные изменения солености в поверхностном слое не 
превышают первых десятых долей промилле.

Весьма интересным следует признать факт очень слабой про
странственной согласованности поверхностных полей температуры 
и солености Черного моря. Лишь в осенне-зимний сезон в северо- 
западной и юго-восточной частях соленостным фронтам соответ
ствуют термические фронты, несколько компенсирующие попереч
ные плотностные неоднородности. Однако и в этом случае конфи
гурации различных фронтов не всегда совпадают.
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Весенние и осенние термические фронты, оконтуривающие ана
толийский минимум температуры (см. рис. 3.3), практически ничем 
не подтверждаются в поле солености (см. рис. 3.4). Для выясне
ния причин несоответствия в данном случае необходимо вспом
нить, что, за исключением зимнего сезона, вертикальные структуры 
температуры и солености в верхнем 50-метровом слое глубоковод
ных районов Черного моря резко различаются между собой (см. 
рис. 3.1). Профиль температуры здесь характеризуется существо
ванием интенсивного термоклина, тогда как соленость относи
тельно однородна по вертикали. Если предположить формирова
ние анатолийского минимума поверхностной температуры весной 
и осенью как реакцию на дивергенцию водных масс и соответст
вующий подъем вод, то естественно ожидать, что реакция поля 
солености при- этом будет практически незаметной, если подъем 
вод происходит с глубин не более 50;—75 м. Именно такая ситуа
ция наблюдается в центре у Анатолийского побережья в переход
ные сезоны.

Учитывая отмеченные выше особенности трехмерной структуры 
температуры и солености в верхнем 50-метровом слое Черного 
моря, можно прийти к выводу, что поля этих характеристик фор
мируются здесь различным образом. В балансе соли в верхнем 50- 
метровом слое доминируют горизонтальные адвекция и турбулент
ная диффузия от локализованных в пространстве . источников. 
В балансе тепла, наоборот, доминируют процессы вертикального 
перераспределения, прежде всего адвективного. При вертикальном 
градиенте температуры около 1° С/м, обычно наблюдаемом в чер
номорском сезонном термоклине, вертикальные движения со ско
ростью примерно Ю^5 м/с (нередкой в Черном море) на порядок 
эффективнее в адвективном смысле, чем горизонтальные скорости 
примерно 10-1 м/с при горизонтальном градиенте температуры 1 °С 
на 100 км, т. е. весьма значительном. Наряду с вертикальной ад
векцией немаловажное значение имеют потоки тепла через по
верхность моря (особенно весной и летом) и турбулентное пере
мешивание на нижней границе верхнего квазиоднородного слоя, 
обеспечивающее вовлечение в его пределы поднимающихся холод
ных вод термоклина. Взаимодействие подъема вод с вовлече
нием— основной фактор появления холодных вод в поверхност
ном слое Черного моря в период существования термоклина.

В «чистом виде» холодные подповерхностные воды выходят на 
поверхность в процессе прибрежного- апвеллинга (в литературе, 
посвященной Черному морю, например в цикле работ А. К- Богда
новой, это явление называют сгоном). Однако в подавляющем 
большинстве случаев прибрежный апвеллинг представляет собой 
процесс с пространственно-временными масштабами несколько ки
лометров (по нормали к берегу) и десятков часов. Поэтому на 
среднемноголетних схемах он, естественно, не заметен.

3.2.2. Глубина минимума температуры. Горизонт, на котором 
располагается абсолютный минимум температуры Черного моря, 
называют ядром холодного промежуточного слоя (ХПС). За ис
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ключением февраля и марта в западной, части моря, когда абсо
лютный минимум находится в поверхностном слое, во всех осталь
ных случаях он лежит под сезонным термоклином в верхней части 
постоянного галоклина (см. рис. 3.1). Минимальная температура 
характеризует интенсивность холодного промежуточного слоя. 
В настоящем подразделе рассматривается также его основной экс
тенсивный параметр — интеграл по глубине от аномалий темпе
ратуры относительно 8°С в пределах, ограниченных этими изо
термами сверху и снизу. Кратко будем называть его холодозапа- 
сом ХПС.

Изучение холодного промежуточного слоя важно во многих от
ношениях. Его воды представляют собой самостоятельную водную 
массу, составляющую по объему около 2/3 верхней черноморской 
воды (см. п, 3.1), поэтому их значение в термохалинном и дина
мическом бюджетах верхнего слоя Черного моря весьма велико. 
Аналогично 18°С-водам Саргассова моря черноморский промежу
точный холодный слой играет заметную роль в балансе завихрен
ности прежде всего синоптического масштаба (см. главу 4). Прак
тические аспекты, связанные с холодным промежуточным слоем, 
пока не столь очевидны, что связано с его слабой изученностью 
прежде всего в климатическом аспекте. Обладая, как показано 
ниже, главным образом адвективным происхождением, холодный 
промежуточный слой, по-видимому, играет немалую роль в дина
мике загрязняющих веществ в Черном море, в особенности если 
учесть, что сверху и снизу он ограничен слоями со значительной 
гидростатической устойчивостью, затрудняющими обмен теплом и 
массой по вертикали. Последнее обстоятельство способствует по
вышенной консервативности всех океанологических характеристик 
холодного промежуточного слоя.

Как уже отмечалось, зимой (в феврале—марте) абсолютный 
по вертикали минимум температуры западнее меридиана Керчен
ского пролива находится в поверхностном слое. Так что собст
венно холодный промежуточный слой в это время существует 
лишь на востоке Черного моря. Однако и здесь характер темпе
ратурного поля близок к поверхностному (рис. 3.5, см. также 
рис. 3.3). Отметим, что в феврале расположение минимума темпе
ратуры в поверхностном слое не следует считать однозначным 
свидетельством его локального (местного) происхождения в дан
ном районе. Так, довольно мощный язык поверхностных вод с тем
пературой менее 7°С, простирающийся вдоль всего южного побе
режья (см. рис. 3.5), несомненно, обусловлен горизонтальной ад
векцией вод из северо-западной части моря.

В мае минимум температуры занимает свое обычное место под 
термоклином, причем нередко на больших глубинах по сравнению 
с. нижней границей конвективного слоя зимой. В центральных 
районах глубоководных частей моря ядро ХПС расположено на 
горизонте 50 м, в прибрежных — на 75 м !. В северо-западной

1 Сезонная изменчивость глубины залегания ядра и толщины ХПС рассмат
ривается в п. 3.4.
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части оно занимает тонкий придонный слой (см. рис. 3.1). Мини
мальная температура здесь на несколько градусов выше, чем 
в феврале, в результате выноса холодных вод на юг и их замены 
более теплыми водами глубоководных частей моря. Прогрев воды 
сверху ввиду интенсивного слоя скачка плотности, несомненно, 
играет при этом меньшую роль. В западной части Черного моря 
весеннее повышение температуры в ядре ХПС составляет около 
1,0— 1,5°С. В значительной степени оно связано со смещением 
точки минимума в более глубокие слои (и, следовательно, с более 
высокой температурой), которое происходит вследствие прогрева 
сверху.

В восточной части моря характер трансформации поля мини
мальной температуры противоположен по знаку. Температура 
в мае здесь повсеместно ниже февральской, хотя, как и в запад
ной части, минимум залегает на горизонтах 50—75 м. Наиболее 
холодные воды расположены в прибрежном районе юго-вос- 
точной части и у Керченского пролива (соответственно около 6,9 
и7,1°С). Происхождение их, однако, различно: первый очаг
холода — несомненно адвективной природы, второй — остаточный 
эффект зимнего охлаждения, которое здесь достигает максимума 
в марте.

К августу воды с температурой менее 7°С в северо-западной 
части сохраняются лишь в районе устья Дуная и несколько юж
нее. К северу от них придонная температура повышается до 9°С. 
Область с температурой более 7,5 °С, занимающая в мае всю цент
ральную и западную глубоководную части Черного моря, в авгу
сте расчленяется на три области в юго-западной, северо-восточ- 
ной и восточной частях. Максимальные температуры здесь 
достигают 7,8—7,9°С. Между ними располагаются области с тем
пературой до 7,2 °С. Интенсивный очаг холодных вод в юго-вос- 
точной части смещается на юг, сохраняя свою температуру (около 
6,9 °С).

Осенью конвективное перемешивание ликвидирует холодный 
придонный слой в северо-западной части Черного моря. Более 
того, общая тенденция к сокращению областей с температурой 
менее 7,5°С характерна для всего моря. Одна из таких областей 
примыкает к западному побережью, другая находится южнее 
Крыма, третья пересекает юго-восточную часть моря в меридио
нальном направлении. Во всех перечисленных зонах наиболее 
низкая температура близка к 7,1 °С, что несколько выше, чем 
в августовских минимумах, расположенных приблизительно в тех 
же районах.

Из анализа полей минимальной температуры складывается 
впечатление о довольно быстром распространении холодных вод 
из северо-западной в юго-восточную часть Черного моря, где про
исходит их накопление и образование очага вод с особенно низкой 
температурой. Кроме него, существуют еще два квазистационар- 
ных очага, но локального происхождения: в северо-западной и се
веро-восточной частях моря. В течение лета — начала осени они

6 1



медленно смещаются в южном и юго-западном направлении, по
степенно уменьшаясь в размерах и прогреваясь.

Анализ сезонных изменений поля солености на глубине мини
мума температуры, т. е. в ядре ХПС, в целом подтверждает пред
ложенную схему сезонной эволюции холодных вод в подповерхно
стных слоях Черного моря. Адвективное проникновение относи
тельно распресненных вод северо-западной части (с соленостью 
в подповерхностных слоях менее 18,5 °/оо) в центральные и южные 
районы моря четко прослеживается во все сезоны года. Харак
терно, что более теплые воды отличаются более высокой соле
ностью. Следовательно, процесс формирования холодных проме
жуточных вод представляет собой не менее важный фактор про
исхождения положительной Т, 5-корреляции в нижележащей 
толще вод моря, чем приток мраморноморских вод через Босфор 
[27, 107J.

В целях более глубокого качественного анализа эволюции хо
лодной промежуточной водной массы Черного моря, ее целесооб
разно рассмотреть в Т, S-координатах. Наиболее обобщенную 
картину при этом дает статистическая Г, 5-диаграмма ядра ХПС. 
Для получения такой диаграммы с полей температуры и солености 
ядра ХПС в мае, августе и ноябре были сняты значения Т, 5-пар 
в узлах принятой при восстановлении полей интерполяционной 
сетки (см. п. 2.2). В дальнейшем проводился расчет повторяемо
сти попадания пар в определенные температурно-соленостные ин
тервалы как для совокупности всех трех месяцев, так и для каж
дого месяца в отдельности. Предварительный анализ показал 
целесообразность разбиения Т, 5-плоскости на одинаковые интер
валы как по температуре, так и по солености, равные 0,2 °С и 
0,2 %0.

Каждому интервалу присваивался Г, 5-индекс (среднее зна
чение Т, 5-пары), в соответствии с которыми они представлены 
в табл. 3.1, где справа также показана интегральная повторяе
мость определенных интервалов солености (снизу температуры) 
при всех возможных значениях температуры (солености). Повто
ряемость здесь дана в % от общего количества Т, 5-пар (около1 
300 для каждого месяца и 900 для их суммы).

В каждом интервале табл. 3.1 слева приведена повторяемость 
вод данного Т, 5-класса для совокупности всех трех месяцев, 
справа — для мая, августа, ноября в отдельности (соответственно 
верхнее, среднее и нижнее значение). Здесь рассмотрен наиболее 
вероятный диапазон Т, 5-классов. Отсутствуют Т, 5-классы, ха
рактерные для северо-западной части весной и осенью, имеющие 
явно аномальные индексы. Тем не менее Т, 5-пары этого района 
включены в общее количество и потому в правом нижнем углу 
табл. 3.1 общая сумма повторяемостей отличается от 100 %.

Анализ таблицы подтверждает наличие положительной корре
ляции между температурой и соленостью вод ядра ХПС. Для ко
личественной оценки этой связи определены коэффициенты ли
нейной парной корреляции (/?), а также параметры соответствую-
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Таблица 3.1
Статистическая Г, S-диаграмма (% ) вод ядра холодного промежуточного слоя 

Черного моря в различные сезоны года

Средняя 
соленость 

в интерва
лах, °/оо

Средняя температура в интервалах, °С Сумма по 
интервалам 
температу

ры6,95 7,15 7,35 7,55 7,75 7,95

6 6
18,35 4 2 4 2

2 2

6 4 13 4 27
18,55 4 7 3 2 7 4 2 — 16 11

— 5 5 — 10

__ 6 8 11 8 33
18,75 1 2 6 7 11 20 7 7 5 — 30 36

— 4 5 5 7 21

__ 2 2 — 4
18,95 3 9 7 13 4 4 1 2 15 28

— 5 7 — 12

2-, 4 9 __ 15
19,15 2 2 6 4 10 9 1 — 19 15

2 9 14 2 27

19,35 1 — 7 2 1 — 9 2
5 19 2 26

Сумма 6 16 23 21 19 2 85
интервалов 5 9 13 9 23 35 23 24 26 15 3 2 93 94
по соле — 11 12 24 47 4 98

ности

щей регрессии солености по температуре, представленные 
в табл. 3.2.

В целом приведенные в табл. 3.2 параметры оказались до
вольно однородными в различные сезоны. Из существующих не
больших различий статистически значимым можно считать лишь 
увеличение от весны к осени средних по акватории Черного моря 
значений температуры и солености ядра ХПС, отражающее его за
кономерную эволюцию.

Таблица 3.2

Параметры линейной парной регрессии S = S + a ( T  — Т) для ядра холодного 
промежуточного слоя Черного моря в различные сезоны года

М есяц  ^ г г °с ог °с S °/оо 0 / 00 R ST а

V 7,45 0,27 18,80 0,28 0,64 0,65
VI I I 7,45 0,24 18,85 0,22 0,74 0,68

XI 7,60 0,23 19,00 0,29 • 0,64 0,73
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Повторяемость различных Т, 5-классов вод холодного проме
жуточного слоя, оцененная для суммы всех рассмотренных сезо
нов (см. табл. 3.1), распределена довольно равномерно, в особен
ности по оси температуры. Максимальная повторяемость (в классе 
7,35 °С— 18,75 %о) не превышает 11%- Слабо выраженная двух- 
модальность распределения (второй максимум 10 % приходится 
на класс 7,75 °С—19,15 °/оо) связана с сезонным трендом средних 
характеристик ядра ХПС (см. табл. 3.2). Первое из приведенных 
модальных значений повторяемости в основном состоит из май
ских и августовских Т, 5-пар, во втором преобладают ноябрьские.

Среди Т, 5-диаграмм отдельных месяцев наиболее равномерна 
майская, сосредоточенная главным образом в левой верхней чет
верти, хотя есть и вторая, более слабая мода в классе 7,75 °С— 
19,15 %о. Она образована водами центральных районов западной 
части Черного моря, отличающихся повышенной соленостью в мае. 
Расположение всех остальных классов вод весной имеет изопик- 
нический характер — наиболее часто встречающиеся из них рас
положены вдоль изопикн 14,5—14,7 усл. ед. Следовательно, весной 
холодные промежуточные воды распространяются в основном бла
годаря изопикнической адвекции. Исключение составляют цент
ральные районы западной половины моря, куда холодные воды 
проникают благодаря турбулентной диффузии, смешиваясь при 
этом с солеными глубинными водами. Последние в мае занимают 
наиболее близкое к поверхности положение вследствие зимнего 
усиления циклонической циркуляции вод (см. п. 3.3), сопрово
ждающегося подъемом нижележащих слоев в центре круговорота. 
Этот подъем вод поддерживает также ядро ХПС на сравнительно 
небольшой глубине (50 м), хотя в результате смешения плотность 
его вод увеличилась на 0,4 усл. ед. (кг/м3).

В августе изопикнический характер диаграммы нарушается. 
Распределение классов становится одномодальным с четким мак
симумом в классе 7,35 °С— 18,75 %0. Преобладающие классы вы
тянуты вдоль линии регрессии (см. табл. 3.2), направленной под 
значительным углом к изопикнам. По-видимому, к этому времени 
крупномасштабная адвекция холодных вод становится менее ин
тенсивной и все больший вес начинают приобретать диффузионные 
процессы синоптических и мезомасштабных диапазонов (см. 
главу 1).

Выявленная тенденция достигает наибольшего развития осенью, 
когда модальное значение повторяемости Т, 5-пар смещается 
в правую нижнюю четверть диаграммы. Более чем на 75 % аква
тории Черного моря ядро ХПС в ноябре состоит из сильно транс
формированных вод. Исключения, подтверждающие правило, 
представляют собой зоны пониженной температуры и, солености 
в западной, центральной и юго-восточной областях мЪря. Т, 5- 
индексы этих вод одинаковы с индексами, преобладающими 
в мае (см. табл. 3.1). Следовательно, наряду с трансформиро
ванными холодными водами довольно длительное время в Чер
ном море сохраняются очаги вод с Т, S-характеристиками, близ
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кими к первоначальным. Однако количество этих вод со време
нем быстро уменьшается. В мае воды с температурой ниже 7,45 °С 
и соленостью менее 18,65 %о занимают 30% акватории моря на 
уровне ядра ХПС, в августе и ноябре — всего 12—43 %.

Анализ сезонной изменчивости полей температуры и солености 
в ядре ХПС необходимо дополнить его объемной характеристикой, 
в частности количеством холодозапаса в пределах изотермы 8°С 
и по отношению к этой температуре (см. п. 2.2). На рис. 3.6 пред
ставлены поля холодозапаса для средних месяцев сезонов. Кроме 
того, дополнительно показаны отдельные изолинии других меся
цев, чтобы лучше отобразить сезонную изменчивость.

В феврале поле холодозапаса в основном определяется темпе
ратурой воды в поверхностном слое и потому их структура одно
типна: четко прослеживается адвекция холодных вод из северо- 
западной части Черного моря. Ярко выраженный максимум южнее 
устья Дуная связан со стенанием особенно холодных вод вдоль 
материкового склона и с увеличением их толщины над большими 
глубинами. Конфигурация изолиний между синопским и прикер- 
ченским районами позволяет предположить направление адвекции 
с юга на север. Об этом свидетельствует и расширение здесь об
ласти с холодозапасом более 50 °См в марте с одновременным ее 
уменьшением в западной части. К сожалению, по имеющимся дан
ным трудно решить вопрос о количественном вкладе прикерчен- 
ского района в формирование холодных промежуточных вод. По- 
видимому, местное охлаждение вод может играть здесь домини
рующую роль в суровые зимы. В среднемноголетних же условиях 
оно по крайней мере одного порядка значимости с адвекцией хо
лодных вод из северо-западной части.

В апреле площадь акватории Черного моря с холодозапасом 
более 50°См сокращается в несколько раз. Основной очаг холода 
сосредоточен в средней части моря. Отсюда холодные воды в те
чение нескольких недель достигают юго-восточной части моря. 
В результате поле холодозапаса в мае резко отличается от рас
смотренных выше, качественно однотипных между собой. Макси
мальное количество холодозапаса в мае вдвое меньше, чем 
в феврале. Кроме юго-восточного максимума, очаги холодных 
вод локализованы в мае на северо-востоке и северо-западе 
Черного моря, однако их интенсивность несколько меньше, чем 
первого.

После быстрой трансформации поля холодозапаса в апреле— 
мае (в основном адвективного характера) его изменения в июне— 
июле можно считать незначительными. Очаги холода на юго- и 
северо-востоке, сохранив свое положение и максимальные значе
ния, несколько уменьшились по площади. В юго-восточном очаге 
максимум холодозапаса постепенно смещался вдоль берега на юг. 
Эволюция конфигурации изолинии холодозапаса 20°См в июне- 
июле происходит в соответствии с общей циклонической циркуля
цией вод. В синопском районе в июле сформировался еще один 
очаг аномально холодных вод.

5 Заказ № 39 6 5



Р
и
с.

 
3.

6.
 

С
ре

д
н
и
е 

м
н
ог

ол
ет

н
и
е 

по
ля

 
х
ол

од
оз

ап
ас

а 
хо

л
од

н
ог

о 
п
ро

м
еж

у
т
оч

н
ог

о 
сл

оя
 

Ч
ер

н
ог

о 
м

о
р
я
.

П
ун

кт
ир

ны
е 

ли
ни

и 
— 

по
ло

ж
ен

ия
 

от
де

ль
ны

х 
из

ол
ин

ий
 

в 
пр

оч
ие

 
ме

ся
цы

 
го

да
 

(р
им

ск
ие

 
ци

ф
ры

).



В августе распределение холодозапаса в общих чертах сходно 
с предшествующими ему летними месяцами. Основная часть хо
лодных вод по-прежнему находится у восточного побережья, где 
постепенно диссипирует. Западнее поле приобретает меридиональ
ную ориентацию с двухкратным чередованием экстремумов в на
правлении с востока на запад. Максимум холодозапаса на северо- 
западе исчез уже в июне. В последующие месяцы (сентябрь—ок
тябрь) летний характер эволюции поля холодозапаса сохранился. 
Расчлененное на несколько квазистационарных максимумов, оно 
постепенно вырождается. Наиболее активные процессы осенью 
происходят у западных берегов Черного моря, где заметно неко
торое перемещение холодных вод по циклонической траектории. 
В результате к ноябрю здесь сформировался наиболее мощный 
очаг холодных вод. Минимальный запас холода во всем промежу
точном слое Черного моря наблюдается в декабре—январе, перед 
началом нового цикла.

Таким образом, анализ сезонной эволюции термохалинных ха
рактеристик холодного промежуточного слоя с различных точек 
зрения впервые позволил сформулировать достаточно четкое ко
личественное представление об этом явлении. По имеющимся дан
ным основным районом формирования холодных вод следует при
знать северо-западную (включая материковый склон) и крайнюю 
западную части моря. В феврале—апреле холодные воды весьма 
быстро и в основном изопикнически в струе Основного черномор
ского течения (см. п. 3.3.2) проникают вдоль южного побережья 
в центральную часть Черного моря вплоть до Керченского про
лива, где встречают дополнительный источник холода (но значи
тельно меньшей интенсивности) и накапливаются в больших коли
чествах. В апреле—мае происходит второй этап быстрого квази- 
изопикнического перемещения больших масс холодных вод 
в юго-восточную часть. В связи с прогревом верхнего слоя и обра
зованием термоклина количество холодозапаса при этом значи
тельно уменьшается.

Концентрируясь у юго-восточного побережья, холодные воды 
оказываются изолированными от районов с активной динамикой. 
В результате с мая быстрое перемещение больших количеств хо
лодных вод сменяется медленным смещением относительно не
больших объемов вдоль северного побережья и материкового 
склона, северо-западной части на запад и далее на юг. В осталь
ных районах движение холодных вод практически отсутствует. 
При этом основным фактором эволюции холодных промежуточных 
вод становится турбулентная диффузия, которая приводит к их 
смешению с окружающими более теплыми и солеными водами. 
В результате Т, 5-характеристики холодных вод быстро трансфор
мируются и они во многом теряют свою индивидуальность, за ис
ключением некоторых локализованных очагов в западной и 
юго-восточной частях Черного моря.

Поскольку трансформация температуры и солености в ядре 
ХПС происходит однонаправленно и в эквивалентных количествах
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(увеличение на несколько десятых долей градуса и промилле), ос
новным определяющим ее фактором можно предположить боковое 
перемешивание за счет синоптической и мезомасштабной турбу
лентности. В самом деле, при преобладании вертикальной диффу
зии (для поддержания которой в холодном промежуточном слое, 
однако, трудно представить эффективные источники энергии) на 
верхней или нижней границах ХПС трансформация его ядра была 
бы неодинаковой для температуры и солености. Перемешивание 
сверху вообще должно приводить к отрицательной Т, S-корреля
ции в ядре ХПС, поскольку с повышением температуры его соле
ность при этом должна была бы уменьшаться. Достаточно благо
приятные условия для перемешивания сверху существуют лишь 
в районе материкового склона северо-западной части моря, где 
холодные воды с низкой соленостью, «ныряя» в подповерхностные 
слои, формируют соленостную инверсию [43]. Однако такая си
туация в целом нестабильна даже в условиях устойчивой страти
фикации благодаря процессу дифференциально-диффузионной кон
векции по типу «солевых пальцев», которая, несомненно, должна 
возникать в условиях значительных нестабильных вертикальных 
градиентов солености и слабой фрикционной турбулентности [105].

Перемешивание снизу должно приводить к более значитель
ному изменению солености по сравнению с температурой (в не
сколько раз), поскольку нижняя граница холодного промежуточ
ного слоя находится в постоянном галоклине со значительными 
вертикальными градиентами солености, намного большими, чем 
градиенты температуры (см. рис. 3.1). Заметим, что послойная 
термическая конвекция (второй тип двойной диффузии), в прин
ципе возможная на нижней границе ХПС, не имеет здесь доста
точных энергоресурсов.

Горизонтальное перемешивание не только наилучшим образом 
соответствует наблюдаемому Т, S-соотношению в ядре ХПС, но и 
более реально с энергетической точки зрения (см. главу 4). Нако
нец, именно благодаря горизонтальной турбулентности холодные 
промежуточные воды, хотя и сильно трансформированные, появ
ляются в центральных областях Черного моря, расположенных 
в стороне от основных течений, переносящих холодные воды.

3.2.3. Горизонт 200 м. Структура полей температуры и солено
сти на горизонте 200 м отражает условия в нижней части по
стоянного галоклина. Анализ наблюдений (весьма немногочис
ленных) в нижележащих слоях показывает, что с глубиной 
до горизонта 1000 м основные черты термохалинных полей 
остаются неизменными, хотя и менее контрастными (в особенно
сти уменьшаются градиенты полей солености). Таким образом, 
анализ полей на горизонте 200 м дает определенное представление 
о горизонтальной структуре всего глубинного слоя.

Несмотря на то что горизонт 200 м находится намного ниже 
деятельного слоя Черного моря (толщина которого около 50 м), 
сезонная изменчивость прослеживается здесь достаточно четко. 
Основной причиной сезонной нестационарности полей глубинных
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горизонтов Черного моря служат вертикальные движения вод, 
определяемые характером завихренности горизонтальных компо
нент общей циркуляции вод (см. п. 3.3). В центрах циклонических 
круговоротов температура и соленость на горизонте 200 м оказы
ваются выше, что свидетельствует о более близком к поверхности 
расположении слоев, чем на их периферии, в областях с антицик
лонической завихренностью вод.

Заметим, что из куполообразной структуры вод в глубинных 
слоях Черного моря, однако не следует делать вывод об их по
стоянном подъеме в циклонических круговоротах. Дело в том, что 
вертикальная компонента циркуляции вод в основном обеспечи
вает приспособление структуры водных масс к определенному 
типу их циркуляции. Это приспособление управляется балансом 
потенциального вихря (см. главу 4). В случае ослабления по ка
ким-либо внешним причинам относительной циклонической завих
ренности циркуляции вод Черного моря в центрах циклонических 
круговоротов должно происходить компенсационное опускание 
вод, проявляясь в постепенном оседании куполов более теплых и 
соленых вод. При установлении полного баланса потенциального 
вихря вертикальные движения вообще отсутствуют.

Приведенные рассуждения следует считать ключом к интер
претации сезонной изменчивости полей температуры и солености 
на горизонте 200 м. Распределение температуры здесь отличается 
большей однородностью в течение всего года.

Поле солености на горизонте 200 м значительно контрастнее 
температурного, что вполне закономерно, учитывая рассмотренный 
выше вертикально-адвективный характер формирования этих по
лей и значительно большие вертикальные градиенты солености 
в прилегающих к горизонту 200 м слоях. Как и в ядре холодного 
промежуточного слоя, поле солености на горизонте 200 м положи
тельно и довольно тесно коррелировано с температурным полем. 
Поэтому, избегая повторений, отметим характерные черты лишь 
первого из них.

В феврале (рис. 3.7) поле солености на 200 м имеет более зо
нальную ориентацию и симметричное распределение наиболее со
леных вод (свыше 21,25 %о)- В целом поле контрастнее в восточ
ной части, тогда как максимальные горизонтальные градиенты 
наблюдаются на юге западной части. К маю западная область со
леных вод увеличивается вдвое, в ней появляются воды с соле
ностью более 21,5 %0. В соответствии с отмеченной выше тенден
цией к подъему вод в этот период соленость на 200 м повсеме
стно превышает 21,0 %о, за исключением районов крымского и 
юго-восточного побережий. Наиболее слабо, отмеченная тенден
ция выражена в центре восточного максимума солености, который 
даже несколько уменьшился. В результате западный, максимум 
в мае оказался заметно более мощным, чем восточный.

Однако к августу размеры и интенсивность западного макси
мума сильно уменьшились, тогда как восточный по-прежнему оста
вался стабильным образованием. К северо-востоку и юго-западу

69



Р
и
с.

 
3.

7.
 

С
ре

д
н
и
е 

м
н
ог

ол
ет

н
и
е 

по
ля

 
со

л
ен

ос
т
и
 

на
 

го
ри

зо
н
т
е 

20
0 

м 
в 

Ч
ер

н
ом

 
м

ор
е
.



от него летом сформировались очаги пониженной солености, при
чем во втором районе это произошло в результате опускания вод 
с горизонта 150 м. Осеннее развитие и слияние этих очагов при
вело к вытеснению восточного максимума на юго-восток и его ос
лаблению. Западный максимум, наоборот, как и весной, достиг 
огромных размеров, проникая даже на северо-восток Черного 
моря.

3.2.4. Обсуждение результатов. Прежде всего сформулируем 
основные выводы, следующие из проведенного анализа.

1. Средние многолетние поля температуры и солености вод 
Черного моря в его поверхностном, холодном промежуточном и 
глубинном слоях имеют различную структуру и характер сезонной 
изменчивости, что определяется различием основных процессов их 
формирования.

2. В поверхностном слое поле температуры зимой и летом в ос
новном определяется теплообменом через поверхность моря. Чрез
вычайно сильное охлаждение северо-западной части моря зимой 
и формирование здесь значительных горизонтальных градиентов 
температуры увеличивает роль горизонтальной адвекции тепла 
в этот сезон. Летом термические условия по всему морю довольно 
однородны.

Весной и осенью поле поверхностной температуры определяет 
взаимодействие вертикальных движений вод в сезонном термо
клине с турбулейтным перемешиванием в верхнем квазиоднород
ном слое. В средней части Черного моря, особенно у южного по
бережья, подъем вод сезонного термоклина и их турбулентное 
вовлечение в верхний квазиоднородный слой приводит к формиро- 

, ванию значительных областей с пониженной температурой.
3. Структура поля солености в поверхностном слое в течение 

всего года определяется горизонтальной адвекцией (в особенности 
весной и в начале лета) распресненных вод от локализованных на 
северо-западе и юго-востоке источников (устьев рек) в соответст
вии с общей циркуляцией вод вдоль берегов Черного моря. 
В конце лета и осенью возрастает роль горизонтальной турбулент
ной диффузии, приводящей к проникновению распреснения 
в центральные районы моря и (как следствие) к сглаживанию со- 
леностных контрастов в поверхностном слое.

4. В силу различия процессов формирования поля температуры 
и солености, а также их сезонная изменчивость в поверхностном 
слое Черного моря практически не коррелированы между собой.

5. В ядре холодного промежуточного слоя (т. е. на глубине за
легания абсолютного по вертикали минимума температуры) Т, S- 
корреляция, наоборот, довольно высока и положительна. Вместе 
с характером сезонной изменчивости это является веским дока
зательством преобладания горизонтальных адвективно-диффузион
ных процессов формирования полей температуры и солености 
ХПС. В течение зимне-весеннего периода формирующиеся в основ
ном на северо-западе и крайнем западе Черного моря холодные 
и распресненные воды довольно быстро (со скоростями до 0,2—
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0,3 м/с), в основном изопикнически и слабо трансформируясь, пе
ремещаются по циклонической траектории сначала в центральную, 
а затем в юго-восточную часть, где происходит накопление их 
большей части. Летом и осенью относительно небольшие объемы 
(очаги) холодных и распресненных вод продолжают циклониче
ское движение вдоль берегов Черного моря, однако значительно 
более медленное. В этот период доминирующими становятся про
цессы горизонтальной турбулентной Диффузии, которые приводят 
к постепенной диссипации очагов холодных и распресненных про
межуточных вод.

6. Структура полей температуры и солености на горизонте 
200 м, а также их сезонная изменчивость определяются общей 
циркуляцией вод Черного моря в соответствии с балансом потен
циального вихря. Зимнее усиление циклонической завихренности 
циркуляции вод приводит к, подъему слоев воды в среднем на 30— 
50 м, что выражается в увеличении к весне средних значений тем
пературы и солености на 200 м и в некотором обострении купо
лообразной структуры вод. В теплый период года названные 
процессы развиваются в обратном направлении. На фонехэтих об
щих тенденций наблюдаются пространственные неоднородности 
эволюции полей. В частности, изменения размеров и интенсивно
сти западного и восточного куполов теплых и соленых вод рас
согласованы между собой, а осенью даже противофазны. Как и 
в ядре ХПС, на 200 м наблюдается значительная положительная 
Г, S-корреляция вод.

К сожалению, полученные выводы трудно сравнить с результа
тами предыдущих исследований. Среди отмеченных в начале на
стоящей главы публикаций, посвященных анализу средних много
летних термохалинных поЛей, лишь в одной из них [10] рассмот
рена сезонная изменчивость применительно к полю солености 
в поверхностном слое Черного моря. Сопоставление с результа
тами наших исследований обнаружило хорошее соответствие во 
все сезоны года, за исключением зимнего, когда, по данным [10], 
воды с соленостью менее 18 %0 занимают в несколько раз меньшую 
площадь, чем на рис. 3.4 а. Различия в некоторых деталях полей 
других сезонов вряд ли можно считать статистически значимыми.

Для северо-западной части Черного моря возможно сравнение 
с данными атласа [36]. Оно также обнаруживает удовлетвори
тельное совпадение структур, полей температуры и солености как 
в поверхностном, так и в придонном слоях. Некоторое расширение 
температурных и соленостных фронтов, а также уменьшение их 
градиентов в нашем случае связано с большим пространственно-1 
временным осреднением по сравнению с [36].

Следует еще раз отметить, что осреднение по одноградусным 
квадратам и месяцам не дает достаточно четкого разрешения тер
мохалинных фронтов и эволюции полей Черного моря. В особен
ности последнее относится к характеристикам холодного проме
жуточного слоя. В начале года до мая включительно холодные 
воды за сутки преодолевают расстояние до 15—20 км, а иногда'
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и больше. Таким образом, в течение десяти дней они пересекают 
два-три одноградусных квадрата. Поэтому по мере накопления на
блюдений целесообразно уменьшение пространственно-временного 
шага осреднения в 2—3 раза. В некоторых, наиболее обеспечен
ных наблюдениями районах Черного моря это можно сделать 
в ближайшее время.

Весьма важен вопрос о возможных отклонениях от описанной • 
выше средней многолетней (климатической) структуры полей тем
пературы и солености в реальных ситуациях. В настоящем раз
деле исследуем его в наиболее общей форме.

В табл. 3.3 приведены стандартные (среднеквадратические) 
отклонения температуры и солености от климатических средних 
значений, осредненные по всей глубоководной акватории Черного-

Таблица 3.3

Стандартные отклонения температуры и солености глубоководной части 
Черного моря (среднее по пространству) от средних многолетних значений 

для характерных месяцев сезонов и горизонтов

Горизонт, м
Характерные месяцы сезонов

февраль май август ноябрь

1'емпература, °С

0 0,53 1,64 0,97 1,30
751 0,34 0,32 0,32 0,46

200 0,13 0,14 0,12 0,13

Соленость, %о 1

0 0,39 0,67 0,35 0,38
75 0,42 0,45 0,36 0,46

200 0,33 0,35 0,31 0,35

1 Принято, что горизонт 75 м отражает условия в холодном промежуточ
ном слое.

моря. При этом учитывались главным образом квадраты с количе
ством станций не менее 10, что позволяет считать полученные 
оценки достаточно надежными в статистическом смысле.

Из табл. 3.3 видно, что стандартные отклонения температуры 
быстро уменьшаются с глубиной. Максимальных абсолютных зна
чений (до 2—4°С) они достигают в слое сезонного термоклина, 
весной — вблизи поверхности моря (что нашло отражение в май
ских значениях), летом — на глубинах 10—30 м. Ниже 200 м 
стандартные отклонения не превышают 0,1 °С.

Заметным изменениям в течение года подвержены стандарт
ные отклонения лишь поверхностного слоя, что связано с форми
рованием сезонного термоклина весной и его заглублением летом 
и осенью.
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Среди пространственных особенностей стандартных отклонений 
температуры отметим некоторое преобладание их значений (на 
30—50 %) в поверхностном слое восточной части моря по срав
нению с западной. В холодном промежуточном слое наблюдается 
обратное соотношение, что связано с рассмотренными выше осо
бенностями распространения холодных вод. По имеющимся дан
ным, не наблюдается значительного преобладания стандартных 
отклонений в прибрежных районах по сравнению с центральными. 
Стандартные отклонения температуры в поверхностном слое се
веро-западной части Черного моря от весны к зиме изменяются от 
2,80 до 1,52 °С, т. е. в 1,5—3,0 раза больше, чем в глубоководной 
части.

Значительный интерес представляет отношение максимального 
контраста среднего многолетнего поля (разность между абсолют
ными максимальным и минимальным значениями) к удвоенному 
значению стандартного отклонения, как мера стабильности основ
ных черт поля (назовем его индексом стабильности). Максималь
ные контрасты легко определить по рис. 3.3—3.7, где выделены 
экстремальные значения характеристик.

В поверхностном слое глубоководной части Черного моря зи
мой значения индекса составляют 2—3, весной и осенью — около 
1,5, летом — менее единицы. В северо-западной части сезонный 
ход индекса стабильности аналогичен, так что лишь в осенне-зим
ний сезон он становится больше единицы (но не превышая двух). 
Следовательно, наиболее крупные черты температурного поля 
в поверхностном слое Черного моря оказываются наиболее ста
бильными зимой, а наименее — летом. При индексе стабильности 
менее единицы в реальных условиях возможно существование 
поля, полностью отличного от среднего многолетнего.

Интересно отметить, что температурное поле в ядре ХПС в те
чение всего года характеризуется довольно высоким значением ин
декса стабильности (около 1,5), за исключением осени, когда он 
близок к единице. Таким образом, распределение минимальной 
температуры в целом стабильнее по сравнению с поверхностной. 
Совместный анализ табл. 3.3 и рис. 3.5 показывает также, что 
лишь в районах со средней многолетней температурой в ядре 
ХПС, превышающей 7,7 °С, реально ожидать отдельных случаев 
полного отсутствия холодных (т. е. с температурой менее 8°С) 
вод. В районах с температурой менее 7,5 °С такие случаи чрезвы
чайно редки.

На горизонте 200 м индекс стабильности в целом немногим 
более единицы, причем в нижележащих слоях он становится еще 
меньше. Это свидетельствует об относительной нестабильности 
глубинных температурных полей, что подтверждает высказанное 
в начале главы 3 мнение о слабой достоверности таких полей, по
лученных по ограниченному массиву данных.

Анализ стандартных отклонении солености (см. табл. 3.3), в от
личие от температуры, не обнаруживает существенных изменений 
с глубиной в пределах 200-метрового слоя. Абсолютно максималь
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ные значения (до 0,6—0,7 %о) достигаются весной в поверхностном 
слое за счет значительных вариаций распреснения вод речным сто
ком (см. п. 3.4.2), а также на горизонтах 100— 125 м, где наиболее 
часто расположены максимальные градиенты солености по вер
тикали. Ниже постоянного галоклина, т. е. на глубинах более 
300 м, стандартные отклонения солености, как и температуры, не 
превышают 0,1 %о- Сезонные изменения стандартных отклонений 
солености невелики, за исключением весеннего максимума в по
верхностном слое.

Локализация основных источников аномалий солености в се
веро-западной и юго-восточной частях Черного моря приводит 
к тому, что в первой из этих областей стандартные отклонения со
лености на поверхности в течение всего года превышают 2%0 (вес
ной около 2,5 %о), кроме зимы (около 1,3 %о) - В поверхностном 
слое юго-восточной части от весны к зиме они уменьшаются от 
1,3 до 0,5°/оо- Соответственно в западной части глубоководной ак
ватории Черного моря стандартные отклонения солености на всех 
горизонтах на 20—30 % выше, чем в восточной.

Оценки индекса стабильности полей солености показали, что 
в поверхностном слое максимальных значений они достигают вес
ной (около трех) минимальных значений — осенью (немногим бо
лее единицы). Таким образом, в целом поверхностное поле соле
ности оказывается заметно более стабильным, чем температурное. 
В ядре холодного промежуточного слоя стабильность поля солено
сти приближается к стабильности поля минимальной температуры 
(т. е. становится около 1,5). То же самое можно сказать и в отно
шении горизонта 200 м. С одной стороны, это свидетельствует 
о более монотонном уменьшении стабильности полей солености 
с глубиной, а с другой — отражает факт довольно тесной коррели
рованности температуры и солености в ядре холодного промежу
точного слоя и на горизонте 200 м.

Необходимо подчеркнуть, что названные оценки стабильности 
полей относятся к их наиболее общим чертам. Стабильность от
дельных частей Черного моря может быть весьма неоднородной. 
В частности, она низка в центрах глубоководных частей моря, где 
среднемноголетние поля довольно однородны по пространству, но 
имеют ненамного меньшие значения стандартных отклонений, чем 
в прибрежных районах. Анализ отдельных съемок (например, 
[29], см. также главу 4) показывает, что это связано с проникно
вением в центральные районы среднемасштабных вихревых обра
зований с резко аномальными Т, 5-характеристиками из областей 
основной фронтальной зоны Черного моря, расположенной вдоль 
его берегов. Такие образования имеют размеры всего в несколько 
раз меньшие, чем размеры среднемноголетних (климатических) 
структур. По-видимому, следует ожидать, что они определяют 
структуру полей температуры и солености Черного моря не только 
в синоптическом масштабе времени (см. главу 1), но и в более 
продолжительные периоды.
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3.3. Циркуляция вод

3.3.1. Состояние изученности. Общие представления о циркуля
ции вод поверхностного, так называемого навигационного (толщи
ной несколько метров) слоя начали складываться еще в конце 
прошлого столетия. Наиболее активными этапами развития этих 
представлений, а также изучения циркуляции глубинных слоев 
(в основном путем расчетов динамическим методом) следует на
звать 30 и 60-е годы текущего столетия. Итоги всех этих исследо
ваний подведены в монографиях [103, 107].

В результате исследований возник целый ряд дискуссионных 
вопросов. Среди наиболее важных из них отметим сезонную из
менчивость циркуляции вод, ее вертикальную структуру, харак
тер реакции на изменение внешних воздействий, прежде всего поля 
ветра. Естественно, что все они замыкаются на самом главном 
вопросе— о природе циркуляции вод Черного моря. Дадим крат
кую характеристику каждого из них.

Хорошо известно [107], что циклоническая циркуляция вод 
Черного моря состоит из двух основных круговоротов, расположен
ных в его западной и восточной глубоководных частях. Однако 
о сезонной изменчивости их положения, конфигурации, интенсив
ности высказывались противоречивые мнения. Обобщая резуль
таты различных исследований, Д. М. Филиппов [107] пришел 
к выводу, что циркуляция вод наиболее интенсивна зимой и осла
бевает летом. В работе [37] даже предполагается возможность пе
рестройки циклонической циркуляции на антициклоническую. 
С другой стороны, анализ средней многолетней сезонной изменчи
вости поверхностной циркуляции, выполненный в [П4], привел 
к противоположному выводу об интенсификации -геострофических 
течений в верхнем слое Черного моря именно к концу лета. 
В северо-западной части циклоническая циркуляция вод наибо
лее часто трансформируется в противоположный тип летом, 
когда повторяемость южных и юго-западных ветров увеличивается 
[85, 103].

Все без исключения исследования вертикальной структуры те
чений Черного моря отмечают довольно быстрое уменьшение их 
скоростей с глубиной. При этом одни исследователи [85] считают 
возможным существование на глубинах, больших 300 м, циркуля
ции противоположного по отношению к верхнему слою, т. е. анти- 
циклонического характера, другие [37, 107] приводят доказатель
ства однослойности циркуляции вод глубоководной части моря. 
В северо-западной части в конце осени — зимой изменчивость те
чений по вертикали относительно мала за исключением тонкого 
придонного пограничного слоя толщиной не более 1—2 м. В весен- 
не-летний период возможны различные ситуации, в том числе и 
полное несоответствие горизонтальной структуры течений в верх
нем 'и придонном слоях. Однако faKne случаи, очевидно, возни
кают в период перестройки типов циркуляции вод района.

В 70-х годах были предприняты значительные усилия по раз
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витию изложенных выше представлений с помощью современных 
методов исследования: инструментальных наблюдений за тече
ниями на автономных буйковых станциях (АБС) [26, 28], чис
ленных диагностических расчетов циркуляции вод по наблюдае
мым полям плотности с учетом поля ветра и рельефа дна [42, 93], 
численных расчетов процесса формирования циркуляции вод под 
действием внешних факторов (ветра, потоков тепла и массы через 
поверхность моря) [48, 78].

В результате один из дискуссионных вопросов удалось решить 
в целом однозначно и окончательно. Многочисленными инструмен
тальными наблюдениями и диагностическими расчетами по более 
совершенному, чем динамический, методу установлено, что общая 
циркуляция вод Черного моря, по крайней мере до глубин 1000 м, 
имеет однонаправленный характер. В более глубоких слоях она 
весьма слаба, расчленена на множество небольших циркуляцион
ных образований, так что говорить о ее каком-либо общем харак
тере здесь трудно, тем более учитывая явный недостаток наблю
дений.

По данным инструментальных наблюдений [26], скорости те
чений в Черном море на горизонте 75 м всего лишь на 10—20 % 
меньше поверхностных. Основное уменьшение скоростей происхо
дит в постоянном галоклине (аналоге океанического главного тер
моклина). На горизонте 200 м они уже в 3 раза, а в слое 500— 
1500 м'почти на порядок меньше, чем на поверхности моря.

По-видимому, не вызывает уже сомнений и преобладающий 
циклонический характер циркуляции в течение всего года. Это 
подтверждают и так называемые прогностические расчеты цирку
ляции вод, т. е. расчеты ее формирования одновременно с полем 
плотности при заданных потоках импульса, тепла и массы через 
поверхность моря и боковые границы (в местах впадения рек и 
в проливах). В [48, 78] показано, что циркуляция вод в Черном 
море устанавливается за время не менее 1,0— 1,5 года. Следова
тельно, даже в условиях полной сезонной перестройки полей ветра 
и притока тепла над всем Черным морем (реальность которой, 
однако, трудно предположить) соответствующая трансформа
ция циклонической схемы течений на противоположную невоз
можна.

В самом деле, инструментальные наблюдения [26] и диагно
стические расчеты [42, 93] обнаруживают циклоническую цирку
ляцию во все сезоны. Однако вопрос о сезонной изменчивости го
ризонтальной структуры циркуляции и ее интенсивности в назван
ных исследованиях не получил однозначного ответа. Так, в работе 
[42] показано, что в соответствии со сложившимися ранее пред
ставлениями зимой в верхнем 300-метровом слое циркуляция вод 
Черного моря состоит из двух циклонических круговоротов (в за
падной и восточной частях) приблизительно одинаковых размеров 
и интенсивности. Вдоль всего побережья существует единое  ̂цикло
ническое течение. Летом интенсивность циркуляции (скорости по
верхностных течений, к сожалению, не указаны и потому о ней
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приходится судить по рельефу уровенной поверхности) умень
шается в среднем в 1,5 раза, восточный циклонический круговорот 
смещается несколько, западнее, а в юго-восточной части форми
руется антициклонический круговорот более чем вдвое меньших 
размеров и интенсивности. По результатам расчетов [93] в тече
ние всего года в верхних слоях существует лишь один достаточно 
мощный циклонический круговорот в западной части, распростра
няющий свое влияние на среднюю часть моря. Его размеры и ин
тенсивность остаются практически неизменными во все сезоны 
года.

Рис. 3.8. Схема поверхностных течений Черного моря для средних 
годовых ветровых условий [26].

В центре восточной части моря циркуляция вод имеет слож
ный, неустойчивый характер. Исключение составляет летний сезон, 
когда восточную часть с юга на север пересекает довольно мощ
ное течение, ответвление от основного циклонического вдольбере- 
гового потока.

Обобщение большого массива наблюдений за течениями на 
175 АБС, из которых 86 имели продолжительность от 4 до 29 сут
[26], позволило впервые получить представления о сезонной из
менчивости циркуляции вод в поверхностном слое Черного моря 
(рис, 3.8). В отличие от рассмотренных выше результатов иссле
дований, О. Н. Богатко и др. считают, что здесь в центральных 
районах моря существуют по крайней мере три циклонических 
круговорота. Весной и осенью их число увеличивается до четырех 
(дополнительный круговорот формируется на границе западной 
и средней частей моря юго-западнее Крыма). В силу ограничен
ных размеров глубоководной акватории Черного моря положение 
и размеры циклонических круговоротов в течение года варьируют 
в небольших пределах. Зимой и летом, когда число основных кру
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говоротов уменьшается, между ними появляются вихри разных 
знаков в 2—4 раза меньшими размерами. В юго-восточной части 
моря антициклонический вихрь подобного размера существует во 
все сезоны, кроме зимнего.

Интенсивность (скорости течений) циркуляции поверхностных 
вод Черного моря, по данным [26], в течение года изменяется 
также не столь значительно. В основном вдольбереговом циклони
ческом течении зимой и летом в районе Крыма и западного побе
режья скорости достигают 0,8— 1,2 м/с, у остальных берегов — 
0,8— 1,0 м/с (за исключением южного побережья зимой, где скоро-

Рис. 3.9. Горизонтальный (по нормали к бе
регу) профиль скорости основного черномор

ского течения [107].

сти несколько меньше, 0,4—0,6 м/с). Весной и осенью скорости 
вдоль всего потока уменьшаются на 0,2—0,4 м/с. В круговоротах 
центральных районов поверхностные скорости в течение всего года 
составляют 0,4—0,6 м/с, лишь летом они уменьшаются до 0,2— 
0,4 м/с.

Создается, однако, впечатление о слишком высоком среднем 
уровне значений скоростей, полученных в [26]. Так, при скорости 
около 1 м/с воды во вдольбереговом течении совершают полный 
оборот по всему морю не более чем за два месяца. Интересно, что 
в более ранней публикации [28] скорости поверхностных течений, 
по данным АБС, не превышали 0;4—0,5 м/с во вдольбереговом 
течении и 0,20—0,25 м/с в центральных круговоротах. Скорости 
такого же порядка дают и диагностические расчеты [93].

Вопрос о распределении горизонтальной скорости течений Чер
ного моря по нормали к его береговой черте весьма важен для 
оценки поперечных масштабов циркуляционных систем. Один из 
возможных вариантов такого распределения в поверхностном слое 
приведен на рис. 3.9. Анализ литературных данных и непосредст
венных наблюдений за течениями позволяет выделить три харак
терные области со своеобразным режимом течений [23]: а) при
брежную, ограниченную кромкой материкового шельфа, со значи
тельными горизонтальными градиентами средних скоростей, 
весьма изменчивым, вихревым характером течений, во многом
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зависящим от местных условий; б) зону Основного черноморского 
течения над материковым склоном, имеющего струйный характер 
шириной до 40—80 км со скоростями 0,40—0,50 м/с на поверхно
сти (в отдельных случаях, как показано на рис. 3.9, до 1,00— 
1,50 м/с); в) область открытого моря с преобладающими циклони
ческими круговоротами (см. рис. 3.8), скорости течений в которых 
монотонно уменьшаются от периферии к центру, где не превышают 
0,05—0,15 м/с. Границы между указанными структурными обла
стями, разумеется, довольно условны, особенно при развитии си
ноптической изменчивости Основного черноморского течения. По
следнее иногда бывает ослабленным настолько, что его мористая 
граница становится незаметной. Как показано в п. 3.3.2, для гео
строфической компоненты скоростей течений такие ситуации наибо
лее часты весной и осенью при общем ослаблении соответствую-- 
щей циркуляции вод.

Изложенный выше, во многом противоречивый характер ре
зультатов исследований сезонной изменчивости циркуляции вод 
Черного моря связан с недостатком фактической информации. 
С одной стороны, рассмотренные диагностические расчеты цирку
ляции выполнены по полю плотности, полученному в [42] на ос
нове обобщения наблюдений до 1960 г. Как отмечалось в п. 2.1, 
они составляют всего лишь около 25 % современного количества 
наблюдений. С другой стороны, наблюдения на АБС длитель
ностью несколько суток содержат в себе значительный мезомас- 
штабный и синоптический «шум», причем последний в таких слу
чаях отфильтровать практически невозможно. Осреднение по про
странству, например, из-за низкой плотности размещения АБС 
здесь .неэффективно. По-видимому, это отразилось на результатах 
обилием среднемасштабных циркуляционных систем. Таким обра
зом, необходимость изучения сезонной изменчивости циркуляции 
вод в среднемноголетнем аспекте по-прежнему остается весьма 
актуальной.

Что касается природы циркуляции вод Черного моря, то диаг
ностическими и «прогностическими» расчетами, отмеченными 
выше, установлено, что в ее формировании приблизительно равное 
значение имеют характер циркуляции ветра, потоки тепла и массы 
через поверхность моря, рельеф дна. Анализируя уравнение ба
ланса потенциального вихря и известные сведения о характере 
пространственного распределения указанных факторов, нетрудно 
прийти к выводу, что каждый из них способствует формированию 
именно циклонической циркуляции вод в Черном море.

В заключение остановимся на современном состоянии изучен
ности вертикальной компоненты циркуляции вод Черного моря. 
До 70-х годов вертикальная циркуляция оценивалась по результа,- 
там расчетов его внешнего водного бюджета (В. А. Водяницкий 
и др., см. [45, 107]). При этом получались осредненные для всего 
моря значения, в основном порядка 10-7— 10~6 м/с, по которым 
оценивалось время полного обновления глубинных вод (порядка 
десятков—сотен лет). Заметим, что при этих расчетах приходи



лось принимать ряд довольно жестких и малообоснованных огра
ничений пространственно-временного распределения вертикальных 
скоростей. Вместе с небольшой точностью их определения вообще 
указанные обстоятельства ставят под сомнение достоверность та
ких расчетов.

Первые расчеты вертикальных скоростей на основе уравнения 
неразрывности для несжимаемой жидкости [11] привели к выводу 
о подъеме вод в центре и опускании на периферии Черного моря 
со скоростями порядка 10_6 м/с. При этом учитывалась лишь пла
нетарная дивергенция за счет p-эффекта (меридиональной компо
ненты градиентного течения). Более полные оценки с учетом дрей
фовых течений были выполнены в 70-х годах в рамках рассмотрен
ных выше диагностических расчетов (см. также [115]). Наконец, 
в работе [47] вертикальные скорости оценены с учетом планетар
ной дивергенции инструментально измеренной на 25 АБС меридио
нальной скорости течений.

Результаты расчетов показали, что если не принимать во вни
мание мелкие неоднородности полей вертикальной скорости тече
ний, то воды с восходящим движением расположены в областях, 
прилегающих к центрам циклонических круговоротов, а также 
в направленных на юг течениях. Нисходящие движения преобла
дают в прибрежной зоне и в течениях с северной составляющей 
скорости. Благодаря дрейфовой компоненте вертикальная скорость 
.уже на горизонтах 50— 100 м достигает высоких значений 
(10-5 м/с), в целом на порядок превышающих океанические. Это 
связано со значительно меньшими размерами Черного моря, оп
ределяющими высокий уровень значений дивергенции горизонталь
ной циркуляции его вод.

Вместе с тем высокие значения вертикальных скоростей не сви
детельствуют о чрезвычайно интенсивном вертикальном обмене 
вод в Черном море. Как показано в [47], небольшие размеры 
Черного моря и значительная пространственная изменчивость (так 
же как и временная) вертикальной скорости приводят к тому, что 
каждый конкретный объем вод, двигаясь в системе общей цирку
ляции, находится в зоне однозначных вертикальных движений 
слишком непродолжительное время, чтобы значительно изменить 
свою глубину залегания.

3.3.2. Геострофическая циркуляция вод глубоководных районов. 
Расчеты геострофической циркуляции вод выполнены по хорошо 
известному динамическому методу (см., например, [53]) относи
тельно поверхности 3,00 МПа для акватории с глубинами в основ
ном более 300 м; Мелководная северо-западная часть при этом ис
ключена. Для нее приведены расчеты по специальной модели 
мелкого моря (см. п. 3.3.3). Необходимые для расчетов геостро
фической циркуляции поля плотности получены по средним мно
голетним полям температуры и солености, рассмотренным в п. 3.2. 
Выбор отсчетной изобарической поверхности 3,00 МПа определен 
резким уменьшением плотности наблюдений ниже горизонта 300 м, 
не позволяющим получить достоверную картину глубинной
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циркуляции вод Черного моря. К  тому же учет полей плотности глу
бинных слоев не изменяет основных черт геострофической цирку-. 
ляции вод поверхности моря и поверхности 0,75 МПа, рассматри
ваемых ниже. Это связано со значительной термохалинной одно
родностью глубинных вод по отношению к верхнему 300-метро- 
вому слою.

Результаты расчетов (рис. 3.10) убедительно свидетельствуют
о существовании в верхнем 300-метровом слое циклонической цир
куляции вод в течение всего года. Она состоит из двух циклониче
ских круговоротов в центрах западной и восточной частей моря, 
которые опоясывает вдольбереговое Основное черноморское тече
ние. Названные главные черты циркуляции сохраняются во все се
зоны, испытывая, однако, существенные количественные изме
нения.

На поверхности моря зимой циркуляция достигает наибольшей 
интенсивности. Полные контрасты динамических высот достигают
0,200—0,250 дин. м. Максимальные геострофические скорости те
чений относительно 300 дбар достигают 0,15—0,20 м/с. Все основ
ные звенья циркуляции выражены- весьма четко. Циклонические 
круговороты в западной и восточной частях' приблизительно оди
наковы по своим параметрам (размеры, контрасты динамических 
высот). Основное черноморское течение на всем своем протяжении 
ориентировано вдоль берега, за исключением северо-западной ча
сти, где оно направлено вдоль кромки шельфа.

Юго-западнее Крыма имеет место антициклоническая завих
ренность циркуляции. Аналогичный характер завихренности Ос
новное черноморское течение зимой имеет у южного побережья 
моря в средней его части. Этим отчасти объясняется накопление 
здесь аномально больших запасов холодных вод в конце зимы — 
начале весны (см. п. 3.2.2).

Весной поверхностная циркуляция заметно ослабевает. Полный 
контраст динамических высот уже не превышает 0,200 дин. м в за
падной части и лишь немногим более 0,150 дин. м в восточной. 
Зимне-весенняя эволюция циркуляции на востоке и западе имеет 
различный характер. Западный циклонический круговорот увели
чивается в размерах. При этом на обширной акватории в пределах 
изолинии 0,3 дин. м геострофические скорости чрезвычайно малы 
(не более 0,05 м/с). Однако, несмотря на некоторое уменьшение 
полного контраста динамических высот, геострофические скорости 
на северо-восточной и южной периферии западного круговорота за 
счет расширения его ядра остаются довольно высокими (достигая 
зимних значений 0,15—0,20 м/с). Антициклонический меандр к юго- 
западу от Крыма становится еще более четким образованием, чем 
зимой.

Восточный циклонический круговорот весной ослабевает более 
чем вдвое (см. рис. 3.106). На его юго-восточной периферии фор
мируется антициклонический вихрь размерами около 75— 100 км 
небольшой интенсивности. Этот вихрь весной захватывает и на
капливает большие запасы холодных вод ниже сезонного термо-
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клина (см. п. 3.2.2). При этом Основное черноморское течение вы
тесняется здесь в открытое море. В целом весной оно выражено 
значительно слабее, чем зимой, а у средней части южного побе
режья, по средним многолетним данным, вообще не прослежи
вается. Не исключая возможности некоторого искажения сущест
вующей здесь картины циркуляции за счет слишком большого 
масштаба осреднения (см. п. 2.2), все же отметим значительное 
изменение ее характера от зимы к весне. Отток большей части вод 
Основного черноморского течения от берега западнее мыса Синоп 
служит главной причиной формирования весной области низкой 
температуры поверхностного слоя в средней части Черного моря 
(см. п. 3.2.1).

Летом характер циркуляции поверхностных вод оказывается 
близким к зимнему, причем не только в качественном, но и в ко
личественном (полные контрасты динамических высот, скорости 
течений) отношениях. Основное черноморское течение восстанав
ливается вдоль всего побережья глубоководной части Черного 
моря, хотя по указанным выше (см. п. 2.2) причинам методиче
ского характера оно не везде выражено достаточно четко. Наибо
лее существенные отличия зимней циркуляции наблюдаются в се
веро-западной части рассматриваемой акватории. Антициклониче
ский меандр в районе Крымского полуострова летом в значитель
ной степени ослабевает. Одновременно усиливается циркуляция 
вод на северо-западной периферии западного циклонического кру
говорота с преобладанием антициклонической завихренности вод. 
Как й весной в; юго-восточной части моря, это создает 
благоприятные условия для накопления здесь значительных (отно
сительно средних летних) объемов холодных промежуточных 
вод (см. п. 3.2).

Осенью тип циркуляции поверхностных вод приближается к ве
сеннему. Основное черноморское течение снова расчленяется на 
несколько участков, большей частью отходя от берега в районе 
Синопа. Вместе с тем имеется несколько отличительных особен
ностей осенней схемы геострофических течений. Западный цикло
нический круговорот распространяется в среднюю и даже северо- 
восточную части Черного моря. Восточный циклонический кругово
рот осенью смещен в юго-восточную часть моря. Между ними 
расположена полоса с антициклонической завихренностью цирку
ляции. Антициклонический меандр у западного побережья Черного 
моря к ноябрю сместился на юг. Перечисленные особенности при
дают осенней циркуляции вод наиболее своеобразный характер 
среди прочих сезонов.

Рельеф изобарической поверхности 0,75 МПа, отражающей 
циркуляцию вод в ядре холодного промежуточного слоя, в течение 
всего года весьма близок к рельефу поверхности моря. Это осво
бождает нас от необходимости его подробного описания. Отметим 
лишь наиболее существенные различия. Зимой они заключаются 
только в уменьшении не более чем на 15—30 % скоростей геостро
фических течений в ядре ХПС по сравнению с поверхностью моря,
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причем в западной части такое ослабление циркуляции почти не
заметно. Причина наблюдаемых различий между районами кро
ется в стратификации вод верхнего 75-метрового слоя. На западе 
зимой она практически отсутствует, тогда как на востоке 
сохраняется, хотя и в ослабленном виде, внося определенный 
вклад в бароклинный градиент давления в верхнем 300-метровом: 
слое.

Весной 20—30 %-ное уменьшение геострофических скоростей 
в ядре ХПС заметно уже повсеместно. Особенно значительно ос
лабевает с глубиной антициклонический меандр к юго-западу от 
Крыма, который в ядре ХПС почти не проявляется. Вместе с тем 
скорости течений у Кавказского побережья и в прибосфорском 
районе почти не меняются с глубиной в пределах 75-метрового 
слоя.

Наиболее развита стратификация в этом слое летом, поэтому 
ослабление циркуляции вод в ядре ХПС по сравнению с поверх
ностью достигает в августе 30—50 % (т. е. скорости здесь в от
дельных районах вдвое меньше). В юго-восточной части Черного- 
моря циркуляция в ядре ХПС имеет антициклоническую завихрен
ность в отличие от поверхности моря, что способствует сохранению 
здесь больших объемов холодных вод (см. п. 3.2). Подповерхност
ный характер локального антициклонического круговорота здесь 
отмечался и в предыдущих исследованиях [15, 51].

Осенью наиболее существенная трансформация схемы течений 
по вертикали происходит в восточной половине Черного моря. 
Циклонический круговорот здесь в ядре ХПС уменьшается как по 
размерам, так и по интенсивности более чем вдвое. Антициклони
ческий круговорот испытывает обратную трансформацию.

Подводя итог анализа сезонной изменчивости -геострофической 
циркуляции вод глубоководных частей Черного моря, отметим ее 
основные черты.

1. В течение всего года циркуляция вод в верхнем 300-метро- 
вом слое имеет циклонический характер с двумя циклоническими 
круговоротами в центрах западной и восточной частей моря и оги
бающим их вдольбереговым Основным черноморским течением. 
Сезонная изменчивость циркуляции вод проявляется в скоростях 
и в деталях конфигурации этой системы течений.

2. Основное черноморское течение и циклонические кругово
роты наиболее четко выражены зимой и летом. Зимой геострофи- 
ческие скорости в Основном черноморском течении достигают
0,15—0,20 м/с, летом — 0,10—0,15 м/с. В циклонических кругово
ротах они уменьшаются в 1,5—2,0 раза.

3. Весной и осенью циркуляция вод становится приблизительно 
вдвое слабее и усложняется по структуре. Основное черноморское 
течение утрачивает характер четко выраженного вдольберегового 
потока. В средней части Черного моря оно отклоняется от южного 
и северного берегов в открытое море, где формируется система 
разнонаправленных меридиональных потоков.



В центральных частях расширяющихся,циклонических кругово
ротов в переходные сезоны возникают обширные зоны очень сла
бых геострофических течений (не более 0,05 м/с).

4. На фоне общей циклонической циркуляции вод в отдельные 
сезоны формируются локальные области с антициклонической за
вихренностью течений. Зимой и весной наиболее ярко выражена 
область антициклонического меандра Основного черноморского 
течения к юго-западу от Крыма. Летом и осенью аналогичный 
меандр существует у западного побережья Черного моря. Весной 
в юго-восточной части моря формируется локальный антициклони
ческий круговорот, летом заметный лишь в подповерхностных 
слоях. Осенью аналогичный вихрь возникает между двумя основ
ными циклоническими круговоротами. Размеры и скорости течений 
названных антициклонических образований, однако, в несколько 
раз уступают квазистационарным элементам циркуляции вод Чер-

. ного моря.
5. Во всем верхнем 300-метровом слое моря система геостро

фических .течений имеет одинаковые общие черты, лишь ослабевая 
по интенсивности с глубиной. При этом в слое от поверхности 
моря до горизонта 75 м (соответствующего средней глубине зале
гания ядра ХПС) заметное уменьшение скоростей течений (до 
30—50 %) наблюдается лишь летом, в период наибольшего разви
тия сезонного термоклина. В остальные сезоны (особенно зимой)' 
общее, уменьшение скоростей в этом .слое не превышает 15—30 %• 
Наиболее слабые вертикальные неоднородности геострофических 
скоростей наблюдаются, в западных частях моря. В восточной по
ловине вертикальная структура течений более сложна: весной и 
осенью в районах локальных антициклонических круговоротов 
имеет место незначительное увеличение скоростей в ядре ХПС по 
сравнению с поверхностью моря.

Сравнение изложенных выше результатов с известными лите
ратурными данными (см. п. 3.3.1) показывает удовлетворительное 
сходство по характеру циркуляции и показателям полного контра
ста динамических высот поверхности Черного моря с полученными 
в работах [107, 114]. Интересно, что динамический рельеф уровен- 
ной поверхности моря, вычисленный в [93] на основе более пол
ной диагностической модели, оказался одного порядка по интен
сивности для зимнего и летнего сезонов с нашими данными 
(полный Контраст высот уровня в обоих случаях составил 0,20—
0,25 дин. м). Это подтверждает представление о том, что слабо- 
стратифицированные глубинные слои Черного моря, учтенные при 
расчетах в [93], дают незначительный вклад в геострофическую 
циркуляцию его верхних слоев.

Средние скорости поверхностных течений Черного моря в на
шем случае оказались в 1,5—2 раза ниже, чем в [93], а также по 
сравнению с инструментальными наблюдениями [26, 28] в резуль
тате нескольких причин. Во-первых, нами не учтены дрейфовые 
компоненты скорости течений. Во-вторых, использованное средне
многолетнее поле плотности характеризуется уменьшением гори



зонтальными градиентами по сравнению с реальными ситуациями. 
В-третьих, значительная начальная пространственная дискретность 
поля плотности (одноградусный квадрат) усугубила сглаживаю
щий эффект, в особенности, если учесть небольшие поперечные 
размеры Основного черноморского течения (см. п. 3.3.1). Совмест
ное влияние перечисленных факторов может заметно изменить ха
рактер прежде всего поверхностной циркуляции вод в отдельных 
районах Черного моря.

Тем не менее максимально высокая (по опубликованным дан
ным) обеспеченность наблюдениями исходных полей температуры 
и солености позволяет считать полученные нами выводы о сезон
ной изменчивости общей геострофической циркуляции вод Чер
ного моря наиболее надежными среди ранее известных. Отличия 
последних, так же как и схем течений, измеренных инструмен
тально, вместе с анализом возможных' причин рассмотрены 
в п. 3.3.1.

Достоверность изложенных выше результатов расчетов геост
рофической циркуляции подтверждается сравнением с характери
стиками термохалинной структуры вод (см. п. 3.2). Особенно 
важно то, что поля температуры, солености на всех рассмотрен
ных горизонтах, а также холодозапас ХПС испытывают согласо
ванную с циркуляцией вод сезонную изменчивость. Так, образова
ние областей пониженных значений поверхностной температуры 
у южного побережья средней части Черного моря весной и осенью 
тесно связано с отклонением здесь Основного черноморского тече
ния от вдольберегового направления в открытое море (см. 
рис. 3.3 и 3.10) и образованием зоны подъема более холодных вод 
сезонного термоклина в поверхностный слой.

Все без исключения очаги максимальных концентраций холод
ных промежуточных вод Черного моря, наблюдающиеся с весны 
до осени, связаны с областями локальной антициклонической за
вихренности течений в соответствующих слоях (см. рис. 3.6). Н а
блюдаемые скорости перемещения максимумов холодозапаса ХПС 
(см. рис. 3.6) весьма близко соответствуют геострофическим ско
ростям течений в его ядре. Относительно быстрое продвижение 
холодных вод вдоль южных берегов Черного моря в конце зимы — 
начале весны и вдоль кромки шельфа северо-западной части летом 
связано с соответствующими усилениями здесь геострофических 
скоростей. И наоборот, стационирование очагов, холодных вод вес
ной в юго-восточной, а осенью — в западной частях моря наряду 
с формированием в этих районах антициклонической завихренно
сти течений определяется и общим ослаблением циркуляции вод.

В перечисленных фактах циркуляция вод выступает в качестве 
основной причины наблюдаемой эволюции гидрофизических полей 
Черного моря. Можно привести также убедительный пример об
ратных причинно-следственных связей. Как показано выше, гео- 
строфическая циркуляция верхнего 75-метрового слоя Черного 
моря не менее чем на 50—80 % определяется плотностной структу
рой слоя, расположенного между горизонтами 75 и 300 м. Учиты
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вая расположение здесь постоянного галоклина (см. п. 3.1), мо
жно предположить существование довольно близкого соответствия 
полей динамической топографии верхнего слоя с полями солености 
в нижнем.

Для количественной, оценки такого предположения нами про
ведена линейная парная корреляция полей динамических высот 
поверхностей 0 и 0,75 МПа с полем солености на 200 м для всех 
рассматриваемых сезонов. Полученные параметры соответствую
щих уравнений регрессии приведены в табл. 3.4. Методика их оце
нок аналогична приведенным в табл. 3.2.

Таблица 3.4

Параметры линейной парной регрессии d = d + a ( S  — 5) высот динамической 
топографии поверхностей 0 и 0,75 МПа относительно 3,00 МПа по солености 

на горизонте 200 м в Черном море в различные сезоны года

Месяц Динамич. поверхность, МПа ■S 0 / оо dдин. м Gtf ДИН. м RdS а

0 25,37 0,062 —0,89 —22
■Февраль 21,0 0,25

0,75 18,93 0,053 —0,89 — 19
0 25,36 0,051 —0,83 ^26

Май 21,2 0,16
0,75 18,90 0,034 —0,74 — 16

0 25,41 0,060 —0,79 —27
Август 21,1 0,16

. 0,75 18,92 0,035 —0,73 — 16
0 25,39 0,044 —0,74 — 17

Ноябрь 21,2 0,19
0,75 18,92 0,034 —0,74 — 13

Обозначения: S, S, a s  — соответственно фактические, средние по глубоко
водной акватории и средние квадратические отклонения солености на горизонте

-200 м; d, rf, Gd — то же для динамических высот; R d s— коэффициент корреляции; 
а .— коэффициент регрессии.

Анализ табл. 3.4 дает количественные подтверждения целого 
ряда выводов, сформулированных выше. Прежде всего корреля
ция между полем солености на горизонте 200 м и геострофическим 
движением вод в вышележащих слоях в течение всего года весьма 
высока, что позволяет использовать ее в диагностических экспресс- 
оценках по данным наблюдений. Одинаковые (кроме майских зна
чений, однако также весьма близких) коэффициенты корреляции 
для поверхности моря и ядра ХПС подтверждают весьма близкое 
качественное сходство соответствующих полей геострофического 
движения. Коэффициент уравнения регрессии, показывающий сте
пень их количественного соответствия, подтверждает, что весной 
и летом сезонный термоклин дает в среднем 40%-ный вклад в ди

88



намический рельеф поверхности (это отражается на увеличении 
средних скоростей); осенью его значение уменьшается до 25%,. 
зимой — не превышает 15% в основном за счет восточной части 
моря. Дополнительно о вертикальной структуре геострофических 
скоростей и их сезонной изменчивости свидетельствует распределе
ние средних квадратических отклонений динамических высот, ко
торое, .подтверждая изложенное, показывает также, что средняя 
интенсивность циркуляции вод в основные сезоны (зима, лето) за
метно выше, чем. в переходные. Вместе с неизменным циклониче
ским характером циркуляции это приводит к усилению общего 
подъема глубинных вод в течение основных сезонов для'установ
ления баланса потенциального вихря. Последнее проявляется 
в увеличении средних значений солености на горизонте 200 м в пе
реходные сезоны.

Таким образом, табл. 3.4 отражает характер сезонного взаимо
действия общей циркуляции и структуры вод Черного моря. Во
время переходных сезонов происходит накопление доступной по
тенциальной энергии в основном бароклинном слое — постоянном 
галоклине. Основные сезоны характеризуются высвобождением 
части этой энергии и ее преобразованием в кинетическую энергию» 
геострофического движения вод. Цикличность такого процесса 
взаимодействия поддерживается целым рядом механизмов, опре
деляющих баланс потенциального вихря, в частности гидродина
мической неустойчивостью течений.

3.3.3. Ветровая циркуляция вод северо-западной части Черного 
моря. Отдельное рассмотрение циркуляции вод обусловлено мел- 
ководностью этого региона. С одной стороны, это существенно из
меняет природу циркуляции вод, что необходимо учитывать при 
расчетных методах ее исследования, с другой — делает циркуля
цию основным фактором, определяющим здесь не только гидроло
гический, но и химико-биологический режим вод*

Последнее особенно важно, поскольку северо-западная часть — 
наиболее биопродуктивный район Черного моря, что, кроме мелко- 
водности, связано с влиянием обильного речного стока [30]. В по
следние годы, однако, это влияние приобретает все более нега
тивный характер вследствие химико-биологического загрязнения 
речных вод отходами промышленного производства, речного судо
ходства, сельского и коммунального хозяйства. В результате изме
нений прежде всего химико-биологического режима вод в северо- 
западной части Черного моря с середины 70-х годов стали наблю
даться случаи аномально низких концентраций растворенного 
кислорода в придонном слое вплоть до его полного исчезновения 
(так называемые заморные явления [102])'. Анализ наблюдений 
показывает, что циркуляция вод здесь играет в этом процессе су
щественную роль. От ее характера во многом зависит также рас
пространение распресненных поверхностных и холодных промежу
точных вод по глубоководной акватории Черного моря.

К настоящему времени специальные расчеты циркуляции вод 
северо-западной части Черного моря выполнялись лишь однажды
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[103] с использованием стационарной модели ветровых течений 
однородного моря А. И. Фельзенбаума. Однако особенности поста
новки задачи и проведения численных экспериментов не-позволили 
решить вопросы о роли неравномерного ветра и влиянии реальных 
очертаний береговой линии и рельефа дна в формировании и ус
тановлении циркуляции. Это уменьшает достоверность полученных 
результатов и затрудняет оценку влияния антропогенных воздей
ствий на циркуляцию и структуру вод северо-западной части моря.

Для решения этих задач нами использованы приближения ме
тода «полных потоков», которые в предположении постоянства ко
эффициента вертикального турбулентного обмена приводят к си
стеме уравнений динамики мелкого моря:

^ f  +  u ^ - + v w - l v  +  s ^ j R - ^ ~ ^ \ v \ ) ,  (3.1)

ж  +  и ж  +  у ^ 1 и  +  « - ж = - т - ( t . - W ' l u i ) . '  (3.2)

ag , д ( н и )  , д н у  ■ „

где оси х, у направлены соответственно на восток и север; t — 
время; U и V — осредненные по глубине горизонтальные компо
ненты скорости течений; | — возмущение уровня свободной поверх
ности моря; H=h+%  — глубина места; h — расстояние от дна до 
некоторой плоскости отсчета, характеризующей средний уровень 
моря; / =  2со sin ф — параметр Кориолиса; g — ускорение сво.бод- 
ного падения; р — средняя плотность морской воды; хх, ху — ком
поненты тангенциального напряжения ветра;

| U | =  д /^ 2 +

— модуль вектора, осредненного по глубине течения; k% — коэф
фициент, характеризующий трение о дно.

Компоненты тангенциального напряжения ветра рассчитыва
лись по формуле

т =  klPa | W | W,

где ра — плотность воздуха, W — вектор скорости ветра, k\ — без
размерный коэффициент. В работе [68] показано, что коэффи
циент сопротивления k\ слабо зависит от скорости ветра и в диа
пазоне скоростей 5— 16 м/с может считаться постоянным. Обоб
щая исследования последних лет, Е. Краус получил значение 
Ai =  1,3 • 10 3, которое и принято нами в расчетах. Коэффициент k2 
при диссипативном члене в правой части уравнений (3.1)— (3.3) 
был принят равным 2,6-10-3. Такое значение используется в пре
обладающем большинстве, работ [38].

Обычно в соответствии с методом полных потоков [104] в урав
нениях (3.1) — (3.3) отбрасываются нелинейные инерционные 
члены, вводятся функции полных потоков и потенциала скорости, 
которые позволяют после несложных преобразований получить 
двумерное уравнение для функции тока. Однако в [38] показано,



что в районах, где глубина моря порядка 10— 15 м и менее, пре
небрежение нелинейными инерционными членами не оправдано. 
Поэтому для расчета течений в северо-западной части моря, где 
во многих местах глубина моря менее 15 м, будет использована 
«полная» система уравнений (3.1) — (3.3), которая решается без 
дополнительных преобразований. Так как в этих уравнениях со
хранены нелинейные конвективные члены, возникают существен
ные трудности в отношении корректной постановки граничных ус
ловий, особенно на открытой морской границе. Этот вопрос под-

Рис. 3.11. Сеточная область для расчетов 
ветровых течений в северо-западной части 

Черного моря.

робно исследован в работе [9], где на основе имеющихся 
положений линейной теории [38] проведена модификация полной 
системы уравнений вблизи границ и показано, что в предположе

нии U <*JgH  для численных расчетов системы (3.1) — (3.3) могут 
быть выбраны устойчивые и диссипативные граничные условия 
в виде:

— на твердой границе Гс (состоящей из участков суши) усло
вия непротекания £/та/Гс =  0, где Un — составляющая вектора ско
рости на внешнюю нормаль;

— на жидкой границе Гж (отделяющей северо-западную часть

от всего моря) Un/Tm =  l^/ g/H, если Un ^ 0  и Un=%^g/H , Ux =

==0, если Un< 0; Un + g£ =  Q, Ux=0  — на участке впадения в во
доем рек Гр, где Ux — тангенциальная составляющая вектора ско
рости, a Q — расход речного стока. В качестве начальных условий 
было выбрано отсутствие движений U| г=о =0.

Для решения задачи используется неявная схема интегрирова
ния с применением метода переменных направлений, разработан
ная в [9], в соответствии с которой на выбранной сеточной об
ласти (рис. 3.11) система уравнений (3.1) — (3.3) аппроксими



руется двумя системами одномерных конечно-разностных аналогов 

.для U, I и причем вычисление величин Uf+ Ifc, k, |f,V/s про

исходит при t от (я — 1/2)Д/ до (n+l/2)At, а величин F/,V+'/2>

при t от nAt до [n+\)At, где А̂  — шаг по времени, л — но
мер итерации по времени, /, k — координаты узлов расчетной сетки 
(см. рис. 3.11). Решение одномерных конечно-разностных анало
гов проводится в соответствии с формулами одномерной прогонки.

Сеточная область была выбрана таким образом, чтобы как 
можно больше исключить влияние граничных эффектов (на жид
кой границе) на поле рассчитываемых течений. Для этой цели 
жидкая граница была отодвинута в глубоководную часть Черного 
моря (см. рис. 3.11). Пространственный шаг расчетной сетки со
ставлял 12 км как по широте,' так и по долготе; расчетный шаг по 
времени — 4 мин.

Для определения влияния рек на поле течений северо-западной 
части Черного моря на участках впадения рек задавались сред
ние многолетние расходы пресных вод (см..п. 3.4.2). Кроме этого, 
для получения более реальных полей течений на каждой границе 
в районе Крымского полуострова задавалось Основное черномор
ское течение. Из п. 3.3.2 следует, что оно имеет здесь в течение 
всего года одно и то же направление и слабо изменяющиеся рас
ходы воды, поэтому для всех вариантов расчетов расходы на жид
кой границе задавались постоянными, причем они были получены 
лами по измерениям течений на автономных буйковых станциях 
в зоне Основного черноморского течения.

Расчеты проводились до установления, которое определялось 
путем вычисления на каждом временном шаге общей механиче
ской энергии модели. Условия считались установившимися, если 
на нескольких итерациях по времени общая механическая энер
гия не изменялась.

Расчеты были выполнены для типовых ветровых ситуаций, ха
рактерных для зимы и лета, а также для типовой ветровой ситуа
ции с преобладающим юго-западным ветром, характерным для ве
сенне-летнего периода [96].

На рис. 3.12 а приведено поле установившихся течений для вет
ровой ситуации, характерной для зимы с преобладанием северо- 
восточной составляющей и скоростью ветра 6—9 м/с. Время уста
новления такой циркуляции 7^-8 сут. В зимних условиях основной 
черноморский поток широкой полосой заходит в северо-западную 
часть, причем при выходе на мелководье наблюдается увеличение 
•скоростей, которые у мыса Тарханкут составляют 0,15—0,18 м/с, 
в открытых районах северо-западной части — 0,09—0,12 м/с. Отме
чается увеличение скорости и у западного берега, особенно 
в районе впадения Дуная, где скорости достигают 0,16—0,20 м/с. 
Довольно четко выражен круговорот в Каркинитском заливе, од
нако скорости здесь небольшие — 0,03—0,05 м/с. Небольшие ско
рости (0,02—0,06. м/с), а также две вихревые структуры отме
чаются между Тендрой и Одессой, что связано со сложным релье-
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Рис. 3.12. Схемы ветровой циркуляции вод в северо-западной части Черного 
моря для ветровых условий, характерных зимой (а), летом (б) и юго-западных, 

южных ветров, характерных в весенне-летний период (в ).



фом дна и конфигурацией береговой линии этого района. В целом 
циркуляция в зимний период года, полученная путем численных 
расчетов, очень хорошо соответствует схемам, построенным по на
турным наблюдениям [103]. -

Поле течений, полученное для ветровых условий летом (с пре
обладанием северо-западных и северных ветров со скоростями 
4—6 м/с), характеризуется значительно более сложной картиной 
(рис. 3.12 6). Время установления циркуляции несколько больше 
и равно 10 сут. Наиболее сложный характер носит циркуляция 
в западной части рассматриваемого бассейна. В районе впадения 
Дуная отмечаются два небольших циклонических круговорота со 
скоростями 0,03—0,06 м/с. В открытых районах северо-западной 
части, в районе Одесса—Тендра и Каркинитском заливе по срав
нению с зимой отмечается перестройка поля течений, хотя обра
зование локальных круговоротов не происходит. Скорости течений 
составляют 0,06—0,09 м/с, в районе Тендры — до 0,12 м/с. Макси
мальные скорости — несколько южнее м. Тарханкут (до 0,16 м/с), 
где происходит слияние Основного черноморского течения с фор
мирующейся антициклонической циркуляцией северо-западной ча
сти Черного моря.

Полная перестройка поля течений в северо-западной части 
моря на антициклонический режим происходит только при ветро
вых ситуациях с преобладанием юго-западных ветров силой 5—
6 м/с (рис. 3.12в), причем время установления такой циркуляции 
более 10 сут. В этом случае поле течений имеет характер, противо
положный зимней циркуляции. Максимальные скорости отме
чаются у западного берега и у м. Тарханкут — 0,09—0,11 м/с, 
а в других районах 0,04—0,06 м/с. В районе Одесса—Тендра и 

. Каркинитском заливе наблюдаются вихри, но с противоположным, 
чем зимой, вращением. Учитывая среднюю продолжительность 
действия юго-западных ветров 2—5 сут, можно заключить, что 
полная перестройка поля течений на антициклонический режим 
в северо-западной части Черного моря возможна только в весенне
летнее время и к тому же в исключительных случаях при длитель
ных южных и юго-западных ветрах. Этот вывод представляется 
важным, поскольку показывает, что основная особенность сезон
ной изменчивости циркуляции вод северо-западной части моря, по- 
видимому, не перестройка поля течений с циклонического режима 
на антициклонический, а ослабление циклонической циркуляции 
от зимы к лету.

Сопоставление рассчитанных схем течений со схемами, полу
ченными путем обобщения натурных измерений течений, для ана- ; 
логичных ветровых ситуаций [103] показало их хорошее соответ
ствие. Отметим, что были также проведены расчеты без учета не
линейных инерционных членов. Их результаты показали неплохое 
соответствие схемам с учетом нелинейных членов только в откры
тых районах северо-западной части. Кроме'этого, получены значи
тельно меньшие периоды установления циркуляции (3—5 сут.). j 
Схемы течений без инерционных членов хуже соответствуют дан- . !
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ным наблюдений. Все это свидетельствует о необходимости учета 
инерционных членов при решении задач на установление цирку
ляции в мелководных районах моря со сложной конфигурацией 
береговой линии.

Оценки водообмена северо-западной части с открытыми райо
нами Черного моря для летнего и зимнего вариантов расчета цир
куляции вод приведены в табл. 3.5 для разреза мыс Тарханкут — 
дельта Дуная (восьмая строка расчетной сетки).

Таблица 3.5

Оценки водообмена северо-западной части с открытыми районами Черного моря 
и сезонных колебаний ее среднего уровня

П а р а м е т р  в о д о о б м е н а

З и м н и й  в а р и а н т ,  
п р е о б л а д а н и е  

с е в е р о -в о с т о ч н ы х  
в е т р о в

Л е тн и й  в а р и а н т ,  
п р е о б л а д а н и е  

с е в е р о - з а п а д н ы х  
в е т р о в

Объем поступающих морских вод, 33, М О 4 12,8-Ю4
м3/с

Объем вытекающих морских вод, 29,4-101 19,2-Ю4
м3/с

Объем поступающих речных вод, 0,6-104 1 ,Ы 0 4
м3/с

Отклонение уровня моря от среднего
многолетнего:

по расчетам, м +0,34 —0,42
по данным наблюдений, м +0,14 —0,22

Из таблицы видно, что режим водообмена существенно изме- 
няется от зимы к лету. Зимой объем поступающих вод превосхо
дит объем вытекающих, летом — наоборот. При этом объем реч
ного стока на порядок меньше результирующего значения водооб
мена на внешней границе северо-западной части. Такой характер 
водообмена должен приводить, во-первых, к существенной измен- 

: чивости гидрологического режима вод северо-западной части, моря,
в частности к общему осолонению в зимний период и распресне- 

| нию в летний, во-вторых, к увеличению среднего уровня северо- 
западной части моря в течение зимы и уменьшению в летний пе
риод. Если предположить, что рассчитанные объемы водообмена 
для летнего и зимнего вариантов сохраняются в течение этих се
зонов неизменными, размах сезонных колебаний уровня северо-за
падной части моря составит 0,80 м (см. табл. 3.5), что в качестве 
первого приближения неплохо соответствует реально наблюдае
мым изменениям уровня и показывает правомерность полученных 
схем течений и объемов водообмена.

Кроме приведенных выше расчетов, были проведены расчеты 
циркуляции вод северо-западной части моря при полном отсутст
вии стока Днепра и Днестра. Эти расчеты показали, что сток на
званных рек не оказывает никакого воздействия на кинематиче
скую картину циркуляции вод и время установления этой цирку-
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ляции. Более того, его полное прекращение практически не 
приводит к изменению режима водообмена северо-западной части 
с открытыми районами Черного моря. С другой стороны, как по
казывают расчеты циркуляции вод, в районах впадения этих рек 
в течение всего года существуют слабые вихревые структуры (см. 
рис. 3.12), которые сильно ограничивают водообмен с другими 
районами северо-западной части, моря и способствуют развитию 
застойных явлений с подавленной горизонтальной динамикой вод. 
Таким образом в этих районах за счет циркуляции вод создаются 
условия, благоприятные для развития заморов. Поступление реч
ных вод в свою очередь также благоприятствует заморным явле
ниям, во-первых, за счет усиления устойчивости вертикальной 
стратификации плотности,-что приводит к подавлению вертикаль-, 
ного водообмена, во-вторых, за. счет большого выноса химико-био
логических веществ и активного потребления кислорода на окис
ление. Следовательно, при существующих в настоящее время ус
ловиях в районах впадения Днепра и Днестра действуют три 
однонаправленных процесса, способствующих развитию заморов. 
Отсюда можно сделать на первый взгляд правильный вывод о том, 
что при сокращении стока этих рек или полном его прекращении 
прекратят действовать два из них (значительно сократится сток 
загрязняющих веществ и улучшатся условия вертикального об
мена вод). В то же время полное сокращение стока Днепра и 
Днестра может привести к ухудшению экологической обстановки 
(точнее, гидрохимического и гидробиологического режима) в се
веро-западной части моря, поскольку в результате этого прекра
тится поступление туда всевозможных питательных веществ 
(в первую очередь биогенных элементов).

Такое противоречие заставляет подходить с большой осторож
ностью к решению проблемы заморных явлении путем сокращения 
или полного прекращения стока Днепра и Днестра и свидетельст
вует о необходимости проведения комплексных и серьезных иссле
дований этого очень сложного природного явления. На это указы
вают и проведенные нами расчеты. В частности, существует пред
ставление, что благодаря преобладанию циклонической циркуляции 
вод в Черном море воды Дуная оказывают незначительное влия
ние на его северо-западную часть, поскольку выносятся основным 
черноморским течением в глубоководные районы моря. Настоящие 
расчеты показывают, что режим циркуляции вод, благоприятный 
для выноса пресного стока Дуная из северо-западной части моря, 
устойчиво существует только в' зимний период (см. рис. 3.12 а), 
когда сток минимален. В весенне-летний период режим циркуля
ции, наоборот, нередко благоприятствует выносу пресных вод Ду
ная в северо-западную часть моря (рис. 3.12 в). При этом воды 
Дуная попадают в систему . замкнутых круговоротов, образую
щихся в непосредственной близости от его дельты. Тем самым 
в весенне-летний период, когда сток Дуная максимален, создаются 
условия, аналогичные выше рассмотренным для районов впадения. 
Днепра и Днестра, т. е. условия с существованием трех однона-
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правленныд процессов, благоприятствующих развитию заморных 
явлений у западного берега этой акватории моря.

Поскольку в ближайшее время не планируется значительных 
сокращений стока Дуная, а качество его вод постепенно ухуд
шается, можно предположить, что основной источник заморных 
явлений в будущем в северо-западной части Черного моря — за
грязненные воды Дуная. Это еще одно свидетельство того, что 
проблему заморов в северо-западной части Черного моря сокра
щением стока Днепра и Днестра решить нельзя.

3.4. Вертикальная термохалинная структура вод

3.4.1. Средняя многолетняя сезонная изменчивость. Описание 
основных черт сезонной изменчивости гидрофизических полей Чер
ного моря, данное выше, дополним анализом среднего многолет
него годового цикла изменчивости параметров вертикальной тер
мохалинной структуры вод верхнего 200-метрового слоя (их опре
деление см. в п. 2.2.2). Главное внимание уделено сезонной из
менчивости глубины залегания границ основных гидрологических 
слоев (верхнего квазиоднородного ВКС, сезонного термоклина — 
СТ, холодного промежуточного ХПС, постоянного галоклина ПГ), 
а также амплитудно-фазового параметра годового цикла изменчи
вости соответствующих этим слоям температуры, солености и их 
вертикальных градиентов.

Систематический комплексный анализ такого рода для Черного 
моря до сих пор не проводился. Известны лишь попытки исследо
вания отдельных черт вертикальной структуры вод, в основном по 
данным локальных, эпизодических наблюдений (см. [107]). В на
стоящем случае анализ выполнен по средним многолетним данным 
в одноградусных квадратах с наибольшей плотностью наблюде
ний, равномерно распределенных по акватории Черного моря (см. 
рис. 2.1). Обсуждение результатов проведем последовательно для 
мелководной северо-западной и глубоководных западной и восточ
ной частей Черного моря.

Мелководность северо-западной части Черного моря определяет 
ярко выраженную специфику его термохалинной структуры вод 
(см. п. 3.1). Значительное распреснение сверху обильным речным 
стоком, круглый год поддерживающее чрезвычайно высокие зна
чения вертикального градиента солености, определяет характер се
зонной изменчивости.

Рисунок 3.13 а отражает условия в районах максимального рас
преснения вблизи устьев рек. Термохалоклин здесь круглый год 
непосредственно примыкает к поверхности моря, занимая боль
шую часть всей мелководной толщи (см. рис. 3.2). Максимальное 
распреснение на поверхности моря достигается в апреле, когда 
вертикальный градиент солености приближается к 0,9 %о/м. К ав
густу поверхностная соленость возрастает более чем на 4 %0,
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в основном за счет горизонтального перераспределения распреснен- 
ных вод, поскольку вертикальная турбулентная диффузия солено
сти (как и всех прочих океанологических характеристик) здесь по- 
видимому, отсутствует. Об этом свидетельствует то, что с апреля 
по август соленость придонного слоя в кв. 177—61 уменьшилась

Г°С SV.. Т Х  5%

Рис. 3.13. Средний многолетний годовой цикл изменчивости пара
метров термохалинной структуры вод в северо-западной части 

Черного моря.

а  — в  к в .  177— 61, б  — в  к в .  177— 51 (с м . р и с . 2 .1 ) .  /  —  с р е д н я я  т е м п е р а т у р а  
в е р х н е г о  к в а з и о д н о р о д н о г о  с л о я  ( В К С ) ,  2 —  м и н и м а л ь н а я  т е м п е р а т у р а  
( я д р а  х о л о д н о г о  п р о м е ж у т о ч н о г о  с л о я  — Х П С ) ,  3 —  с р е д н я я  с о л е н о с т ь  В К С ;  

4 —  с о л е н о с т ь  н а  г л у б и н е  м и н и м у м а  т е м п е р а т у р ы  ( я д р а  Х П С ) .

всего на 0,2 %0. Второй, более слабый, максимум распреснения 
в октябре связан с осенним ростом речного стока и осадков. В это 
же время^ абсолютный максимум распреснения наблюдается и 
в придонном слое.

Минимальное распреснение на поверхности в кв. 177—61 на
блюдается в феврале, в придонном слое — на месяц позднее. Раз
мах годового цикла солености на поверхности здесь превышает 
9 % о ,  в придонном слое он на порядок меньше, что еще раз сви
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детельствует о высоких изоляционных свойствах термохалоклина 
в рассматриваемом районе.

Параметры годового цикла температуры в кв. 177—61 значи
тельно отличаются от предыдущих (см. рис. 3.13а). Хотя мини
мум поверхностной температуры синхронен с максимумом солено
сти (то же самое можно сказать и о температуре придонного 
слоя), ее максимальное значение приходится на июль. С августа 
поверхностная температура быстро падает, тогда как придонная 
продолжает расти вплоть до октября, когда в кв. 177—61 вплоть 
до марта устанавливается термическая инверсия, сбалансирован
ная стратификацией солености.

Различие параметров годового цикла температуры и солености 
в поверхностном слое рассматриваемого района (так же как и 
везде в Черном море) легко объяснить различием определяющих 
внешних факторов их формирования (соответственно поток тепла 
через поверхность моря и речной сток). Одной из наиболее веро
ятных причин значительного увеличения температуры придонного 
слоя по сравнению с его слабо меняющейся соленостью, кроме уже 
упоминавшейся в п. 3.2.2 адвекции, можно назвать различие 
в скоростях вертикальной диффузии этих характеристик. Как по
казано в [105], в условиях значительных устойчивых вертикаль
ных градиентов температуры и солености, когда турбулентное пе
ремешивание имеет сильно перемежающийся, эпизодический ха
рактер, соотношение скоростей турбулентной диффузии тепла и 
солености приближается к молекулярному, т. е. последняя имеет 
интенсивность на один-два порядка меньше.

Заметим, что проявление этого механизма зависит (с обратным 
знаком) от интенсивности горизонтальных адвективно-диффузион
ных процессов.

Квадрат 177—51 занимает центральный район северо-западной 
части (см. рис. 2.1). В соответствии со схемой циркуляции вод 
поверхностное распреснение сюда проникает в основном за счет 
горизонтальной (боковой) турбулентной диффузии. Это отра
жается на годовом цикле солености поверхности моря сдвигом ми
нимума на июль, до значений немногим менее 16°/оо (рис. 3.13 6). 
Градиенты солености здесь не превышают 0,15 %0. Максимум соле
ности растянут на четыре месяца (январь—апрель). Размах годо
вого цикла солености на поверхности — около 2 %0, в придонном 
слое — менее 0,4 °/оо-

Температурная инверсия, в отличие от предыдущих районов, 
формируется на два месяца позднее (в декабре). Минимальные 
температуры в центре северо-западной части на 1—2°С выше, чем 
в прибрежных районах. Вместе с тем рост придонной температуры 
до августа здесь намного слабее. Последнее, по-видимому, связано 
с летними затоками холодных вод из глубоководных районов Чер
ного моря.

В восточном районе северо-западной части распреснение по
верхностных вод заметно лишь в июле—сентябре. Однако и в это 
время соленость остается лишь 17 %0. На протяжении большей
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части года разница между поверхностной и придонной соленостью 
не превышает 0,3—0,5%о, а вертикальные градиенты — 0,05 %0/м.

Таким образом, анализ рис. 3.13 убедительно показывает 
связь термохалинной структуры вод северо-западной части Чер
ного моря и параметров ее годового цикла изменчивости с харак
тером распространения распреснения поверхностных вод речным 
стоком. Основным фактором перераспределения речных вод здесь, 
несомненно, служит циркуляция вод. Как показывают результаты 
расчетов, представленные в п. 3.3.3, схемы течений северо-запад- 
ной части во многом определяется ветровыми условиями и довольно 
быстро реагирует на их изменение.

Учитывая климатические особенности полей ветра северо-за
падной части Черного моря [96], в зимне-осенний сезон здесь сле
дует ожидать преобладания циклонической циркуляции вод. В теп
лый сезон антициклоническая циркуляция должна наблюдаться 
чаще, однако меньшая устойчивость и сила весенне-летних ветров 
придает течениям перемежающийся во времени характер. Вместе 
с вихревой структурой преобладающего весной и летом типа цир
куляции (см. рис. 3.12 6) это приводит к распространению речных 
вод в центральные и восточные районы северо-западной части Чер
ного моря по сложным траекториям и в целом довольно медленно. 
Такая адвекция по своему эффекту эквивалентна турбулентной 
диффузии. Сложный характер термохалинных полей, установлен
ный в [85] по данным отдельных съемок в весенне-летний сезон, 
подтверждает изложенное выше.

Уже в районах западного и юго-западного побережья Черного 
моря, наиболее тесно связанных благодаря циклонической цирку
ляции вод с северо-западной частью, годовой цикл изменчивости 
термохалинной структуры вод сильно отличается от рассмотрен
ных выше. Это связано с тем, что даже в условиях максимального 
весеннего распреснения поверхностных вод их соленость остается 
выше 17%0. В верхнем 50-метровом слое с апреля по декабрь 
вклад солености в плотностную стратификацию вод более чем на 
порядок слабее вклада температуры. Даже в слое постоянного га
локлина ниже оси ХПС (минимума температуры) доминирующий 
здесь максимальный градиент солености, как правило, на порядок- 
меньше градиента температуры в сезонном термоклине. Однако 
в формировании геострофической циркуляции вод постоянный га- 
локлин играет более важную роль (см. п. 3.3.2) как значительно 
более мощный по вертикали слой (см. рис. 3.1).

Изменения глубины залегания верхней границы сезонного тер
моклина, эквивалентные годовому циклу изменчивости толщины 
ВКС, в основном определяются потоками тепла и импульса (про
порционального скорости ветра) через поверхность моря, т. е. ло
кальными внешними факторами. Однако, поскольку в пределах 
Черного моря их сезонная изменчивость довольно однородна, то 
же наблюдается и в отношении толщины ВКС. Максимальных 
значений, которым соответствует минимум средней температуры 
ВКС, его толщина достигает в западной части в феврале (40—
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50 м), к апрелю она уменьшается почти до нуля, когда в поверх
ностном слое в результате весеннего прогрева формируется сезон
ный термоклин. До августа толщина ВКС слабо растет или оста
ется приблизительно на одинаковом уровне, не превышая 10 м. 
Затем с развитием осенне-зимнего конвективно-ветрового переме
шивания происходит быстрое увеличение толщины ВКС за счет 
турбулентной эрозии верхней части сезонного термоклина, кото
рый при этом к январю полностью вырождается.

В различных районах глубоководной части Черного моря от
клонения от описанной схемы наблюдаются лишь в деталях (аб
солютные значения толщины ВКС, сроки начала ее быстрого 
роста).

Эволюция нижней границы сезонного термоклина, соответст
вующей верхней границе (изотерме 8°С) ХПС, весной опреде
ляется процессом турбулентного теплопереноса с поверхности 
моря. В результате нижняя граница в это время повсеместно бы
стро заглубляется; в дальнейшем определяющим фактором ее из
менчивости становится адвекция холодных промежуточных вод, 
которая, как показано в п. 3.2.2, проявляется в виде переноса те
чениями локальных объектов (линз) вод с пониженной температу
рой. В момент прохождения такой линзы через данный район тол
щина ХПС здесь возрастает, что приводит к уменьшению глубины 
залегания его границы с сезонным термоклином. Этот процесс от
личается большим разнообразием фаз и амплитуд по сравнению 
с предыдущим.

Годовые циклы изменчивости глубин залегания оси ХПС и его 
нижней границы, глубины максимального вертикального гради
ента солености нередко оказываются близкими между собой. Это 
происходит в тех случаях, когда эволюция всех названных пара
метров определяется одним и тем же процессом — вертикальными 
движениями вод. Как показано в п. 3.2 и 3.3.2, в среднем много
летнем сезонном аспекте вертикальные движения в Черном море 
обеспечивают взаимное приспособление циркуляции и структуры 
его вод, управляемое балансом потенциального вихря. Усиление 
относительной циклонической завихренности циркуляции вод при 
этом приводит к подъему гидрологических слоев, ослабление 
(а тем более формирование антициклонической завихренности) 
сопровождается их заглублением. Наиболее чувствительным инди
катором этих процессов являются глубины залегания максималь
ного вертикального градиента солености и нижней границы ХПС. 
Совместный анализ холодозапаса ХПС и циркуляции вод (см. 
п. 3.2.2 и 3.3.2) обнаруживает связь между районами с антицикло
нической завихренностью течений и максимальной концентрацией 
холодных вод. Одной из главных причин такой связи является за
глубление нижней границы ХПС в условиях нисходящих анти- 
циклонических движений вод.

В годовом цикле сезонного термоклина и ВКС эти процессы 
проявляются гораздо слабее, уступая по интенсивности рассмот
ренным выше локальным механизмам изменчивости структуры вод
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деятельного слоя. Некоторые исключения в этом смысле представ
ляют весенне-осенние условия в средней части Черного моря, 
когда у его южных берегов отрицательные аномалии поверхност
ной температуры создаются именно за счет восходящих движений 
вод (см. п. 3.2.1).

Глубина залегания абсолютного минимума температуры (ядра 
ХПС) представляет собой границу между сферами влияния двух 
рассмотренных механизмов, управляющих сезонной изменчи
востью термохалинной структуры вод Черного моря. Выше нее до
минируют процессы вертикального турбулентного перераспределе
ния тепла с поверхности моря, ниже — процессы вертикальной ад
векции. Вместе с тем эволюция собственно ХПС, как показано 
в п, 3.2.2, во многом определяется горизонтальной термохалинной 
адвекцией. Совместное действие всех трех факторов приводит 
к сложному характеру изменчивости параметров ХПС (глубины 
залегания, толщины), поэтому их анализ представляет наиболь
ший интерес.

В районах, прилегающих к западному побережью Черного 
моря (рис. 3.14, кв. 178—39), наиболее яркая особенность сезон
ной эволюции глубин залегания слоев ниже термоклина — их 
подъем от зимы к весне и заглубление летом на 40 м со ско
ростью около 4,0-10~6 м/с. Первый из этих процессов связан 
с развитием здесь зимой западного циклонического круговорота, 
второй — с формированием летом и осенью антициклонического 
меандра, в котором толщина ХПС увеличивается почти вдвое за 
счет заглубления его нижней границы. При этом интенсивность 
постоянного галоклина (максимального вертикального градиента 
солености) уменьшается, что характерно для структуры вод при 
нисходящих движениях.

В центре западной части Черного моря (рис. 3.15, кв. 177—31) 
ХПС и постоянный галоклин находятся в среднем на 20—30 м 
ближе к поверхности. Толщина ХПС при этом в 1,4—2,0 раза 
меньше именно за счет приподнятой нижней границы, поскольку 
сезонный термоклин и ВКС здесь имеют приблизительно одинако
вые с предыдущими районами параметры (уменьшение глубин их 
залегания не превышает 10 м).'Минимум толщины ХПС наблю
дается в апреле, когда его нижняя граница и постоянный галоклин 
находятся на минимальной глубине залегания по тем же причи
нам, что и для кв. 178—39. За два месяца эти слои поднялись бо
лее чем на 30 м. Начиная с апреля все слои медленно заглуб
ляются. В июле наблюдается второй после зимнего максимум тол
щины ХПС, сопровождающийся понижением его температуры и 
солености. Однако эти возмущения здесь весьма непродолжи
тельны. Как показано в п. 3.2.2, очаги холодных вод быстро про
ходят этот район, концентрируясь у западного побережья Черного 
моря.

Район у юго-западной оконечности Крыма (см. рис. 3.16, 
кв. 177—43) во многих отношениях резко отличается от предыду
щего. Прежде всего заметно весьма глубокое расположение ХПС



кв. т - з з
Рис. 3.14. Средний многолетний годовой цикл изменчивости параметров термо
халинной структуры вод в западной части Черного моря (район болгарского

побережья).

1—4 — т .  р и с . 3 .1 3 , 5  — н и ж н я я  г р а н и ц а  В К С ,  6 —  г л у б и н а  в е р х н е й  г р а н и ц ы  . Х П С ,  7  — г л у 
б и н а  м и н и м а л ь н о й  т е м п е р а т у р ы  ( я д р а  Х П С ) ,  8 —  г л у б и н а  м а к с и м а л ь н о г о  в е р т и к а л ь н о г о  г р а 
д и е н т а  с о л е н о с т и , 9 —  г л у б и н а  н и ж н е й  г р а н и ц ы  Х П С , 10 —  с о л е н о с т ь  н а  г о р и з о н т е  200 м .

ZM ТХ  5%о

кв. т-31

Рис. 3.15. Средний многолетний годовой цикл изменчивости параметров термо
халинной структуры вод в центре западной части Черного моря.

У е л . о б о з н а ч е н и я  с м . н а  р и с . 3 .13  и  3 .14 .



и постоянного галоклина (на 40—60 м ниже, чем в центре запад
ной части). Толщина ХПС здесь одного порядка с районами за
падного побережья (см. рис. 3.14), зимняя толщина ВКС дости
гает рекордной для Черного моря— 125 м. Сезонный термоклин 
растянут по вертикали, вследствие чего максимальные градиенты 
температуры в нем меньше, чем в других районах. То же можно 
сказать и в отношении постоянного галоклина.

КВ. 177-43
Рис. 3.16. Средний многолетний годовой цикл изменчивости 
параметров термохалинной структуры вод у юго-западного 

побережья Крыма.

У е л . о б о з н а ч е н и я  с м . н а  р и с . 3 .1 3  и  3.14 . _ [

Таким образом, рис. 3.15 и 3.16 дают наглядное представление
о соотношении термохалинных структур центральных цикдониче- 

•ских и прибрежных районов с антициклонической завихренностью 
циркуляции (из п. 3.3.2 следует, что кв. 177—43 располагается 
в антициклоническом меандре). Вместе с тем географическая бли
зость районов кв. 177—31 и 177—43 (см. рис. 2.1) выражается 
в близком характере эволюции солености ВКС и ХПС, а также во 
времени наступления максимума толщины и минимума темпера
туры последнего, также приходящегося у берегов Крыма на июль. 
В отличие от западных районов, поверхностная соленость в центре 
и на северо-востоке западной части Черного моря не имеет вы
раженных минимумов.

Синопский район представляет собой аналог предыдущего 
района в отношении преобладания здесь антициклонической за
вихренности циркуляции вод. Тем не менее существуют заметные 
отличия в характере эволюции их термохалинных структур. Зим
ний ВКС здесь не отличается большой толщиной, так же как и
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сезонный термоклин. При этом толщина ХПС в течение большей 
части года близка к 100 м с максимумами зимой и летом и мини
мумами осенью, когда вследствие отхода в синопском районе Ос
новного черноморского течения от берега в открытое море здесь 
формируется зона дивергенции с интенсивными восходящими дви
жениями вод со скоростями около 10~5 м/с. В результате с ок
тября по декабрь нижняя граница ХПС поднимается на 60 м. 
Вследствие столь интенсивного апвеллинга в рассматриваемом 
районе осенью формируется крупная отрицательная аномалия по
верхностной температуры (см. п. 3.2.1). Значительная толщина 
ХПС и заметный максимум распреснения в июне объясняются 
тесной связью синопского района с северо-западной и северо-вос
точной (весной) частями Черного моря благодаря циклоническому 
характеру общей циркуляции его вод.

В северо-восточной части Черного моря июньский максимум 
распреснения понижает поверхностную соленость до 16,5 %о- Годо
вой цикл изменчивости глубин залегания ХПС и постоянного гало
клина здесь, довольно сложен. Весной, в отличие от центральных 
районов моря, здесь наблюдается максимальное их заглубление 
с уменьшением градиентов солености в галоклине, летом — наобо
рот. Осенью вследствие формирования в северо-восточной части 
антициклонического круговорота (см. л. 3.3.2) толщина ХПС 
в кв. 177—46 имеет второй в течение года максимум. Несмотря на 
глубокое залегание максимума вертикального градиента солено
сти, его значения здесь на 20—30 % больше, чем в предыдущих 
районах (кроме крайних западных), что, по-видимому, связано 
с распресняющйм влиянием Азовского моря.

Ближе к центру восточной части (рис. 3.17, кв. 177—38) мак
симальная толщина ВКС уменьшается и в марте не превышает 
40 м. Сезонный термоклин здесь не вырождается полностью зи
мой, а ХПС круглый год имеет подповерхностный характер. Обра
щает внимание стабильность глубины его залегания, обусловлен
ная почти неизменным положением постоянного галоклина'. Оче
видно, кв. 177—38 находится в районе с относительно стабильной 
в среднем многолетнем аспекте завихренностью циркуляции вод. 
Толщина ХПС достигает максимума в июне—июле (до 90 м) од
новременно с абсолютным в течение года минимумом темпера
туры. Развитие ХПС в этот период происходит как выше, так и 
ниже его оси в основном за счет адвекции холодных вод в системе 
Основного черноморского течения. В январе ХПС полностью исче
зает. Температура и соленость в разных слоях кв. 177—38 изме
няется в течение года довольно монотонно. Значение максималь
ного градиента солености в постоянном галоклине стабильно 
(0,03—0,04 %0М ).

В юго-восточной части (см. рис. 3.18, кв. 176— 10) эволюция 
ВКС и сезонного термоклина аналогична предыдущему району. 
Отличие заключается в заметном максимуме распреснения поверх
ностных вод в мае с сохранением пониженных значений солености 
в течение всего лета за счет стока рек Кавказа. Весной и летом
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Рис. 3.17. Средний многолетний годовой цикл изменчивости 
параметров термохалинной структуры вод в центре восточной 

части Черного моря.

У е л . о б о з н а ч е н и я  с м . н а  р и с . 3 .1 3  и  3.14.

Z M  S %= Т °С

КВ. 176 -10

Рис. 3.18. Средний многолетний годовой цикл изменчивости пара
метров термохалинной структуры вод в юго-восточной части 

Черного моря.

Уел. обозначения см. на рис. 3.13 и 3.14.



ХПС имеет здесь максимальные для всего Черного моря пара
метры. Глубина залегания его ядра превышает 80 м, толщина — 
более 100 м. Эволюция глубин максимального вертикального гра
диента солености и нижней границы ХПС свидетельствует о разви
тии в юго-восточной части'моря в это время нисходящих движе
ний вод со скоростями до 7,0-10-6 м/с, подтверждая существова
ние антициклонической циркуляции вод весной и летом. Ее преи
мущественно подповерхностный характер также подтверждается 
отсутствием весенне-летнего прогиба слоев выше ядра ХПС.

Подводя итог, сформулируем основные результаты анализа из
менчивости термохалинной структуры вод глубоководных районов 
Черного моря.

1. Годовой цикл изменчивости в глубоководных районах весьма 
разнообразен как в количественном (размах колебаний, среднее 
положение слоев), так и в качественном (время наступления фаз 
цикла) отношениях. Наиболее изменчивы параметры холодного 
промежуточного слоя. Годовой цикл верхнего квазиоднородного 
слоя и сезонного термоклина во всем море однотипен.

2. Характер годового цикла изменчивости термохалинной 
структуры ВКС и сезонного термоклина определяется процессами 
вертикального турбулентного перераспределения тепла с поверхно
сти моря. Ниже ядра ХПС (минимума температуры) доминируют 
вертикальные движения, связанные с завихренностью циркуляции 
вод района. В ядре ХПС возрастает роль горизонтальной адвек
ции тепла и солей.

3. В центральных районах моря термоклин в среднем на 10— 
15 м, а ядро ХПС на 30—60 м ближе к поверхности, чем в при
брежных областях с антициклонической завихренностью вод у бе
регов Крыма, в юго-восточной части, в синопском районе и у за
падного побережья. Толщина ХПС в названных районах в 1,5—2,0 
раза больше. Максимальные вертикальные градиенты солености, 
как правило, отмечаются между осью ХПС и его нижней грани
цей. Сезонная изменчивость этих параметров имеет однотипный 
характер.

4. В целом в западной глубоководной части'Черного моря глу
бина залегания постоянного галоклина и связанного с ним ХПС 
на 10—20 м (10—30 %) меньше, чем в восточной половине моря; 
градиенты солености, наоборот, больше на 10—25%. С одной сто
роны, это объясняется расположением в западной части основных 
источников пресных (речной сток) и соленых (водообмен через 
Босфор) вод Черного моря, взаимодействие которых, формирую
щее постоянный галоклин, происходит здесь ближе к поверхности 
моря. С другой стороны, циклоническая завихренность циркуляции 
вод восточной половины моря в целом слабее, чем на западе, за 
исключением зимнего сезона. Последнее приводит также к зна
чительному увеличению (в среднем в 1,5—2,0 раза) толщины ХПС 
в большинстве восточных районов моря.

5. Максимальные скорости вертикальных движений вод, опре
деленные по сезонным смещениям термохалинных слоев, дости
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гают 10~6— 10~5 м/с, что согласуется с результатами расчетов (см. 
п. 3.3.1) и в целом заметно превышает аналогичные скорости в от
крытом океане по крайней мере на порядок.

3.4.2. Межгодовая изменчивость. Исследования межгодовой из
менчивости вод Черного моря крайне немногочисленны. В основ
ном они касаются элементов его внешнего водного бюджета [23, 
62]. Систематизированные сведения о межгодовой изменчивости 
гидрофизических характеристик, в частности температуры и соле
ности, до сих пор отсутствуют.

Между тем этот вопрос имеет особо важное значение в связи 
со все возрастающими антропогенными внешними воздействиями. 
Сравнительно небольшие размеры и ограниченность водообмена 
с другими районами Мирового океана определяют высокую уяз
вимость Черного моря по отношению к таким воздействиям. Для 
оценки возможных последствий антропогенных воздействий необ
ходимо знать межгодовые изменения, характер многолетних тен
денций, их связь с внешними факторами.

Для получения достоверной картины межгодовой изменчивости 
гидрофизических характеристик необходимы ряды их средних го
довых значений, в которых отфильтрованы все прочие (более вы
сокочастотные) виды изменчивости. Анализ массива данных на
блюдений за температурой и соленостью, используемых в настоя
щей монографии, показал невозможность получения таких рядов 
достаточной длины даже в наиболее хорошо изученных районах 
Черного- моря. Вследствие резких различий количества наблюде
ний в разные годы (нередко их полного отсутствия), а также не
равномерности распределения данных в течение года возникают 
значительные искажения (смещения) оценок средних годовых 
значений.

С целью возможно более эффективного устранения этих по
грешностей предварительно были получены многолетние ряды 
средних месячных значений температуры и солености на стандарт
ных горизонтах для одних и тех же месяцев разных лет. Среди 
них отбирались ряды с наименьшим количеством пропусков. Опти
мальными в этом отношении оказались ряды средних месячных 
значений в мае, августе и ноябре с 1957 по 1973 гг. в квадратах 
(см-, рис. 2.1) 177—60 и 177—51 (представляющих собой соответ
ственно районы вблизи устья Днепра и в центре мелководной 
северо-западной части Черного моря), 177—44 (прибрежный 
район глубоководной части), 177—31 и 177—38 (соответственно 
районы в центрах западной и восточной глубоководных частей). 
Количество пропусков в каждом из этих рядов, имеющих по 
17 значений, не превысило 25 %, а продолжительность пропу
сков — не более одного значения.

Последнее без большого ущерба позволило заполнять пропуски 
с помощью линейной интерполяции. В некоторых случаях пропуски 
заполнялись значениями соседних квадратов с их предварительной 
корректировкой на среднюю многолетнюю норму данного месяца 
и квадрата.

108



Полученные многолетние ряды средних месячных значений тем- • 
пературы и солености представлялись в виде аномалий центриро
ванием на среднюю многолетнюю норму каждого месяца (за 
1957— 1973 гг.). Осреднение для каждого конкретного года анома
лий трех выбранных месяцев позволило получить ряды значений, 
принятых нами в дальнейшем в качестве аномалий средних годо
вых значений температуры и солености относительно их многолет
них норм в каждом из рассматриваемых квадратов. Недостаточ
ный объем информации, положенный в основу этих значений, 
компенсируется достижением наибольшей статистической одно
родности рядов как по количеству, так и по внутригодовому рас
пределению наблюдений, по которым были получены оценки сред
них значений. К тому же в большинстве случаев отмеченный выше 
недостаток практически не отражается на результатах анализа. 
Так, например, в 80 % случаев однозначные экстремумы межгодо
вой изменчивости наблюдаются во всех трех выбранных месяцах 
данного года, что значительно повышает достоверность оценки 
средней годовой аномалии. В остальных случаях характер послед
ней иногда определялся аномалией какого-либо одного месяца, 
значительно превышающей по значению остальные. Ниже, при 
анализе результатов, такие ситуации оговариваются особо.

Прежде чем перейти к анализу межгодовой изменчивости тем
пературы и солености вод Черного моря, рассмотрим межгодовые 
вариации основных внешних факторов, определяющих его термо- 
халинную структуру. Такие факторы можно разделить на два 
типа.

К одному из них относятся внешние факторы, действующие на 
поверхности моря. Это — потоки количества движения (ветрового 
происхождения), тепла и массы (солей, водяного пара);. Особен
ность их воздействия состоит в том, что оно в значительной сте
пени формируется под влиянием термодинамического состояния 
вод верхнего слоя, т. е., по существу, это — взаимодействие моря- 
и атмосферы.

Внешние факторы второго типа локализованы в пространстве. 
К ним относятся: речной сток, водообмен через проливы, локаль
ные интрузии термальных вод и газов на дне. Речной сток уже на 
современном этапе контролируется человеком, поэтому необхо
димо рассмотреть прежде всего именно этот внешний фактор.

Среди внешних факторов нами рассмотрены: сток рек в се
веро-западную часть Черного моря (около 70 % всего стока), ин
декс суровости зим (годовая сумма средних суточных отрицатель
ных значений температуры воздуха по наблюдениям на береговых 
метеостанциях), разность осадки—испарение в северо-западной 
части моря, а также средний уровень моря. Все указанные данные 
были взяты из гидрометеорологических справочников за. 1923—- 
1976 гг.

Предварительный анализ многолетних рядов средних годовых 
значений перечисленных характеристик (рис. 3.19) показывает, 
что изменчивость внешних факторов чрезвычайно велика и разно-
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образна по временным масштабам. Максимальные значения ря
дов в 2—3 раза превышают минимальные.

Спектральный состав многолетней изменчивости рассматривае
мых факторов имеется несколько энергонесущих частотных интерва
лов: 2.2—2.4; 3—5; \2— 15 лет. Общий вид спектров свидетельст-

Окм!/год

Рис. 3.19. Межгодовая изменчивость основных внешних факторов, 
определяющих термохалинный режим вод Черного моря.

а  — с т о к  р е к  в  с е в е р о - з а п а д н у ю  ч а с т ь ,  б  —  р а з н о с т ь  о с а д к и — и с п а р е н и е , в —  с р е д 
ний у р о в е н ь  м о р я , г —  и н д е к с  с у р о в о с т и  зи м .

вует о преобладании в изменении уровня моря долгопериодных 
флюктуаций, в изменчивости суровости зим, наоборот,— сравни
тельно короткопериодных (в многолетнем аспекте) циклов. В из
менчивости стока рек и разности осадки—испарение доминирует 
среднечастотный интервал. Выявленные доминирующие циклы 
имеют аналоги в ранее опубликованных исследованиях [27, 62].

Оценки функции когерентности показали существование тесной 
связи стока рек и уровня моря на основных энергонесущих уча
стках спектров (когерентность более 0,90) практически без сдвига 
фаз. Оценки коэффициента взаимной корреляции стока рек с дру
гими внешними факторами показали наиболее тесную связь 
с уровнем моря (г=0,73). Связь стока с разностью осадки—испа
рение по средним годовым данным оказалась несколько меньше
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(г =  0,57). Сглаживание рядов скользящим пятилетним осредне
нием увеличивает эти коэффициенты соответственно до 0,86 и 0,91. 
Связи между остальными парами внешних факторов намного сла
бее (ниже уровня нулевой корреляции по [13]). Отсутствие связи 
внешних факторов с индексом суровости зим'объясняется его зна
чительной пространственной и временной локализацией (индекс 
получен по наблюдениям температуры воздуха зимой на побе
режье северо-западной части Черного моря).

В целом же существование весьма значительных межгодовых 
вариаций внешних факторов представляет собой источник боль
ших возмущений термохалинной структуры вод Черного моря.

Одноградусные квадраты, выбранные для анализа (см. выше), 
дают достаточно полное представление об основных чертах меж
годовой изменчивости температуры и солености всех характерных 
регионов Черного моря (центральных и прибрежных районов как 
мелководной, так и глубоководных частей). При этом рассмотрены 
наиболее характерные слои верхней 200-метровой части: поверх
ностный, минимума температуры (ядро холодного промежуточного 
слоя) и горизонт 200 м (нижняя часть постоянного галоклина 
(рис. 3.20 и 3.21).

При анализе основное внимание уделяется дисперсиям межго
довой изменчивости, многолетним тенденциям и связям с изменчи
востью основных внешних факторов (индекса суровости зим и реч
ного стока в северо-западную часть). Оценки дисперсий и коэф
фициентов взаимной парной корреляции выполнены по традицион
ной методике. Многолетние тенденции определялись с помощью 
так называемого инверсионного критерия линейного тренда как 
наиболее чувствительного среди непараметрических критериев 
[13]. Для тенденций, имеющих не менее чем 85%-ную статисти
ческую вероятность, с помощью метода наименьших квадратов 
определялись параметры линейного тренда. Результаты расчетов 
сведены в табл. 3.6, где вместе с дисперсией межгодовой измен
чивости в скобках приведены значения дисперсии, включающей 
в себя все прочие виды изменчивости, кроме среднего многолет
него годового цикла. Разница между этими значениями обуслов
лена главным образом изменчивостью синоптического и в меньшей 
степени мезомасштабного диапазонов. Из параметров линейных 
трендов в табл. 3.6 приведены их вероятности и полный размах 
значений.

Анализ таблицы показывает, что межгодовая изменчивость 
температуры и солености верхнего 200-метрового слоя Черного 
моря (так же как и внешних факторов) велика и разнообразна по 
своему характеру. Прослеживается закономерное уменьшение дис
персии с глубиной, а также в глубоководных частях моря по срав
нению с северо-западной. В поверхностном слое межгодовая дис
персия температуры и солености во всех случаях составляет 30— 
40% суммарной дисперсии (без годового цикла), т. е. здесь она 
сравнима с другими видами изменчивости. На горизонте минимума 
температуры и на 200 м это соотношение варьирует в более широ-

111



ATX ATX

,AS%o

ATX ATX

Рис. 3.20. Межгодовая изменчивость 
средних годовых аномалий темпера
туры относительно многолетней 

нормы.
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Рис. 3.21. Межгодовая изменчивость 
средних годовых аномалий солености 

относительно многолетней нормы.
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Таблица 3.6

Параметры межгодовой изменчивости температуры и солености 
верхнего 200-метрового слоя Черного моря

Р а й о н  (н о м ер  
к в .  п о  М а р с -  

д е н у )

Т е м п е р а т у р а ,  ° С С о л е н о с т ь , °/о о

д и с п е р с и я ,
оС 2

п а р а м е т р ы  т р е н д а

д и с п е р с и я  »/оо2

п а р а м е т р ы  т р е н д а

р а з м а х ,  ° С
в е р о я т 

н о с ть , % р а з м а х ,  °/оо
в е р о я т 

н о с т ь , %

Поверхностный слой

177—60 2,73(7,40) 1,96 90 ' 2,36(7,59) 1,59 85
177—51 1,72 (5,09) — — 0,88(2,03) — ■— '

177-44 1,43 (3,48) -2,13 99 0,03(0,05) 0,25 85
177-31 1,19(4,09) — . — 0,02 (0,03) 0,28 99
177—38 1,62 (3,50) —2,08 99 0,03 (0,09) .— ----

Горизонт минимума температуры

177—60 0,70(2,50) —0,87 85 0,21 (1,30) —0,57 95
177—51 0,50(1,30) — - 0,05(0,16) — —
177—44 0,04(0,24) — — 0,04(0,44) — —
177—31 0,09(0,20) — — 0,09(0,34) —0,33 85
177—38 0,07 (0,24) 0,24 90 0,11 (0,21) ' — —

Горизонт 200 л
177—64 0,01(0,02) 0,25 99 0,02(0,16) 0,34 99
177—31 0,01 (0,04) 0,21 99 0,04(0,35) 0,42 99
177—38 0,01 (0,02) — — 0,02(0,11) —

ких пределах: от 10 до 50 %. Имеющиеся данные не обнаруживают 
каких-либо существенных закономерностей в пространственном 
распределении дисперсии температуры и солености в пределах 
глубоководной акватории, т. е. межгодовая изменчивость здесь 
одинакова по интенсивности.

Анализ рис. 3.20 и 3.21 подтверждает сказанное выше. Межго
довая изменчивость температуры и солености вод верхнего 200- 
метрового слоя Черного моря представляет собой квазицикличе- 
скую последовательность минимумов и максимумов с периодич
ностью в основном 3—5 лет. Статистически достоверные (85 % 
вероятности) линейные тренды имеют около 50 % рассмотренных 
рядов (см. табл. 3.6).

Наиболее упорядоченная картина межгодовой изменчивости 
температуры наблюдается в поверхностном слое (см. рис. 3.20 а), 
где четкие максимумы во всех рядах наблюдаются в 1962 и 
1966 гг., минимумы — в 1964-65 и 1968-69 гг. В 1970 г. максимум 
поверхностной температуры наблюдался только в глубоководных 
частях, а в 1972 г.— только в северо-западной части моря.

Все отмеченные максимумы температуры приходятся на годы 
с наиболее мягкими зимами (см. рис. 3.19), которые к тому же 
отличались повышенной увлажненностью (на них приходятся
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максимумы речного стока). Распреснение поверхностного слоя, осо
бенно заметное в 1966 г. (см. рис. 3.21а), привело к аномальному 
накоплению в нем тепла вследствие ослабления турбулентного те
плообмена с нижележащими слоями. В 1966 г. этот эффект дейст
вовал, по-видимому, повсеместно. В 1962 и 1970 гг. в качественно 
аналогичных условиях положительные экстремумы поверхностной 
температуры оказались более слабыми, а в некоторых районах 
(например, в северо-западной части, 1970 г.) вообще не наблюда
лись. Это говорит о сложности и неоднозначности проявления в ре
альных условиях даже таких, на первый взгляд, простых и оче
видных связей.

Особенно сложна картина межгодовой изменчивости мини
мальной температуры в Черном море (см. рис. 3.20 6). Общих 
экстремумов здесь нет. Можно говорить лишь о некотором увели
чении температуры в начале 60 и 70-х годов и ее уменьшении 
в середине 60-х годов. Особенно резко отличается характер меж
годовой изменчивости минимальных значений температуры в се
веро-западной и глубоководных частях. Это связано с пространст- 
венно-временной неоднородностью распространения холодных вод 
в промежуточных слоях, установленной (см. п. 3.2.2) по средним 
многолетним данным. В реальных условиях эта неоднородность 
еще более усложняется синоптической изменчивостью процессов 
(см. главу 4).

Так, глубокий минимум температуры, наблюдавшийся в центре 
западной части (квадрат 177—31, в 1964 г., см. рис. 3.20 6), в ос
новном обусловлен ноябрьской месячной аномалией относительно 
средней многолетней нормы. Как известно (см. п. 3.2.2), осенью 
у западного побережья обычно формируется очаг холодных вод 
в промежуточных слоях. Аномальное смещение этого очага к во
стоку в центр западной части Черного моря в 1964 г. могло прои
зойти вследствие аномального развития или даже отрыва связан
ного с ним антициклонического меандра Основного черноморского 
течения (см. п. 3.3.2).

На горизонте 200 м существенные межгодовые вариации тем
пературы наблюдались лишь в середине 60-х годов, особенно 
в восточной части Черного моря (см. рис. 3.20 s). В остальное 
время они были малы (менее 0,1 °С) и не заслуживают внимания, 
особенно в сравнении с ярко выраженными многолетними тенден
циями увеличения температуры в западной части и у берегов 
Крыма.

Для межгодовой изменчивости солености верхнего 200-метро
вого слоя в целом характерны те же общие черты, что и для тем
пературы. Наиболее упорядоченная картина изменчивости, в боль
шинстве случаев соответствующая характеру межгодовой изменчи
вости речного стока, наблюдается в поверхностном слое (см. 
рис. 3.21а). Наиболее значительные минимумы солености поверх
ностного слоя приурочены к 1962-63, 1965-66 и 1970 гг. с макси
мальным речным стоком (см. рис. 3.19). Наибольшей сложностью 
отличается межгодовая изменчивость солености на горизонте ми-
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нимума температуры (в ядре ХПС, см. рис. 3.21 б). На горизонте 
200 м долговременные тенденции увеличения солености домини
руют над более кратковременными (за исключением восточной ча
сти Черного моря, см. рис. 3.21 в).

Вместе с тем в сравнении с межгодовой изменчивостью темпе
ратуры соответствующая изменчивость солености выглядит еще 
более сложной, даже в поверхностном слое. Это связано с преи
мущественным адвективным характером формирования поля соле
ности не только в промежуточных, но и в поверхностном слоях 
(см. п. 3.2). При этом существенный вклад в межгодовые вариа
ции вносит синоптическая изменчивость циркуляции вод Черного 
моря, которая также подвержена межгодовой изменчивости.

Особо остановимся на вопросе о многолетних тенденциях из
менений температуры и солености верхнего 200-метрового слоя 
Черного моря. В приустьевом районе северо-западной части моря 
в 1957— 1973 гг. наблюдалось значительное увеличение темпера
туры и солености поверхностного слоя с одновременным их умень
шением в придонном (см. табл. 3.6). При этом их вклад в изме
нение плотностной стратификации оказался взаимно противопо
ложным. Однако, поскольку соотношение этих вкладов явно 
в пользу солености, рассматриваемый интервал времени характе
ризовался ослаблением плотностной стратификации вод в данном 
районе. Этот результат важен с точки зрения оценки доминирую
щих факторов формирования гипоксии и заморов, систематическое 
обнаружение которых в северо-западной части Черного моря на
чалось именно с 1973 г. [102]. Приведенные факты подтверждают 
точку зрения, сформулированную в п. 3.3, о преобладании биохи
мической и динамической (циркуляционной) обусловленности этих 
явлений, поскольку эволюция плотностной стратификации вод 
к началу 1973 г. не могла способствовать их возникновению.

Интересно, что центральный район северо-западной части 
(кв. 177—51) отличается от предыдущего полным отсутствием ка
ких-либо тенденций в рассматриваемом интервале времени (см. 
табл. 3.6, рис. 3.20 и 3.21).

Среди других тенденций следует отметить преобладающее по
нижение температуры поверхностного слоя глубоководных райо-

I нов, особенно резкое с 1966 по 1973 г. (см. рис. 3.20 а). Одновре-
| менно наблюдалось слабое осолонение поверхностных вод.
I Однако наиболее четко в 1957— 1973 гг. проявляется повыше- 
! ние температуры и солености на горизонте 200 м в западной и

средней частях глубоководной акватории (см. табл. 3.6, рис. 3.20 в 
и 3.21 в). Оно наиболее вероятно связано с подъемом характерных 
слоев термохалинной структуры вод Черного моря к поверхности. 
Оценки такого подъема за 1957— 1973 гг., выполненные с учетом 
средних многолетних вертикальных градиентов как температуры, 
так и солености в слоях, прилегающих к горизонту 200 м, дали 
весьма близкие значения в обоих вариантах (30—50 м). Сущест
вование подъема слоев подтверждается анализом многолетних ря
дов глубин залегания минимума температуры (оси ХПС)
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в кв. 177—31 и 177—44. В течение 1957— 1973 гг. эти глубины 
уменьшились на 20—25 м [23], что близко к предыдущим оценкам.

На возможность существования такого подъема термохалинных 
слоев указывалось не раз [23, 27, 62]. Его главной причиной пред
полагается уменьшение речного стока в Черном море. В работе
[27] с помощью косвенных оценок выявлена тенденция увеличе
ния притока мраморноморских вод в Черное море именно вследст
вие уменьшения речного стока, вызвавшего понижение среднего 
уровня. В работе [62] показано, что увеличение притока вод из 
Атлантического океана вообще характерно для внутренних морей 
Южной Европы в последние десятилетия. Эти результаты под
тверждаются также полученными нами данными об осолонении 
поверхностных вод Черного моря (см. табл. 3.6).

Исследование показывает, что связи между межгодовой измен
чивостью характеристик термохалинной структуры вод Черного 
моря и внешними факторами весьма сложны и неоднозначны. Это 
подчеркивается отсутствием статистически значимых линейных 
парных корреляционных зависимостей. Даже в случае корреляции 
речного стока северо-западной части Черного моря с соленостью 
его поверхностного слоя соответствующие коэффициенты оказа
лись ниже уровня нулевой корреляции 95 %-ной вероятности 
(0,42), несмотря на совпадение отдельных экстремумов в исход
ных рядах. Как показано в [23], линейные статистические связи 
существуют лишь для пары речной сток—средний уровень моря.

В заключение еще раз подчеркнем, что исследование межгодо
вой изменчивости применительно к Черному морю находится в са
мой начальной стадии, поэтому представленные результаты авторы 
монографии считают в целом дискуссионными, требующими даль
нейшего уточнения и развития. Необходимость расширения иссле
дований в этом направлении определяется также потребностями 
перспективного планирования эффективной и рациональной хозяй
ственной деятельности не только непосредственно в Черном море, 
но и в бассейне впадающих в него рек.

Г л а в а  4 

С и н о п т и ч е с к а я  и з м е н ч и в о с т ь

В 1956 г. по инициативе В. Б. Штокмана были начаты поли
гонные эксперименты сначала на Черном море, а затем в откры
том океане (ПОЛИГОН-70, МОДЕ, ПОЛИМОДЕ), направленные 
на исследование изменчивости океанологических полей в широком 
диапазоне пространственно-временных масштабов. Результаты 
экспериментов показали, что, как и в атмосфере, погода в океане 
в основном определяется среднемасштабными вихревыми образо
ваниями, т. е. океаническими циклонами и антициклонами. Эти
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вихри и связанная с ними изменчивость гидрологических полей 
океана (за счет качественного соответствия аналогичным атмо
сферным процессам) получили название синоптических вихревых 
образований [79, 80]. Заметим, однако, что океанические вихри 
имеют значительно меньшие горизонтальные размеры (примерно 
10°— 102 км в океане, 102— 103 км в атмосфере) и скорости переме
щения (примерно 10° и Ю1 км/сут), что существенным образом 
изменяет их характерные временные масштабы (эйлеров времен
ной масштаб — до 102 сут, лагранжев временной масштаб — до 
года и более). Кроме того, океанические вихри существенно от
личаются от атмосферных по своим термодинамическим характе
ристикам. Поэтому, на наш взгляд, более удачным следовало бы 
считать термин «среднемасштабные вихревые образования», кото
рый прежде всего отражает промежуточные размеры вихрей, время 
их существования и прохождения через фиксированную точку по 
отношению к крупномасштабным и мелкомасштабным океаниче
ским образованиям. Введение этого термина позволит отличить 
изменчивость структуры и динамики вод в верхнем деятельном 
слое океана, связанную с океаническими вихрями от изменчивости, 
вызываемой непосредственным воздействием атмосферы синопти
ческих пространственно-временных масштабов. Как показано 
в [58], такая изменчивость не менее (если не более) интенсивна 
в деятельном слое, чем вихревая. Тем не менее, сохраняя преем
ственность, авторы оставляют этот дискуссионный вопрос откры
тым и используют общепринятый термин «синоптические вихревые 
образования» (СВО).

К настоящему времени по многим районам Мирового океана 
накоплен большой фактический материал, значительная часть ко
торого содержит информацию о генезисе СВО, что дает возмож
ность классифицировать их как по генетическим, так и по регио
нальным признакам. Поскольку обзорные и обобщающие публи
кации последних лет в основном посвящались анализу исследова
ний на отдельных полигонах в открытом океане [65, 80, 160], 
вопрос о проведении подробной классификации оказался вне поля 
зрения океанологов. Ниже предлагается один из возможных ва
риантов решения этого вопроса, основные положения которого 
докладывались на Втором съезде океанологов [82], а также на 
157-м заседании Семинара по геофизической гидродинамике при 
комиссии АН СССР по проблемам Мирового океана. Следует от
метить, что в настоящей главе основное внимание будет уделено 
анализу процессов гидродинамической неустойчивости океаниче
ских течений, приводящих к появлению СВО различных типов, 
пространственно-временным параметрам СВО различных типов, 
энергетике СВО и их роли в крупномасштабной динамике океана. 
Вопросы географического распространения СВО в Мировом океане 
рассмотрены в [24,61].



4.1. Регионально-генетическая классификация синоптических 
вихревых образований

Основной критерий предлагаемой классификации синоптиче
ских вихревых образований — механизм (процесс) их формирова
ния, который определяет и главные особенности структуры и ха
рактер пространственно-временной эволюции СВО и в значитель
ной степени пространственную локализацию СВО. В этом 
заключается генетический аспект классификации. Конкретные про
явления каждого механизма формирования СВО испытывают 
вариации, связанные с пространственной изменчивостью внешних 
условий, определяющих действие этого механизма, что ведет к ва
риациям количественных характеристик данного типа СВО, не из
меняя основных черт его природы. Это составляет региональный 
аспект классификации, не менее важный чем генетический, по
скольку каждый механизм формирования регионален в силу про
странственной локализации определяющих его внешних условий.

Большинство исследователей считает, что один из основных 
механизмов образования СВО в океане—-гидродинамическая не
устойчивость среднего состояния океана [61, 80, 98]. На это ука
зывают и численные эксперименты в рамках вихреразрешающих 
моделей динамики океана [61]. Эта неустойчивость при опреде
ленных благоприятных условиях достигает стадии образования 
замкнутых вихревых циркуляций вод средних масштабов, сущест
венно нестационарных во времени и пространстве. Можно выде
лить несколько наиболее характерных и благоприятных для раз
вития неустойчивости факторов: повышенную горизонтальную и 
вертикальную неоднородность плотности вод, повышенную гори
зонтальную и вертикальную неоднородность скоростей течений, 
рельеф дна и близость берегов, среднемасштабные гидро- и термо
динамические воздействия атмосферы и некоторые другие фак
торы. Анализ результатов исследований показывает, что во мно
гих случаях СВО формируются в результате действия одновре
менно нескольких названных факторов. Однако в большинстве 
случаев удается все же выделить доминирующий фактор, что по
зволяет разделять СВО по генетическому принципу. А поскольку 
каждый из перечисленных выше факторов действует в определен
ных географических условиях, то реализуется и региональный 
принцип классификации.

В теории гидродинамической устойчивости известны два основ
ных класса неустойчивости [14, 49, 50, 76]: конвективная неустой
чивость, связанная с процессами термодинамического взаимодей
ствия с окружающей средой (атмосферой, дном океана), проявля
ющаяся при нарушении гидростатического равновесия в поле силы 
тяжести; динамическая неустойчивость, проявляющаяся при нару
шении баланса завихренности, который в зонально ориентирован
ных течениях на вращающейся Земле зависит от меридиональных 
градиентов параметра Кориолиса, средней скорости течения и 
плотности воды, топографии дна, горизонтальных и вертикальных
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сдвигов скорости и плотности [61]. Модели динамической неустой
чивости с учетом всех перечисленных выше факторов [3, 61, 137, 
149, 150] допускают существование четырех видов неустойчивости

1. Баротропная неустой
чивость
wL(Kt)=max при K^R'l

( '

Wi ^  

Ж
z R-J К

2. Бароклинная неустой
чивость
ш-JK ^m ax при Hz<R'i

)  Рг

7 W
z, R'l К

3. Топографическая неус
тойчивость 
wi(K3)=max при K3>R~l

{ Рз

1 А

z Ri К

4. Фрикционная неустой
чивость
Wi(K4}=max при K ^R 'l

^  *

z R ? К

5. Смешанная баротропно- 
барокяинная неустой
чивость
u>l(Ks)=max при Ks~R ’i

/ /  I V .
z Pi К

Рис. 4.1. Виды гидродинамической неустойчивости океани
ческих и морских течений и соответствующие их характер
ные вертикальные распределения возмущений давления Р  

и дисперсионные кривые со (К).

(рис. 4.1): 1) баротропной неустойчивости с доминирующей дли

ной В О Л Н Ы , соответствующей волновому числу К т а х >  R d1, и раз
витием волновых возмущений во всей толще вод (здесь R a  =  H N / f —  
внутренний радиус деформации Россби первой вертикальной моды,, 
Н  — глубина места, f  — параметр Кориолиса, N  — средняя частота 
Вяйсяля—Брента); 2) бароклинной неустойчивости с доминирую

щей длиной волны, соответствующей Kmax<R71 и развитием вол-
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новых возмущений, имеющих вертикальную структуру, соответ
ствующую первой вертикальной моде; 3) топографической не
устойчивости с доминирующей длиной волны, соответствующей

K m a x > R d l и развитием волновых возмущений только в придон
ных слоях; 4) сдвиговой или фрикционной неустойчивости с доми

нирующей длиной волны, соответствующей /Стах»ЯJ 1 и разви
тием волновых возмущений только в слоях с максимальными 
скоростями движения, приуроченных, как правило, к поверхности 
океана. Возможно существование неустойчивости смешанного вида 
[3, 143] с доминирующей длиной волны, соответствующей

-Kmax~Rdl и развитием волновых возмущений первой вертикаль
ной моды с эффективной глубиной, равной удвоенной глубине

места. Однако наиболее часто при Km*Y~ R 7 l в моделях отме
чаются устойчивые волны Россби. Таким образом, теоретически 
.возможно существование конвективной неустойчивости и четырех 
видов динамической неустойчивости, причем при преобладании 
того или иного из них можно ожидать, появления вихревых обра
зований, имеющих определенную пространственную структуру.

Исходя из этого, все многообразие СВО, наблюдаемых в Миро
вом океане, можно разделить на следующие типы

1. Фронтальные синоптические вихревые образования (ФСВО),
■формирующиеся вследствии неустойчивости баротропного и сме
шанного типов. ФСВО — наиболее широко распространенный тип 
СВО, обладающий наибольшими запасами механической (кинети
ческой и доступной потенциальной) энергии. ФСВО разделяются 
на подтипы в соответствии с типами фронтов, на которых они 
образуются: СВО струйных течений (ринги) — наиболее интенсив
ные вихри даже среди ФСВО; СВО основных океанических фрон
тов; СВО фронтов апвеллинга; СВО фронтов термохалинных 
интрузий, формирующихся вблизи проливов, соединяющих среди
земные моря между собой или с океаном; СВО синоптических 
фронтов, возникающие на фронтах, образовавшихся в верхнем, 
деятельном слое океана. • ■

2. Топогенные синоптические вихревые образования (ТСВО).
Само название данного типа говорит о рельефе дна как основном 
вихреобразующем факторе. Здесь выделяются два подтипа: топо
генные СВО открытого океана и СВО материкового шельфа, 
склона. I

3. Синоптические вихревые образования, вызванные прямым ! 
атмосферным воздействием. Здесь следует отметить, что, как пра- j 
вило, прямые атмосферные воздействия имеют значительно боль
шие пространственно-временные масштабы, что резко уменьшает 
их значение как вихреобразующего фактора. Тем не менее ̂ можно 
выделить по крайней мере два вида атмосферных воздействий, 
способных генерировать СВО в океане: воздействия тропических

1 В данном разделе приводится краткая характеристика типов СВО; более 
подробно см. в [24].
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циклонов и интенсивных локальных охлаждений океана. В первом 
случае СВО возникают в основном за счет быстрой деформации 
(подъема) вод непосредственно под тропическим циклоном при 
его медленном перемещении (или стационировании) в определен
ном районе. Во втором случае главным механизмом является мощ
ная конвекция, проникающая на сотни и даже тысячи метров 
в глубь. В обеих ситуациях создаются запасы доступной потен
циальной энергии, достаточные для формирования локальных вих
ревых циркуляций вод-

4. Фрикционные синоптические вихревые образования, форми
рующиеся за счет сдвиговой динамической неустойчивости. Основ
ной источник вихревой энергии здесь — горизонтальный сдвиг ско
рости среднего течения аналогично классическому механизму фор
мирования турбулентности в сдвиговых течениях.

5. Синоптические волно-вихревые образования открытого 
океана. Большинство исследователей сходится во мнении, что основ
ным механизмом формирования СВО открытого океана служит 
бароклинная неустойчивость средних крупномасштабных течений 
[61]. Однако квазиволновой характер вихревых полей таких СВО 
(регулярное чередование в пространстве вихрей различных знаков, 
устойчивое западное направление перемещения и т. д.) говорит 
о сходстве СВО этого типа с планетарными волнами Россби. В то 
же время в динамике некоторых наблюдаемых синоптических 
вихрей открытого океана есть немало черт, не согласующихся 
с известными представлениями о линейных волнах Россби [65, 
160]: значительная нелинейность динамики, неоднородность пере
мещения во времени и пространстве и др. По-видимому, СВО дан
ного типа в отдельные моменты и в различных районах открытого 
океана могут образовываться за счет бароклинной неустойчивости, 
а также за счет линейной суперпозиции планетарных волн. В со
ответствии с этим СВО открытого океана можно подразделить 
на подтипы: плотноупакованных вихрей; волно-вихревых образо
ваний экваториальной зоны (выделение этого подтипа вихрей 
связано с особым режимом воЛн Россби в экваториальной зоне, 
где вертикальная составляющая силы Кориолиса меняет знак [74, 
75]) и уединенных СВО открытого океана.

Карта географического распространения выделенных типов 
СВО в Мировом океане (рис. 4.2) составлена на основании обоб
щения опубликованных результатов исследований синоптических 
вихревых образований в Мировом океане.‘ На карте видно, что 
СВО обнаружены в большинстве районов Мирового океана и во 
многих внутренних морях [61]. Однако, в отличие от океана, вих
ревые образования в морях изучены крайне слабо. Не является 
исключением в этом и Черное море. Имеются отдельные сведения 
о вихреобразовании в его прибрежной зоне [52, 63]. При этом 
авторы перечисленных работ, уделяя в основном внимание стати
стической обработке натурных наблюдений за течениями, рассмат
ривали вихреобразование в зоне между Основным черноморским 
течением и берегом как явление пристеночной турбулентности.
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Теоретическому описанию вихреобразования в прибрежной зоне 
моря посвящена работа [54], в которой предложена модель резо
нансного возбуждения вихрей в окрестностях характерных точек 
вдольберегового потока с последующим их усилением на стадии 
гидродинамической неустойчивости. Однако решение не доведено 
до конца, а ограничено оценками параметров неустойчивости. По
лученные приближенные оценки не сопоставлены с данными на
блюдений.

В литературе имеются сведения, позволяющие предположить 
существование вихрей в зоне свала глубин северо-западной части 
моря [31]. Возможность существования сложной вихревой струк
туры поля течений в юго-восточной части моря по данным дина
мической обработки гидрологических съемок показана в [15].

Процесс вихреобразования в зоне Основного черноморского 
течения до сих пор не рассмотрен, хотя еще в 1964 г. В. И. Зац 
на основании обобщения съемок течений с использованием ЭМИТа 
указывал, что стрежень основного черноморского потока испыты
вает волнообразные колебания в горизонтальной плоскости, при
ближаясь или удаляясь от берега, и что при определенных условиях 
в его зоне могут образовываться вихри с горизонтальными разме
рами до 30 км. Одной из возможных причин образования этих вих
рей, по мнению Заца, могла быть неустойчивость основного потока 
по отношению к наложенным на него возмущениям, т. е. механизм 
гидродинамической неустойчивости среднего состояния. Представ
ляется интересной проверка этой гипотезы образования синопти
ческих вихрей по результатам подробного анализа синхронных 
гидрологических съемок и длительных наблюдений за течениями, 
а также на основе теоретических моделей гидродинамической не
устойчивости течений в Черном море.

4.2. Данные наблюдений синоптической изменчивости
4.2.1. Основное черноморское течение, его меандрирование и 

вихреобразование. Обобщение всех имеющихся наблюдений за те
чениями в зоне Основного черноморского течения, а также обра
ботка динамическим методом многолетнего гидрологического 
массива данных (см. главу 3) подтвердили существующее пред
ставление о том, что это течение, распространяясь вдоль побе
режья, охватывает циклоническим кольцом все море [107]. При 
этом было получено, что циклонический характер циркуляции на
блюдается на протяжении всего года (см. главу 3), а основная 
особенность сезонной перестройки поля течений — ослабление 
циркуляции в переходные сезоны и в меньшей степени летом по 
сравнению с зимой. По многоразовым съемкам течений при по
мощи ЭМИТа на фиксированных разрезах, нормальных к берего
вой линии, установлено, что Основное черноморское течение имеет 
вид узкой струи, ширина которой 40—80 км. Максимальные ско
рости в струе (стрежень потока) могут достигать 1,00— 1,50 м/с.
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Осреднение данных наблюдений за течениями Крымского и Кав
казского побережий в разные годы позволило получить средний 
горизонтальный профиль основного потока (рис. 4.3). Как видно, 
стрежень потока находится в среднем на расстоянии 20—25 км 
-от берега. Средние скорости в стрежне потока 0,50 м/с. Такой го

ризонтальный профиль, оче
видно, характерен и для рай
она Анатолийского побережья. 
В районе болгарского побе
режья и в северо-западной 
чаСти Черного моря, где шири
на шельфовой мелководной 
зоны большая и основной чер
номорский поток проходит на 
значительном расстоянии от 
берега, струя черноморского 
течения имеет более симмет
ричный профиль, а скорости 
в стрежне потока меньше.

Полученный средний про
филь скорости (см. рис. 4.3) 
может быть аппроксимирован 
зависимостью вида

U (у) =  AUо (1 — у') sin я#',

(4.1)

Рис. 4.3. Средний горизонтальный 
профиль скорости Основного черно

морского течения.

С о п о с т а в л е н и е  м о д е л ь н о г о  п р о ф и л я  (4 .1 ) 
с  э к с п е р и м е н т а л ь н о  н а б л ю д е н н ы м и  т о ч 
к а м и :  1 —  р а й о н  Ю ж н о г о  б е р е г а  К р ы м а ,
2 —  р а й о н  Т у а п с е ,  3 —  р а й о н  С у х у м и , 4 — 
с р е д н я я  э п ю р а  с к о р о с т и  п о  д а н н ы м  н а б л ю 
д е н и й , 5  —  м о д е л ь н ы й  п р о ф и л ь  с к о р о с т и .

где А — безразмерный коэффициент; £/0=0,50 м/с — максималь
ная скорость потока; у' =  у/Ь — безразмерная поперечная коорди
ната; L =  50 км — ширина потока.

Здесь при аппроксимации исключена прибрежная зона (при
мерно 5 км), для которой, как показано в [63], характерен лога
рифмический закон увеличения скорости при удалении от берега.

С глубиной скорости в зоне Основного Черноморского течения 
в верхнем 100-метровом слое уменьшаются слабо, максимальные 
вертикальные градиенты скорости приурочены к слою 100—200 м, 
ниже которого также отмечается медленное уменьшение скорости 
с глубиной. В отдельные моменты максимум скорости в потоке 
отмечается не на поверхности, а в приповерхностных горизонтах 
10—25 м. Такое распределение скорости по глубине наиболее ве
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роятно в теплую половину года, когда происходит, во-первых, 
формирование сезонного термоклина (см. главу 3), а во-вторых, 
существенная перестройка поля ветра над акваторией Черного 
моря [96]. В этих условиях суперпозиция в верхнем квазиодно
родном слое дрейфовой и градиентной (геострофической) компо
нент скорости, имеющих разные знаки, может приводить к умень
шению здесь ее суммарного значения. Сопоставление данных 
инструментальных наблюдений за течениями с данными синхрон
ных гидрологических съемок показало, что Основное черноморское 
течение на глубинах приурочено к области повышенных горизон
тальных градиентов гидрологических характеристик и может рас
сматриваться как пограничное струйное течение, отделяющее опрес
ненные воды прибрежных районов от относительно соленых вод 
глубоководной зоны Черного моря. Оказалось, что положение 
этого течения можно идентифицировать по гидрологическим при
знакам, в частности выделять стрежень потока на горизонте 100 м 
по изогалине 20 %0. На рис. 4.4 а видны волнообразные колебания 
стрежня. Выделяются четыре района с наиболее сильным меандри- 
рованйем течения: район Болгарского и Кавказского побережий, 
район свала глубин северо-западной части моря и район у мыса 
Синоп. Характерно, что названные районы наиболее изменчивы 
и в среднемноголетнем сезонном аспекте (см. п. 3.3.2).

Сказанное подтверждает анализ пространственного распреде
ления средних квадратических отклонений температуры аг и со
лености а5, полученных по данным обработки многолетнего мас
сива гидрологических наблюдений. Схема распределения а т 
(рис. 4.4 б) для поверхностного 75-метрового слоя отражает из
менчивость температуры в слое с наиболее характерными струк
турными элементами температурного поля, а именно сезонным 
термоклином и холодным промежуточным слоем (см. главу 3). 
Схема на рис. 4.4 в отражает изменчивость солености в слое 100— 
200 м с наиболее характерным структурным элементом поля соле
ности, а именно постоянным галоклином, образование которого 
тесно связано с динамикой вод (см. главу 3). Схемы даны для 
конкретного месяца года (августа), что исключает из рассмотре
ния вклад среднемноголетнего годового хода в общую дисперсию 
полей температуры и солености. На обеих схемах обращает на 
себя внимание наличие областей с минимальными значениями о т 
и as, приуроченными к центральным районам моря, и наличие об
ластей с максимальными значениями б> и as , приуроченными 
к прибрежным районам и району распространения Основного чер
номорского течения. Исключение представляет район юго-восточ
ной части моря, где отмечаются минимальные значения о т и as, 
очевидно, связанные с наличием в этом районе моря квазистацио- 
нарного вихря (см. главу 3).

Сопоставление общей дисперсии температуры и солености без 
вклада среднего многолетнего годового цикла с дисперсией межго
довых колебаний (см. табл. 3.6) показывает, что общая дисперсия 
в большинстве районов в 2—3 раза и более превышает последнюю.

125



Рис. 4.4. Поло
жение стрежня 
Основного чер
номорского те
чения на гори
зонте 100 м по 
данным син
хронных съемок
(а), распреде
ление средне
квадратических 
отклонений тем
пературы <7 т
(б) и солености 
Os (б) для ав

густа,



Это позволяет предположить, что основной вклад в изменчивость 
полей температуры и солености вносит синоптическая изменчи
вость, в основном связанная с процессами вихреобразования, 
которые в свою очередь приурочены к зоне распространения 
Основного черноморского течения и прибрежным районам моря.

Действительно, как показывают отдельные синхронные съемки, 
при определенных условиях меандры Основного черноморского 
течения могут трансформироваться в отдельные вихревые образо-

Рис. 4.5. Распределение солености на горизонте 100 м по данным 
синхронной съемки в северо-восточной части Черного моря в ав

густе 1951 г.

вания, которые выделяются по термохалинным характеристикам. 
Для примера рассмотрим особенности распределения солености 
по данным синхронной гидрологической съемки, выполненной 
в августе 1951 г. Начиная с поверхностных горизонтов до гори
зонта 200 м, в поле солености четко выделяется зона повышенных 
горизонтальных градиентов, которая соответствует Основному 
черноморскому течению. Полоса сгущения изогалин образует ряд 
изгибов, возникающих в результате меандрирования основной 
струи. Наиболее интенсивное меандрирование отмечается в районе 
между Кавказским побережьем и Южным берегом Крыма. Здесь 
в поле солености прослеживаются два сильно развитых меандра, 
один из которых образует изолированную область пониженных 
значений солености. Отмеченные особенности распределения со
лености наиболее отчетливо выражены в слое главного пикно
клина. На рис. 4.5 показано поле солености на горизонте 100 м. 
Принимая изогалину 20%0 соответствующей стрежню основного
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потока на горизонте 100 м, можно более точно проследить харак* 
тер меандрирования и определить параметры меандров. На ри
сунке видно, что в исследуемом районе меандры имеют длину 
порядка 100 км, а меандр в юго-восточной части этого района

Рис. 4.6. Поле солености на горизонте 100 м по 
данным синхронной съемки в юго-восточной части 

Черного моря (ноябрь—декабрь 1977 г.).

находится в стадии отрыва от основного потока и представляет 
собой сформировавшийся антициклонический вихрь. Вихрь имеет 
эллипсовидную форму с большой осью, вытянутой в меридиональ
ном направлении. Его характерные размеры по широте — 30— 
35 км, а по меридиану — 55—60 км. В ядре вихря соленость на 
0,7—0,8 %0 меньше солености окружающих вод.

Другой пример. В юго-восточной части моря выделяются два 
циклонических вихря, оторвавшихся от основного черноморского 
течения (рис. 4.6). Вихри характеризуются повышенной соле
ностью, которая в их центрах отличается от солености окружающих 
вод на 0,5—0,9%о. Вихри имеют почти правильную круговую 
форму со средними радиусами для первого вихря 28 км, для вто
рого 30 км.

128



Антициклонический вихрь размерами 100 км обнаружен по 
данным-синхронной съемки СКОИЧ в феврале 1976 г. в районе 
болгарского побережья [29]. В области вихря наблюдались пони
женные значения солености. По гидрологическим признакам этот 
вихрь прослеживается до горизонта 200 м. Авторы работы [29] 
считают, что антициклонический вихрь образовался вследствие 
меандрирования Основного черноморского течения.

У Анатолийского побережья no данным синхронной съемки 
в июле 1976 г. четко прослеживались два меандра (рис. 4.7), один

Рис. 4.7. Поле солености на горизонте 100 м 
в районе Анатолийского побережья по данным ' 

синхронной съемки СКОИЧ (июль 1976 г.).

из которых находился в стадии отрыва от основного потока и 
фактически представлял собой антициклонический вихрь, соленость 
в котором на 0,7— 1,0 %о меньше солености окружающих вод. 
Антициклонический вихрь имеет эллипсовидную форму, с разме
рами ио большой оси 90 км, по малой 50 км. Во время этой же 
съемки в юго-западной части моря между Основным черноморским 
течением и берегом наблюдалась область повышенных значений 
солености с поперечными размерами ~50 км, которой на динами
ческих картах соответствует циклонический круговорот. Анти
циклонический вихрь у Анатолийского побережья— существенно 
нестационарное вихревое образование, на это указывает сопостав
ление поля солености по данным июльской съемки (см. рис. 4.7) 
с данными зимней съемки СКОИЧ, в соответствии с которыми 
в районе Анатолийского побережья зимой 1976 г. не наблюдалось 
интенсивного меандрирования Основного черноморского течения
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и образования изолированных областей повышенных и понижен
ных значений солености.

4.2.2. Вихри прибрежной зоны. Циклонические круговороты 
размерами примерно 30 км отмечались в прибрежной зоне по дан
ным аэрофотосъемки течений. Для примера на рис. 4.8 приведена

Рис. 4.8. Схема течений, охватывающая часть цикло
нического вихря у Кавказского побережья по данным 

аэрофотосъемки течений (октябрь, 1961 г.).

схема течений, охватывающая часть вихря. Интересно отметить, 
что вихреобразное движение хорошо согласуется с распределением 
поверхностно активных пленок [63]. Выделяются циклонические 
круговороты указанных пространственно-временных масштабов и 
по данным съемок ЭМИТ [52]. Отметим, что вихри в прибрежной 
зоне, в отличие от вихрей Основного черноморскрго течения, про
слеживаются только по данным о течениях и не выделяются по 
гидрологическим признакам. Эти вихри могут быть отнесены 
к фрикционным вихревым образованиям.



4.3. Гидрологическая структура синоптических вихрей 
Основного черноморского течения

Многочисленные примеры свидетельствуют о том, что процесс 
образования синоптических вихрей в Черном море в основном 
связан с меандрированием Основного черноморского течения, ко
торое может быть рассмотрено как проявление фронтальной не
устойчивости, типа неустойчивости Гольфстрима к востоку от мыса 
Гаттерас и других пограничных течений. Отсюда следует, что 
синоптические вихри в зоне Основного черноморского течения 
должны обладать свойствами, аналогичными рингам.Гольфстрима.

Известно [80], что одно из основных свойств рингов — несим
метричность образования по отношению к стрежню потока: по 
одну сторону от течения образуются только антициклонические, 
а по другую — только циклонические вихри. Еще одно важное 
свойство рингов заключается в том, что воды внутри этих вихрей 
имеют иное по сравнению с окружающими их водами происхожде
ние. Поэтому по гидрологическим съемкам они могут быть выде
лены по отличию температуры и солености их внутренних частей 
и окружающих вод. Кроме того, в вертикальной гидрологической 
структуре рингов отмечается существенное увеличение или умень
шение (в зависимости от знака завихренности) промежуточных 
слоев по сравнению с окружающими водами, например мощной 
по вертикали прослойки «восемнадцатиградусной» воды в анти- 
циклонических рингах Гольфстрима (см. [61]).

В Черном море обнаруженные антициклонические вихри (на
пример, вихрь у Анатолийского побережья летом 1976 г.) образо
вались с левой стороны от Основного черноморского потока, 
а циклонические вихри (например, вихри в юго-восточной части 
моря, ноябрь 1977 г.) — с правой стороны от основного потока, 
если смотреть вниз по потоку. Кроме того, антициклонические 
вихри образованы из менее соленых вод прибрежной зоны, а вихри 
циклонической завихренности •— из более соленых вод глубоко
водных районов моря. Следовательно, налицо аналогия с океани
ческими фронтальными вихрями — рингами. Это подтверждается 
и особенностями вертикальной гидрологической структуры. 
В главе 3 показано, что характерная черта распределения холод
ного промежуточного слоя по акватории Черного моря — умень
шение его толщины в глубоководных районах и увеличение тол
щины холодного промежуточного слоя в прибрежных районах, 
особенно с преобладанием антициклонической завихренности тече
ний. Следовательно, в антициклонических вихрях, образовавшихся 
из прибрежных вод, должно наблюдаться увеличение толщины 
холодного промежуточного слоя, а в циклонических — ее умень
шение. На рис. 4.9 показаны вертикальные разрезы температуры 
для антициклонического ринга (рис. 4.9 а) и циклонического ринга 
(рис. 4.9 6), на которых наблюдается соответственно увеличение 
и уменьшение толщины холодного промежуточного слоя по сравне
нию с его толщиной в окружающих вихри водах. Кроме того, 
отмеченные особенности распространения холодных промежуточных
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вод в наблюдаемых вихревых образованиях свидетельствуют 
об интенсивности вертикальных движений в зонах распростране
ния вихрей. Возможность существования таких движений в юго- 
восточной части моря впервые отмечена в [51].

Таким образом, на основании соответствия особенностей вих
рей, обнаруженных в Черном море, основным свойствам рингов 
Гольфстрима, можно заключить, что образование вихрей указан
ных пространственных масштабов (порядка 60—90 км) происходит

Рис. 4.9. Вертикальные разрезы температуры через антициклонический (а) 
и циклонический (б) вихри.

Ш т р и х о в к о й  в ы д е л е н  х о л о д н ы й  п р о м е ж у т о ч н ы й  с л о й  в  п р е д е л а х  и з о т е р м  8  °С . П о л о ж е 
н и е  р а з р е з о в  с м . н а  р и с . 4 .6  и 4 .7 .

вследствие фронтальной неустойчивости Основного черноморского 
течения, имеющего струйный характер.

Во многих работах, посвященных исследованию рингов Гольф
стрима и других пограничных течений, показано, что поле течений 
в вихрях находится в квазигеострофическом балансе [61]. Для 
проверки этого положения по отношению к вихрям Основного 
черноморского течения, были проведены расчеты динамической то
пографии по данным указанных выше синхронных съемок относи
тельно поверхности 10,00 МПа (1000 дбар), а затем динамические 
карты сопоставлены с инструментальными наблюдениями за тече
ниями, выполненными в то же время, в том же районе. Из рис. 4.10 
видно, что ^антициклонический вихрь, выделенный ранее по рас
пределению солености и температуры, очень хорошо прослежи
вается в поле геострофических течений, причем наиболее отчетливо 
он выражен на поверхности 0,50 и 1,00 МПа; на поверхности моря 
вихрь прослеживается несколько менее четко (занимает меньшую 
площадь), очевидно, из-за искажающего влияния интенсивного
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сезонного термоклина, формирование которого в зоне Основного 
черноморского течения приводит здесь к уменьшению контрастов 
динамических высот на поверхности моря и ослаблению геостро- 
фической циркуляции вод. Площадь, занятая вихрем, и конт-

1 1 I
525 0/10 Ша

I .1  < 
^  v 0,5/10 МПа

" ---^  250 250

1/10 МПа 
^ J , 0 50

2/10 МПа 

50

\ (

507° 75 
I ! I

3/10 МПа

у /  V  75

’  V ? /
75 75 so

< I !

5/10 МПа

/ )  I ’50 75 1 
75

! .. 1 1
Рис. 4.10. Схемы относительной динамической топографии различных поверхно
стей в районе антициклонического вихря у Анатолийского побережья летом

1976 г.

1 — средние вектора течений, измеренных на АБС в зоне вихря.

расты динамических высот на поверхностях 2,00, 3,00 и 5,00 МПа 
значительно меньше, чем на 0, 0,50 и 1,00 МПа (на поверхностях
3,00 и 5,00 МПа на рис. 4.10 существуют всего по одной замкнутой 
динамической горизонтали). Все это свидетельствует о том, что 
по вертикали антициклонический вихрь имеет конусоподобную 
форму.

Оценки геострофических скоростей были проведены для разре
зов вдоль большой и малой осей вихря. Они показали, что ско
рости на периферии для малой оси достигали на поверхности 
0,60 м/с, а на горизонте 50 м даже 0,65 м/с, средневзвешенная

133



скорость на этом разрезе для верхнего 200-метрового слоя — 
0,50 м/с, а для большой оси вихря она меньше — 0,20 м/с. Сопо
ставление скоростей геострофических течений с параметрами 
течений, осредненных за весь срок наблюдений на АБС в зоне 
вихря, показало их хорошее соответствие как Но модулю, так и по 
направлению вектора скорости на горизонтах 25, 50, 75 и 100 м 
(см. рис. 4.10). Это свидетельствует о квазигеострофичности поля 
течений в антициклоническом вихре. Динамические расчеты для 
меандра, расположенного несколько восточнее антициклониче- 
ского вихря (см. рис. 4.7) показали, что это вихревое возмущение 
наиболее четко выражено на поверхностях 3,00 и 5,00 МПа и плохо 
прослеживается на горизонтах выше постоянного галоклина (на 
горизонтах 0 и 0,50 МПа). Это позволяет предположить, что дан
ное вихревое возмущение приурочено к придонным горизонтам и 
связано своим происхождением с особенностями топографии дна, 
которые в районе Анатолийского побережья характеризуются" на
личием сильного свала глубин.-

Аналогичные динамические расчеты были проведены и по дан
ным съемки в юго-восточной части моря. Они показали наличие 
циклонического вихря на поверхности и в толще вод до поверх
ности 2,00 МПа, однако интенсивность геострофической циркуля
ции значительно ослаблена по сравнению с антициклоническим 
вихрем у Анатолийского побережья. Максимальные скорости гео
строфических течений на периферии вихрей 0,23 м/с.

Представляет интерес сопоставить параметры СВО Основного 
черноморского течения с аналогичными для рингов Гольфстрима 
и других струйных течений, что позволит судить о степени выра
женности процесса вихреобразования в Черном море по сравнению 
с другими районами Мирового океана. В табл. 4.1 приведены 
следующие параметры СВО фронтального типа.

Горизонтальный размер СВО (L), для определения которого 
принят единый критерий — внешняя замкнутая изотерма на задан
ном характерном горизонте наблюдений. В большинстве случаев 
СВО в горизонтальной плоскости имеют неправильную форму, 
которая со значительной долей приближения принимается круго
вой или эллиптической. В первом случае размер СВО, по сутиг 
представляет его диаметр, во втором — вихрь определяется двумя 
размерами: большой и малой осей. В табл. 4.1 для таких СВО 
приведены размеры большой оси. Анализ публикаций показывает, 
что в подавляющем большинстве случаев малая ось в 1,3—1,8 раза 
меньше.

Вертикальный размер СВО (Н) — гораздо менее определенный 
параметр, поскольку во многих случаях вихри по-разному прояв
ляются в различных слоях океана. В частности, в рингах Гольф
стрима орбитальные Движения вод наиболее интенсивны в верх
нем 200-метровом слое, тогда как по термохалинным признакам 
они нередко становятся заметными лишь ниже 100—200 м [128]. 
Часто решающим препятствием для определения Н становится 
недостаточная вертикальная протяженность океанологических наб
людений. В связи с этим необходимо отметить, что в табл. 4.1
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приведены средние по вертикали размеры СВО, а значения, ука
занные в скобках, представляют собой вертикальную протяжен
ность наблюдений.

Максимальное отклонение Az глубины залегания изотермиче
ских поверхностей от невозмущенного уровня, или климатического 
фона. Приведены абсолютные максимумы Az, т. е. максимальные 
отклонения наиболее деформированных СВО изотермических по
верхностей. Эта характеристика, так же как и горизонтальный 
размер L ,— наиболее часто встречающийся в публикациях пара
метр СВО.

Из кинетических параметров СВО представлен лишь один — 
максимальная скорость орбитального движения вод в вихре U0Рб, 
В каждом конкретном случае скорость течения определялась че
тырьмя различными способами (обозначенными в графе 8 бук
вами): путем расчетов геострофических течений динамическим 
методом (Г); инструментальными наблюдениями (И) в основном 
с помощью GEK, реже АБС; с помощью дистанционного (в основ
ном с ИСЗ) слежения за дрифтерами (Д) и путем расчетов сноса 
судов (С). Наиболее полную пространственную картину дает 
первый способ, наиболее достоверные значения — второй. Иссле
дования показывают, что циркуляция в большинстве типов СВО 
имеет квазигеострофический характер, поэтому динамический ме
тод правильно отражает ее качественные особенности.

Остальные параметры, представленные в табл. 4.1, характери
зуют термическую структуру вод СВО: максимальный горизон
тальный контраст температуры между СВО и окружающим фоном 
АГ, максимальный горизонтальный (радиальный) градиент тем
пературы дТ/дг. Эти параметры практически во всех анализируе
мых случаях определены на одном из горизонтов в верхней части 
главного термоклина.

Кроме этого, приведены максимальные значения тангенса угла 
наклона а изотермических поверхностей к горизонтальной плоско
сти. В скобках даны аналогичные наклоны поверхностей макси
мальных горизонтальных градиентов температуры, т. е. фактически 
наклоны термических фронтов СВО. Сравнение этих величин 
показывает, что фронты СВО наклонены к горизонту заметно 
круче, чем изотермы, и даже круче, чем основные фронты, на 
которых образовались данные СВО [147].

Приведены еще два параметра, характеризующих ширину рин- 
гового фронта /фР и размер ядра ринга 1Я. Оба параметра наилуч
шим образом определяются по распределению геострофических 
скоростей в рингах. В данном случае за фронт ринга (стрежень 
орбитального течения) принималась зона со скоростями не менее 
половины от максимальной скорости в стрежне — соответственно 
зона с меньшими скоростями в центре ринга считалась его ядром.

В табл. 4.1 отсутствуют такие важные кинематические пара
метры СВО, как скорость и направление их перемещения. Это 
связано с чрезвычайным разнообразием значений указанных пара
метров даже у однотипных вихрей в одном и том же районе Миро
вого океана. Так, ринги Гольфстрима, по последним сведениям,



имеют по крайней мере четыре разновидности перемещения с об
щим диапазоном скоростей от 1 до 75 км/сут [159].

Анализ табл. 4.1 показывает, что размеры рингов существенно 
варьируют как в пределах одного района, так и между ними. 
Неодинаковы они и для рингов различной завихренности. Анти- 
циклонические ринги, как правило, в 1,2—1,5 раза крупнее. Это 
хорошо совпадает с отмеченными для вихрей Основного черно
морского течения особенностями. В то же время можно с уверенно
стью говорить, что вихри в зоне Основного черноморского течения 
характеризуются значительно меньшей интенсивностью, которая 
видна буквально по всем приведенным параметрам.

4.4. Энергетические соотношения для синоптических вихрей
и их оценки

Исследование энергетики синоптических вихревых образова
ний, ее эволюции в пространстве и времени представляет собой 
одну из наиболее важных проблем физики вихрей. Развитие этих 
исследований способствует расширению наших знаний об энер
гетических источниках среднемасштабных вихрей, а следовательно, 
о причинах их генерации. Кроме того, оценки различных видов 
энергии вихрей, их соотношения могут дать ответ о стадии развития 
вихревых образований, а в дальнейшем и о времени их жизни без 
привлечения данных длительных наблюдений за гидрологической 
структурой вихрей.

Поскольку в дальнейшем изложении широко использованы 
достаточно специальные термины, трактовка которых в литературе 
не всегда однозначна, остановимся подробно на определении 
основных видов энергии и их соотношениях.

Синоптические вихревые образования представляют собой воз
мущения (определенных пространственно-временных масштабов, 
см. п. 4.1) крупномасштабного климатического фона, поэтому сна
чала целесообразно привести имеющиеся оценки энергетических 
соотношений для этого фона в Мировом океане и в Черном море 
в частности, а затем — для собственно вихрей Черного моря. 
Поскольку для интересующих нас масштабов движений океан мо
жет быть рассмотрен как несжимаемый (см. главу 1), можно 
рассматривать превращения механической и тепловой энергии от
дельно, причем взаимосвязь этих видов энергии в данном случае 
будет проявляться только за счет диссипации кинетической энергии 
во внутреннюю энергию [40]. Считая рассматриваемые движения 
адиабатическими (см. главу 1), можно пренебречь теплопровод
ностью, диффузией и трением и рассмотреть превращения механи
ческой энергии океана, которая равна сумме кинетической энергии 
океана и потенциальной энергии.

Определение общей кинетической энергии крупномасштабного 
климатического фона не вызывает затруднений и представляет 
собой половину интеграла по объему от произведения квадрата
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модуля скорости климатических течений на климатическую норму 
плотности морской воды.

Потенциальная энергия климатического фона как любой меха
нической системы может быть разбита на две части: так. назы
ваемую недоступную потенциальную энергию ПЭ (аналог внеш
ней потенциальной энергии в механике) или просто потенциальную 
энергию и доступную потенциальную энергию (ДПЭ), которая 
представляет собой аналог внутренней потенциальной энергии ме
ханической системы.

ПЭ океана, согласно [40], может быть определена из вариа
ционной задачи об условном минимуме энергии, который в пред
положении адиабатичности достигается в состоянии с устойчивой 
стратификацией плотности, горизонтальными изэнтропическими 
(изопикническими) поверхностями и постоянным давлением на 
каждой из этих поверхностей.

ДПЭ есть превышение потенциальной энергии реального 
океана или моря над этим теоретическим уровнем, связанное 
с существованием горизонтальных градиентов плотности или на
клонов изэнтропических (изопикнических) поверхностей. Согласно 
определению Э. Лоренца (дается по [40]), это та часть потен
циальной энергии,, которая может быть превращена в кинетиче
скую энергию:

ДПЭ = -  ̂ J M z L g2* d x d y d z , (4.2)
V

или
дпэ = у- §pe (z) g z d x d y d z ,  (4.3)

ггде рг (z ) —• отклонение плотности от некоторого среднего значе
ния ро(г) на горизонте 2, которое надо добавить, чтобы из произ
вольного реального состояния океана получить устойчиво страти
фицированное распределение плотности, при котором все изопик- 
нические поверхности горизонтальны; g — ускорение свободного 
падения; V — объем океана; х, у, z — координаты, направленные 
соответственно на восток, север и вертикально вверх. .

В общем случае для океана (в противоположность атмосфере) 
из-за сложности уравнения состояния не удается получить точ
ного аналитического соотношения для ПЭ и ДПЭ. Однако, исполь
зуя данные выше определения и пренебрегая изменениями соле
ности, могут быть определены оценки ПЭ и ДПЭ для Мирового 
океана. Такие расчеты выполнены в [40] для: Атлантического 
океана по климатическим данным о температуре, осредненным 
по 5° квадратам, и на стандартных горизонтах и сопоставлены 
с аналогичными оценками для атмосферы. Из табл. 4.2 видно, что 
плотность внутренней и потенциальной энергии океана значительно, 
превышает аналогичные значения для атмосферы. Это связано 
с большей теплоемкостью и массой океана (см. главу 1). Плот
ности ДПЭ приближенно равны для океана и атмосферы, а плот-
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Таблица 4.2
Значения различных видов энергии (Дж/м3) в атмосфере и океане 

по данным [40]

Среда Внутренняяэнергия Потенциальнаяэнергия ДПЭ КЭ

Атмосфера
Океан

1,6 • 105 
1,2 • 109

Ч* h.
о 

о
 

 ̂сч 5 • 102 
7 • 102

1,2 • 102 
6,0 • КГ1

ность кинетической энергии атмосферы значительно больше, чем 
в океане. Однако, если говорить о плотности кинетической энер
гии не в единице объема (см. табл. 4.2), а в единице массы, ее 
значения для океана и атмосферы будут приблизительно равны. 
Обращает на себя внимание тот факт, что лишь ничтожная доля 
потенциальной энергии может быть доступной для превращения 
в кинетическую энергию (см. табл. 4.1). Этот результат подтвер
ждается оценками [32], сделанными для океана путем введения 
понятия «средний энергетический уровень океана». Однако ДПЭ 
(в терминах Борисенкова — полезная потенциальная энергия) со
ставляет не более 1—2 % от ПЭ, т. е. полученные оценки по край
ней мере на порядок отличаются от оценок [40]. Это противоречие 
объясняется тем, что эта оценка ДПЭ связана с крупномасштаб
ными климатическими процессами, а оценка ДПЭ по [32], оче
видно, дается для синоптических вихревых образований. Действи
тельно, известно [130], что отношение ДПЭ к КЭ равно

ДПЭ/КЭ =  (L/Rdr ,  (4.4)
где Rd — внутренний радиус деформации Россби, равный для 
океана ~ 80 км, а для Черного моря ~ 30 км, a L — горизонталь
ный масштаб движения.

Отсюда для крупномасштабных процессов с X» 2000 км и 
КЭ = 0,6 Дж/м3 имеем ДПЭ»4-102 Дж/м3 для Мирового океана, 
что приблизительно равно значениям табл. 4.2 и для Черного моря 
с £«300 км получаем оценку ДПЭдаЗ-101 Дж/м3. Для средне
масштабных вихревых образований в океане с масштабами L ~ R d 
и КЭякб-Ю1 Дж/м3 [61] по соотношению (4.4) получаем оценку 
ДПЭдаб-Ю1 Дж/м3, а для Черного моря ДПЭ л; 0,5 Дж/м3. Отсюда 
следует важный вывод, что Доступная потенциальная энергия 
Мирового океана в целом и Черного моря в частности форми
руется не синоптическими вихрями, а связана с крупномасштаб
ными особенностями климатического поля плотности [61]. Полу
ченная для Черного моря оценка ДПЭ вихрей в пересчете на 
единицу поверхности дает 5-102 Дж/м2.

Доступная потенциальная энергия, вихрей может быть вычис-̂  
лена по формуле

ДПЭ = 4г $ р' {г) g z d x d y d z ,  (4.5)I/
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где

р' ( г )  =  р (z )  —  {ро ( г )  +  Ре ( z ) } ,

a p(z) —реальное распределение плотности, полученное по гидро
логическим съемкам. Используя уравнение гидростатики, может 
быть получена формула [17]:

где Р  — давление на горизонте z; Ро —  отсчетный уровень; (бр) — 
изостерическая аномалия плотности. Формула (4.6) аналогична 
соотношению, впервые введенному Фофоновым в 1962 г. (цити
руется по [119]).

Наиболее часто ДПЭ -вычисляется по смещению изопикниче- 
скнх поверхностей относительно их среднего положения [65]. Для 
плотности ДПЭ на единицу поверхности океана в слое глубины 
(г — 20) может быть получена формула

где —̂смещение изопикнической поверхности; N ( z) —частота 
Вяйсяля-Брента; г0 — отсчетный уровень.

Пренебрегая изменениями солености и считая, что смещение 
изопикнических поверхностей может описываться £ = T'(dT/dz)-^ 
(что справедливо при преобладании движений первой вертикальной 
моды), где V  — отклонение от некоторого среднего уровня на за
данном горизонте, получаем

где а — коэффициент термического расширения; dToldz — средний 
градиент температуры по вертикали.

Формулы (4.6) и (4.8) были использованы для оценки запаса 
ДПЭ в отдельных вихревых образованиях и для площадного рас
пределения ДПЭ по акватории Черного моря.

Кинетическая энергия синоптических вихрей вычислялась по 
формуле

личество слоев по вертикали; AZj — толщина слоя в безразмерных 
единицах; Am* — масса «кольца» вихря единичной толщины; 
Ri и Ri- 1 — внешний и внутренний радиусы кольца вихря; и,- — 
средняя угловая скорость вращения кольца вихря.

(4.6)

Z

ДПЭ^-i-poS^2 (z) dz (4.7)

Z
(4.8)

где i —  количество «колец» вихря, включенных в расчет; j — ко-:
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Отметим, что выражение, стоящее в квадратных скобках 
в (4.9) есть момент инерции кольца вихря относительно верти
кальной оси вращения.

ДПЭ отдельных среднемасштабных-вихрей рассчитывалась по 
видоизмененной формуле (4.6)

ДПЭ = - i -  ( (  \ Р (бр) dPРо£ (S) \я„
Л/ г  V -j

' Е р/(6Р)>/Др/ ASb (4.10)
f'os i=i L/=i J

где i, J —  то же, что и для (4.9); ДР/— толщина слоев в единицах 
давления; AS{ — площадь кольца вихря; (бр)гу —средняя анома
лия плотности для кольца вихря; Р,- — давление на /-горизонте; 
Ро — средняя плотность морской воды.

Средние аномалии плотности для антициклонических вихрей 
рассчитывались как отклонения от невозмущенного поля плот
ности в глубоководной части Черного моря, а для циклонических 
вихрей — от невозмущенного поля плотности в прибрежных райо
нах моря (см. главу 3). Для примера в табл. 4.3 приведены рас
четы ДПЭ и КЭ для антициклонического вихря у Анатолийского 
побережья и циклонического вихря в юго-восточной части моря.

Таблица 4.3

Распределение доступной потенциальной энергии (ДПЭ) и кинетической энергии 
(КЭ) по глубине в антициклоническом и циклоническом вихрях-

Антициклонический вихрь Циклонический вихрь

Толщина слоя, м КЭ Ю'здж
ДПЭ 

10>з Дж Толщина слоя, м КЭ 10'2 Дж
ДПЭ 
1012 Дж

0—100 7,50 27,9 0—50 1,16 1,53
100—200 4,32 56,7 50—100 0,73 2,68
200—300 0,68 6,3 100— 150 0,29 0,82
300—400 0,12 2,2 150—200 0,18 0,35
400—500 0,07 0,9 200—300 0,05 0,10

Суммарная
энергия

12,69 94,0 Суммарная
энергия

2,41 , 5,48

Из таблицы видно, что более .85 %. общей механической энер
гии антициклонического вихря приходится на долю ДПЭ, а отно
шение КЭ к ДПЭ равно 0,13, т. е. ДПЭ приблизительно на поря
док превосходит КЭ. Более 90 % ДПЭ содержится в главном 
пикноклине (между горизонтами 75 и 150 м), в то время, как 59 % 
КЭ сосредоточено в верхнем 100-метровом слое, а в верхнем 
200-метровом слое более 90 % КЭ вихря. Такое соотношение ДПЭ 
и КЭ и их распределение по вертикали находятся в хорошем соот
ветствии с аналогичными оценками, выполненными для рингов 
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Гольфстрима. Однако по абсолютным значениям полученные 
оценки отличаются от приведенных в [119] на два порядка — для 
рингов Гольфстрима были получены значения доступной потен? 
циальной энергии порядка 1017 Дж (1024 эрг). Это свидетельствует 
о том, что в Черном море при меандрировании Основного черно
морского течения образуются менее интенсивные вихри.

Для циклонических вихрей в юго-восточной части Черного 
моря, которые имели меньшие размеры и вертикальную мощность, 
получены оценки общей механической энергии 1013 Дж, причем для 
вихря, ближе расположенного к зоне Основного черноморского 
течения, соотношение суммарной КЭ и ДПЭ равно 0,44. На долю 
ДПЭ приходится 70 % всей энергии этого вихря, а на долю ДПЭ 
второго вихря, более удаленного от Основного черноморского 
течения, приходится уже 55 % всей энергии вихря, причем более 
50 % КЭ сосредоточено в верхнем 50-метровом слое.

Поскольку антициклонический вихрь у Анатолийского побе
режья находится в стадии отрыва от основого течения, его можно 
считать молодым динамическим образованием. Для него харак
терно небольшое значение отношения КЭ к ДПЭ —0,13. Вихри 
в юго-восточной части — полностью отделившиеся от Основного 
черноморского течения динамические образования, причем усло
вия вихреобразования в этом районе таковы, что область распро
странения вихрей ограничена с одной стороны основным потоком, 
а с другой — береговой линией. Это дает основание предполагать, 
что вихрь, ближе расположенный к Основному черноморскому 
течению, образовался позже, чем вихрь, находящийся дальше от 
зоны основного потока. Отношение КЭ к ДПЭ у менее старого 
вихря:— 0,44, у более старого — 0,81.

Сопоставление проведенных оценок КЭ и ДПЭ и их отношения 
позволяет предположить следующий механизм перераспределения 
энергии при эволюции рингов: в процессе меандрирования струй
ных течений и вихреобразования в вихрях создается начальное 
распределение КЭ и ДПЭ по вертикали, аналогичное полученному 
для антициклонического вихря у Анатолийского побережья. В про
цессе эволюции вихрей КЭ диссипирует за счет трения (и, воз
можно, возбуждения внутренних волновых процессов [20, 65]), 
но постоянно пополняется запасами ДПЭ, отношение КЭ к ДПЭ 
все время увеличивается, а КЭ сосредотачивается во все более 
тонком по вертикали поверхностном слое. При отсутствии допол
нительных источников энергии метеорологического или топоген- 
ного характера вихри, израсходовав весь запас ДПЭ, вырож
даются. Конечно, приведенная схема перераспределения энергии 
при эволюции рингов представляет качественную картину и тре
бует дальнейшего подтверждения экспериментальными данными 
и теоретическими расчетами.

Кроме оценок энергозапаса вихрей, были проведены оценки 
плотности механической энергии в вихревых образованиях, 
а также оценки характерного времени жизни вихрей. Для этого 
использовались известные для океанических вихрей и рингов
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оценки скорости диссипации вихревых образований 10-3— 
10-4 Дж/(м3-с) [119, 121]. Результата расчетов приведены
в табл. 4.4, из которой видно, что для вихревых образований на 
ранней стадии развития значения плотности механической энер
гии имеют порядок 103 Дж/м3, а для более старых вихрей в Чер
ном море она в 3—5 раз меньше. Характерное время существова
ния здесь вихрей составляет 10—100 Сут. Отсюда для изучения 
эволюции вихревых образований в Черном море, их траекторий 
и скоростей перемещения необходимы как минимум декадные 
гидрологические съемки, а не съемки для характерных гидрологи
ческих сезонов, которые имеют место при исследовании изменчи
вости гидрологической структуры вод.

Таблица 4.4
Оценка энергозапаса обнаруженных в Черном море вихрей и времени 

их существования 1

Место и время наблюдения вихрей
Суммарная 

энергия, 
1013 д ж

Плотность 
механической 

энергии, 
103 Дж/мЗ

Время
существования,

сут

Антициклонический вихрь в северо- 58,75 0,99 11,46восточной части моря по данным 114,63съемки 1951 г.Антициклонический вихрь в районе 52,47 0,33 3,82болгарского побережья по данным 38,19. съемки в феврале 1976 г.Антициклонический вихрь в районе 106,69 0,55 6,36Анатолийского побережья по дан 63,65ным июльской съемки 1976 г.Циклонический вихрь в юго-восточ 7,89 0,20 2,31
ной Части моря по данным съемки 23,15в ноябре—декабре 1977 г.Циклонический вихрь в юго-запад 8,52 0,34 3,93
ной части моря по данным июль 39,35
ской съемки 1976 г. ft

1 Первое значение времени существования вихрей получено при значении скорости диссипации 1(Н Дж/(м3-с), второе — при 1СИ Дж/(м3-с).

Таким образом, статистическая обработка многолетнего мас
сива гидрологических наблюдений показала, что на фоне сред
него многолетнего (климатического) распределения гидрологиче
ских характеристик развивается интенсивная синоптическая 
изменчивость, причем максимум дисперсии среднемноголетних 
колебаний гидрологических характеристик приходится на районы, 
приуроченные к Основному черноморскому течению и прибрежной 
зоне моря. Анализ отдельных синхронных гидрологических съемок, 
проведенных в 50-х годах и по программе СКОИЧ, данных много- 
суточных наблюдений за течениями на АБС, а также съемок тече-
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ний ЭМИТом и аэросъемки течений в прибрежной зоне дает 
основание считать, что в Черном море существуют три основных 
типа синоптической изменчивости гидрологических полей— фрик
ционные вихревые образования, топографические вихри и вихревые 
образования Основного черноморского течения.

Фрикционные вихревые образования отмечаются в прибрежной 
зоне моря и образуются за счет крупномасштабного горизонталь
ного обмена в этой зоне. Эти вихри имеют характерные горизон
тальные размеры 5—20 км. Направление их перемещения совпа
дает с направлением основного течения. Фрикционные вихри, слабо 
идентифицируются по данным гидрологических съемок, поскольку 
образованы из однородных вод прибрежной зоны, и хорошо про
слеживаются по данным съемок течений. Они обладают малыми 
запасами энергии и имеют время жизни 2—5 сут.

Вихревые образования Основного черноморского течения обра
зуются при меандрировании этого течения. Эти вихри выделяются 
по термохалинным признакам. Сопоставление и анализ гидроло
гической структуры вихрей показал, что вихри в зоне Основного 
черноморского течения обладают свойствами, аналогичными рин
гам пограничных течений V Мировом океане. Так же как и для 
рингов пограничных течений, с левой стороны от основного тече
ния (если смотреть по течению) образуются только антициклони- 
ческие вихри размерами 60—100 км, а с правой стороны — только 
циклонические вихри размерами 30—60 км. Антициклонические 
вихри всегда образованы из менее соленых вод прибрежных райо
нов, а циклонические — из более соленых вод глубоководных 
районов моря. Это подтверждает сопоставление вертикальных 
разрезов температуры, где отмечается значительное (до 50 м) 
увеличение и уменьшение холодного промежуточного слоя в анти- 
циклонических и циклонических вихрях соответственно.

Расчеты энергозапаса выделенных вихревых образований по
казали, что общая механическая энергия антициклонических вих
рей ~Ю15 Дж, а циклонических—1013—1014 Дж. Отношение 
кинетической энергии (КЭ) к доступной потенциальной энергии 
(ДПЭ) в зависимости от стадии развития вихрей различное. 
У молодых вихревых образований оно — 0,1, а у развитых — 
больше единицы. Более 50 % КЭ вихрей обычно сосредоточено 
в верхнем 100-метровом слое, в то время как более 70 % ДПЭ 
содержится в постоянном пикноклине. Такое соотношение КЭ 
к ДПЭ и их распределение по вертикали находится в хорошем 
соответствии с аналогичными оценками, выполненными для рингов 
Гольфстрима, хотя по абсолютным значениям для этих рингов 
получены значения общей механической энергии 1017 Дж, т. е, на 
два порядка больше, чем для вихрей Основного черноморского 
течения. Следовательно, у вихревых образований, обнаруженных 
В Черном море, много общего с рингами Гольфстрима и. Других 
пограничных течений, однако в Черном море эти процессы менее 
интенсивны • и имеют меньшие пространственно-временные , мас
штабы.
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Для количественного подтверждения физического соответ
ствия процессов меандрирования и вихреобразования предложены 
три теоретические модели.

' 4.5. Бароклинная неустойчивость зонально ориентированного 
двухслойного течения

В метеорологии работы, посвященные исследованию фронталь
ных систем в свете гидродинамической неустойчивости, появились 
в начале XX века. Они базировались на исследованиях В. Бьерк
неса, М. Е. Кочина, К. Россби, которые рассматривали крупно
масштабные возмущения атмосферы (циклоны и антициклоны) 
как неустойчивые волны, возникающие на наклонной фронтальной 
поверхности, разделяющей воздушные массы с различными скоро
стями движения и плотностью. В дальнейшем появились работы, 
учитывающие как вертикальный, так и горизонтальный сдвиг 
скорости зонального ветра [50]. Эти работы послужили отправ
ным пунктом для теоретического исследования нестационарности 
Гольфстрима, которые были начаты Г. Стомеллом и продолжены 
Б. А. Тареевым и А. Робинсоном, показавшими, что процессы ме- 
андрйрования и развития рингов связаны с бароклинной неустой
чивостью Гольфстрима и подобных ему течений. В дальнейшем 
это направление интенсивно развивалось в работах советских 
исследователей [5, 6], а также за рубежом [161]. В силу больших 
математических сложностей решения в большинстве перечислен
ных задач находятся численно. Между тем оказывается, что 
и сейчас может быть найдено аналитическое решение задачи 
бароклинной неустойчивости в простой линейной постановке и 
получено новое дисперсионное соотношение для наиболее неустой
чивых вихревых возмущений.

Для Черного моря, имеющего в толще вод сероводородное 
заражение, выяснение вопроса о степени устойчивости Основного 
черноморского течения прёдставляется исключительно важным, 
.поскольку меандрирование и последующее вихреобразование во 
многом определяют процессы горизонтального и вертикального 
водообмена.

Как показано в главе 3, вертикальная гидрологическая струк
тура вод Черного моря в первом приближении двухслойна (на 
горизонтах 100—200 м находятся максимальные вертикальные 
градиенты скорости и главный пикноклин — постоянный гало- 
клин — с относительно однородными водами выше и ниже его 
границ), поэтому оправдано применение двухслойной по вертикали 
модели течения.

В настоящем разделе рассматривается квазигеострофическая 
двухслойная модель бароклинной неустойчивости течений с уче
том различий в толщине деятельного слоя и основной толще вод 
(типа модели Филлипса). При решении задачи использовался
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метод возмущений в линейном приближении и исследован вопрос 
устойчивости основного потока к малым возмущениям.

Рассмотрим двухслойное зонально ориентированное течение 
с вертикальным сдвигом скорости в декартовой системе коорди
нат х, у, z (ось х — направлена на восток, ось у — на север, 
ось z — вертикально вверх) (рис. 4.11). Течение предполагается 
крупномасштабным (число Россби Ro = Uo/fL <С 1). В этом слу-

Рис. 4.11. Геометрия двухслойного зонального течения.

чае может быть использована упрощенная система уравнений 
движения:

dU__ я/ I _L дР 
dt ' + р

dV

дх = 0, (4.11)

dt

дР
+  Р£ =  0;

dU

ду

dV dW = 0,dz "г дх ' ду ‘ дг
где U, V, W — составляющие вектора скорости на оси х, у, г\ 
Р —• давление;

д .d  _d___|_ tj д
dt dt дх ■ Vdt "т” ̂  дх _г v ду ’ 

f—2Q0sinq)— параметр Кориолиса; <р — широта места; р — средняя 
потенциальная плотность; g —ускорение свободного падения.. 

Система (4.11) для течения, показанная на рис. 4.11, прини
мает вид:

dUj
дх

дР,
дх = 0; 1 dPj

Р ду
fU, =  0;

dPj
dz +  gp ■= 0. (4.12)
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где индексы / = 1, 2 относятся соответственно к нижнему и верх
нему слоям. Поперечный наклон поверхности раздела (tg" б) опре
деляется упрощенной формулой Маргулеса
tg6  =  f ( U 2 — l / J l g ' ,  где .g '  = g ( Pi — р2)/р, (р, —  р2) / р <  1. (4.13)

Из (4.12) и (4.13) следует, что основное течение задано в гео- 
строфическом балансе.

Следуя методу малых возмущений, наложим на Основное 
течение возмущения Ujr.Vj, Wj, pj и —возмущение поверхности 
раздела. Тогда составляющие вектора скорости, давление и урав
нение поверхности раздела будут иметь вид:

Наложенные возмущения предполагаются малыми, т. е. U-, ~Э> 
и-и P j ^ p j .  Это позволяет при подстановке (4.14) в (4.11) про

вести линеаризацию системы (4.11) относительно основного 
течения:

Поскольку на поверхности раздела давление должно меняться 
непрерывно, имеем условие

которое в соответствии с (4.12) и (4.14) может быть записано 
в виде

—gp i (У tg Ь + 1) — fpyU> =  —gp2 (у  tg 6 +  I) — f9yU2 • (4.17)

Рассмотрим уравнение неразрывности в системе (4.15). 
Поскольку нижний слой ограничен горизонтальным дном (плоско
стью г =0), то вертикальная составляющая скорости на дне 
равна w = 0. Отсюда, интегрируя уравнение неразрывности для 
первого слоя, легко находим вертикальную скорость на поверх
ности раздела

U j =  U  j +  Uj, Vs =  Vj, W j =  Wj,

P ^P j + Ph z =  tg6*/ +  |. (4.14)

dt 
1 dpj 
p dz

duj
dt
dvj

p dx ’
1 $Pj . 
p dy ’

1 dPj7  .

(4.15)

(4.16)

Принимая во внимание (4.13), выражение (4.17) можно упро
стить

Pg'l —  'Pi — Ps- (4.18)



Здесь, как и в дальнейшем, будем предполагать возмущения щ, 
Vj, Wj, pj и £ функциями х, у и t. Вертикальная скорость на по
верхности раздела 2 = t/tg6 + g равна полной производной от 
координаты z по времени

Пренебрегая бесконечно малыми второго порядка, имеем

Предполагая, что верхний слой ограничен неподвижной по
верхностью (приближение твердой крышки, которое отфильтровы
вает баротропные длинные волны), по аналогии с (4.19) —(4.22) 
можно получить уравнение неразрывности для верхнего слоя 
в виде

Отсюда из уравнений (4.15), (4.16), (4.22) и (4.23) получаем 
исходную систему уравнений для двухслойного течения, линеари
зованную относительно основного потока;

Применяя к первым двум уравнениям системы (4.24) операцию 
rot 2 и подставляя в полученное после этой операции уравнение 
неразрывности, получаем уравнение баланса завихренности воз
мущенного движения, линеаризованное относительно основного 
течения в виде:

т — J L — Jy_ .JL  «от
1 d t . dt ^  dx dt *" dy dt ' dt ' ’ ■

(4.21)

Приравняем (4.19) и (4.21)

w  +  u - - w + v^ 6- 4 - W + ^ r ) - ° :

duj _  l dp j '

dt p dx ’■. S ' .

g'Pl = Pi  —  /V, (4.24)
где

(4.25)
dv j duj

(4.26)dx dy
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Здесь и,-; Vj и % —  соответственно возмущения основного потока 
по осям х, у и возмущение поверхности раздела; D,- — толщина 
слоев;

{приближение P-плоскости; f = fo + P*/). Вывод уравнений (4.25), 
(4.26) проведен в соответствии с работами [98].

Поскольку неизвестные ы/, о/ и | в (4.25) — функции t и х, у, 
то для решения необходимо иметь граничные условия по осям х 
и у, а также начальные условия. Однако в силу геометрических 
особенностей рассматриваемой модели (неограниченность течения 
по оси х) можно задать граничные условия только по оси у. 
В результате возникают трудности в определении граничных усло
вий на бесконечности, которые можно обойти, ограничиваясь рас
смотрением возмущений, периодических по х и t. Это следует из
(4.25), коэффициенты которой зависят только от у. Поэтому пред
ставим все неизвестные в виде

и рассмотрим задачу устойчивости двухслойного течения как за
дачу на собственные значения дифференциального уравнения
(4.25) при заданных граничных условиях Vj = 0, где амплитудный
множитель Чг/ (г/)—неизвестная функция, волновое число k — 
действительно, фазовая скорость с играет роль собственного зна
чения задачи и может принимать комплексные значения, т. е. 
с =  сг + ici. При этом, если ci > 0, ш<еет место возрастание ампли
туды и неустойчивость, если ci < 0— затухание колебаний. Случай 
Ci =  0 соответствует нейтральным колебаниям.

Используя традиционный способ отфильтровывания внутренних 
гравитационных волн [67], введем квазигеострофическое при
ближение:

подстановка которого в (4.25) дает выражение для амплитуды 
вихря

С учетом (4.27) —(4.29) из (4.25) для амплитуды возмущений 
давления получим

Wi = W i (y)exp[ik (x - c t )] (4.27)

(4.29)

d2Pi р * Р ] _ _ \ k 2 , P tg S  f



Путем перехода к системе координат, движущейся со ско
ростью U =  (U2-\- Ui)/2, и введением обозначений U =  (U2 —  Ui)/2, _;

■(с — U)/U система (4.30) может быть записана в виде 
d2Pj j „ р | tg6 f
dy2 f dy ■ k2 + e/

= e
( £ / { 1 — 5})

f2
S 'D (P i

T °! D j U(\ + zfc).\ 

■Pi)-

Pi =  

(4.31)

В работе [67] было показано, что течения с поверхностью раз̂  
дела Маргулеса устойчивы по отношению к продольным возму
щениям, поэтому вторыми членами в левых частях (4.31), которые 
связаны с продольными возмущениями, можно пренебречь вслед
ствие их малости. Кроме этого, следуя [98], предположим малыми 
изменения толщины слоев по сравнению с самими толщинами 
(AD//D/<С' 1) и заменим D, = D j ( y )  постоянными средними значе
ниями. Эти упрощения в значительной степени облегчают решение 
задачи и позволяют получить систему однородных дифференциаль
ных уравнений с постоянными коэффициентами, аналогичную по
лученной в [98]:

d2Pj
dy2

Р tgS f
t / ( l  +  e;c) D j  U ( l  +  EjC) Pi = 8/ f2

7 S ' D j7 (P i

с граничными условиями
Pi (0) =  Pi (t) " p2 (0) = p 2 (I) = 0,

~Pi)
(4.32)

(4.33)
соответствующими условиям равенства нулю нормальной к боко
вым границам компоненты скорости возмущенного движения. 
Отсюда, подставляя собственные функции системы (4.32) в виде

Рл = A, sin Хпу, Р 2 —  А2 sin Хпу, (4.34)
получим систему линейных однородных алгебраических уравнений 
относительно А\ и А 2:

А, 

1
т, +  а + Я,-1

Л + т2

(1 + 0 
а +

1 1
2 J'

R2 -f- 1
(1-с)

~ а 2 =  0,

А2 — о, (4.35)
где

а =  k2/k2; kl =  fjg D,Dt (Dt +  Ds); тг< ■ я Ж ,

Система (4.35) обладает ненулевыми решениями, если ее опреде
литель обращается в нуль, т. е.

W I {Ч | 1̂ ^ 1 1 1
L 1+ + (1 + с) 

1
2 _ 2

Г 1 ,#2 + 1 , 1 1  1 1 1 = 0. (4.36)
2 т2-|- а (j 1 2 _

151



В (4.36) величина пц для первого собственного значения равна 
tf/Pkoi, поэтому в случае широкого течения можно получить 
т.{ =  0. Решая (4.36) относительно с, получим дисперсионное 
соотношение

г.___ f Р (1 +2а) 1  ̂,
\2Uk2 ( l + a )  ( 1 + а )  J —

± 2£/а (1 + а) + 4W  ̂  + «2 -  1) • (4.37)
Возвращаясь к неподвижной системе координат, имеем 

_  Г P ( l  +  2 a )  , i i  1
1 242 (1 +  а) г  2 (1 + а ) Р

f + \ и 2 _  U t f  а* (̂  + а2 _  J) f 
«о

(4.38)
где

a =  k2/ k l  £ / = • ( £ / , +  £ / * ) / 2 ,  f x  =  ( Z ) , - D 2 ) / ( D I  +  D 2 ) ,  

kl =  f % ' D lD2{Dl +  D2).

Очевидно, что если подкоренное выражение в (4.38) будет 
отрицательным, то с — комплексно и одно из решений приводит 
к неустойчивости. В силу этого путем исследования неравенства

i_  _j_. Щ  ~ + (Ц 2 —  U О2 a2 (ji2 + а2 -  1) <0 (4.39)
h  ko

может быть параметризован процесс возникновения и развития 
наиболее неустойчивых волн.

Для этой цели в соответствии с (4.39) были рассчитаны 
диаграммы устойчивости на плоскости U, X, где £/ = (2я2/р£2)Х 
X (U 2 — Ui) — безразмерный параметр, характеризующий верти
кальный сдвиг скорости, а X =  LIL0 —  безразмерная длина волны, 
L 0 = 2n/ko. Диаграммы устойчивости были рассчитаны для раз
личных значений параметра (л, характеризующего геометрические 
особенности двухслойного течения, которые проявляются в разли
чии толщины верхнего и нижнего слоев. В работе [98] этот пара
метр назван коэффициентом несимметрии.

Расчеты выполнены для пяти значений [л: 0,80; 0,85; 0,90; 0,95. 
На рис. 4.12 а и рис. 4.13 а. для сравнения показаны диаграммы 
для =  0,80 и 0,95. Линия 00 соответствует нейтральной кривой, 
ограничивающей область неустойчивости, а семейство изолиний 
внутри области неустойчивости соответствует безразмерным коэф
фициентам нарастания Л,- = (b,/|3L. Сравнение этих рисунков пока
зывает, что рост коэффициентов несимметрии оказывает стабили
зирующее действие, ограничивая область неустойчивости, умень
шая коэффициент нарастания, а также приводит к смещению

, 1 /Л
-  2а (1 +  а) у  kt



Рис. 4.12. Диаграммы устойчивости двухслойного 
течения с учетом P-эффекта при ц=0,95 (й) и без 

учета р-эффекта прц j i—0,80 (б).

0 1 2  3 4 5 2 3 ^ 5 %

Рис. 4.13. Диаграммы устойчивости двухслойного течения 
с учетом р-эффекта. 

а — на плоскости К, V для |Л=0,80; б — на плоскости К, д.



в сторону более длинных волн наиболее неустойчивых возмуще
ний, что впервые показано в [98].

Отметим, что результаты, которые приведены в [98, 152]
могут,быть получены из (4.38). Полагая ji = 0, получаем метео
рологическую модель Н. Филлипса [152]

° - П ~ {  '} ± -2» (Г + «) Д/ f  + Р ' ~  и 'Г (°’ ~  '

(4.40)
Полагая (3 — 0, получаем результат Б. А. Тареева [98]

с =  п _  ± v ^ _ V i i 4 _ (4 41)

Таким образом, соотношение (4.38) представляет собой общее 
дисперсионное соотношение, частным случаем которого являются
(4.40) и (4.41). В связи с этим представляет большой интерес 
сравнение (4.38) и (4.41). Модель Н. Филлипса — чисто метеоро
логическая и поЗтому рассматриваться не будет. :

Для сравнения произведен расчет диаграмм устойчивости по
(4.41) для тех же значений р, в плоскости безразмерного сдвига 
скорости и длины волны (рис. 4.12 6), а также обобщенная диа
грамма устойчивости в плоскости |х,:% (рис. 4.13 6). Сравнение 
диаграмм устойчивости, полученных по (4.38) и (4.41), показывает, 
что учет [3-эффекта приводит к уменьшению области неустойчи
вости. Если на рис. 4.12 а Область неустойчивости ограничена 
только со стороны длинных волн, то на рис. 4Л2 6 ,и рис. 4.13 а 
эта область становится ограниченной и со стороны коротких волн. 
Кроме этого, область неустойчивости здесь ограничена и-по сдвигу 
скорости, т. е. появляется критический сдвиг скорости,; .которого 
нет на рис. 4.12 а. Следовательно, p-эффект оказывает стабили
зирующее действие.

Влияние топографических эффектов, в частности поперечного 
к основному потоку наклона дна, исследовано в работе [83] , где 
также рассмотрена простая двухслойная модель в квазигеостро- 
фическом приближении.. Было показано, что по аналогии с р-эф
фектом поперечный наклон дна (в зависимости от знака) может 
оказывать заметное стабилизирующее действие, ограничивая 
область неустойчивости и сильно уменьшая коэффициенты нара
стания. Полученное в [83] дисперсионное соотношение нри опре
деленных упрощениях может быть сведено к соотношениям (4.38),
(4.41). _

Задаваясь характерными параметрами Основного черномор
ского течения для зимних и летних условий, по дисперсионному 
соотношению и диаграммам устойчивости можно рассчитать длину 
наиболее неустойчивых волн, их фазовую скорость и коэффи
циенты нарастания. Для этого течения в районе Анатолийского 
побережья, где поток можно считать зонально ориентированным, 
были взяты следующие характерные параметры: для зимних усло
вий— толщина нижнего слоя D\ =  1800 м, толщина верхнего слоя
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£>2 = 200 м, / = 9,76• 10—5 с-1, р = 1,8-10_п с-1м-1, ширина течения 
L —  90 км, g'^1,5; для летних условий — £>2=100 м, D\ =  
=  1900 м, / = 9,76-10-5 с-1, р = 1,8-10-11 с-'м-1, L = 100 км, g'  =  
= 2,0. Для выбранных параметров был рассчитан критический 
сдвиг скорости, при котором на Основном черноморском течении 
возникают неустойчивые градиентно-вихревые волны. Он оказался 
равным как для летних, так и для зимних условий порядка 0,30— 
0,35 м/с. Поскольку такой вертикальный сдвиг наблюдается не 
везде по акватории моря (особенно в летнее время) и не во все 
моменты времени, можно сказать, что процесс меандрирования 
Основного черноморского течения приурочен к определенным райо
нам и возникает только в моменты его усиления. Были рассчитаны 
параметры наиболее неустойчивых волн при различных значениях 
вертикального сдвига скорости, большего, чем критический. 
Результаты расчетов приведены в табл. 4.5.

Таблица 4.5
Параметры наиболее неустойчивых волн для характерных условий зимы и лета
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Зима 0,40 180 0,14 0,15 Зима 0,60 180 0,16 1,46
0,45 180 0,14 0,49 0,65 180 0,16 ' 1,62
0,50 180 0,15 0,80 0,70 180 0,17 1,78
0,55 180 0,15 1,13 Лето 0,40 230 0,07 0,10

Полученные оценки параметров неустойчивых волн находятся 
в неплохом соответствии с результатами анализа гидрологических 
съемок. В частности, размеры обнаруженного у Анатолийского 
побережья вихря хорошо увязываются с оценками наиболее не
устойчивых волн, поскольку теоретические размеры вихря должны 
быть порядка половины длины этих волн, т. е. 50—90 км. Однако 
эти оценки дают несколько завышенные значения длины волны 
наиболее неустойчивых волн, особенно в летнее время, а также 
большой характерный период доминирующих колебаний 7d = 
=  L/cr =  15-4-35 сут. Кроме этого, рассмотренная модель зонально 
ориентированного течения применима только к условиям Основ
ного черноморского течения в районе Анатолийского побережья. 
Все это говорит о необходимости перехода к более сложной мо
дели. .

Учитывая, что основной поток имеет вид узкой, интенсивной 
струи, распространяющейся над резким изломом дна, необходим 
учет эффектов баротропной неустойчивости, источник энергии ко
торой — доступная кинетическая энергия горизонтального сдвига
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скорости и влияние топографии дна. Кроме этого, необходим учет 
ориентации потока на p-плоскости, поскольку Основное черномор
ское течение в различных районах моря имеет различную ори
ентацию.

4.6. Баротропно-бароклинная неустойчивость двухслойного 
течения с различной ориентацией потока на р-плотности

4.6.1. Постановка задачи и метод решения. Осреднение данных 
наблюдений за течениями на АБС и по данным ЭМИТ в различ

ных районах черноморского 
побережья показало (см. 
п. 4.1), что средний горизон
тальный профиль основного 
течения может быть аппрок
симирован зависимостью ви
да (4.1). Этот профиль пред
ставляет собой антисиммет
ричный профиль относитель
но середины потока с одной 
точкой перегиба.

В декартовой системе ко
ординат х, у, z (ось х направ
лена на восток, ось у — на 
север, ось 2 —'вертикально 
вверх) рассмотрим двухслой
ное, ориентированное вдоль 
оси х течение (рис. 4.14).

Вывод исходных уравне
ний баланса завихренности 
(потенциального вихря) в 
рамках метода возмущений, 
посредством которого все 
искомые функции представ
ляются в виде суммы двух 
слагаемых (ф = ф + ф'—фо

нового крупномасштабного течения ф и малых возмущений этого 
фона ф) дан в предыдущем разделе. Он относительно прост и тра- 
диционен, поэтому не приводя выкладки, укажем лишь использован
ные приближения: приближения Буссинеска (Ар/р С  1), приближе
ние гидростатики, которое хорошо удовлетворяется при выполнении 
условия (IjD/L]2 «С 1), где D — толщина слоя, L — ширина потока, и 
вытекающее из него соотношение, связывающее возмущения давле
ния pj с возмущениями поверхности раздела |: pi — p2 = g'pg. 
Наклон поверхности раздела определяется по известной формуле 
Маргулеса (4.13). На верхней границе использовалось приближе
ние твердой крышки. При таких предположениях может быть 
получена система двух уравнений баланса завихренности возму

Рис. 4.14. Геометрия двухслойной модели, исследуемой на устойчивость в изометрической проекции.
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щенного движения, линеаризованного относительно основного те
чения, в виде:

LA + [р -  и "  + г, (/ (й/Рг + ~ ~ ) \  V, =  8/ L/|,
(4.42)

dF / dUj
^ = - б Г - П Я Г ’ (4-43)

где Uj, Vj возмущения потока по осям х, у

Li =  W + u > - k ; р = ̂
(приближение p-плоскости, f =  f0 + ру);

Uj =  dUj/dy, U'j =  d2U i/dy2
— соответственно скорость изменения и кривизна горизонтального 
профиля скорости невозмущенного течения; ei ——е2 = 1, §i = 1, 
®2 = 0; / = 1, 2 — индексы, относящиеся соответственно к нижнему 
и верхнему слоям.

Будем искать решения, однородные по х и t, представив все 
неизвестные в виде

Wj = Re \Wj (у) ехр {ik (х — с*)}], (4.44)
где k — действительное волновое число; с =  с2 + ict — комплекс
ная фазовая скорость. В общем случае при различной ориентации 
потока на (3-плоскости параметры основного геострофического те
чения, вообще говоря, должны изменяться вдоль продольной оси 
(оси х). Поэтому, для того чтобы иметь возможность отыскивать 
решения, однородные по х в виде (4.44), необходимо ввести огра
ничения на протяженность течения Lx, в пределах которого изме
нения параметров основного течения можно считать пренебрежимо 
малыми. Такое ограничение можно получить путем разложения 
параметров основного течения в малой окрестности фиксирован
ного Хо. Ограничиваясь первым порядком малости, получим огра
ничение на протяженность'основного течения в виде:

8'Рх
fU0 sin v

При произвольной ориентации основного течения на р-плоско
сти уравнения (4.42), (4.43) принимают вид:

L/A + ĵ P COS V Uj + е / f 8/Рг 4" ~^y~) j  V! +
(f  — u'i)+ P sm V H /= Б/ — -Д-;■ Lll. (4.45)

Подстановка (4.44) в (4.45) позволяет свести задачу опреде
ления устойчивости двухслойного течения к задаче на собственные 
значения при заданных граничных условиях — равенство нулю
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возмущений скорости на боковых границах течения (у; = 0). 
В этом случае собственные функции системы (4.45) будут иметь
вид: ^ j (у) —  А п sin Кпу, где ’кп =  пп1Ь—-длина волны, номер моды 
п — 1,2,...; комплексная фазовая скорость с играет роль собст
венного значения задачи. При Ci > 0 имеет место неустойчивость, 
при Ci < 0 имеет место затухание колебаний, с; = 0 соответствует 
нейтральным колебаниям. Как показано в [98], в задачах подоб
ного типа решения, соответствующие п =  2, 3, ..., более устойчивы. 
Поэтому будут отыскиваться наиболее неустойчивые решения, 
соответствующие первому собственному значению задачи. Кроме 
этого, будет исследована неустойчивость геострофического типа 
(малые числа Россби, большие числа Ричардсона), что позволяет 
использовать традиционный способ отфильтровывания гравита
ционных внутренних волн путем введения квазигеострофического 
приближения (4.28), подстановка которого в (4.45) дает выраже
ние для амплитуды потенциального вихря

Q, -тг[
d2pj

■ cos V dpi -(k2 -  ik ps'nv )py] . (4.46)Pf L dy2 f dy V  f
С учетом (4.44) — (4.46) получим для комплексной амплитуды 

давления:
d2Pj

+ £Г (f-

dy2 

(̂,k2 — ik

I COS V

t ik (Uj  — c)
dp.
dy

Ui

dD

0]
( U j - c )  ~r ( U j - c ) +

Pi S ' D j (Pi — Pi)- .(4.47)D j (Uj - c) 1 dy

Перейдем к безразмерным переменным путем введения безраз
мерных параметров:

k' =  kL, c — c/Uo, D'i =  Dj/Dj, y' =  y/L,

Ro = U i l f l ; Ri; -  g ' D j / U l ; В = pZ/f. (4.48)
Параметры Ro и Ri/ •— соответственно числа Россби—Кибеля и 
Ричардсона, а параметр В — характеризует влияние р-эффекта. 
Ri/ было записано в таком виде для того, чтобы в дальнейшем 
иметь возможность разделить влияние вертикального сдвига ско
рости и эффектов плавучести. Учитывая (4.48), систему (4.47) 
можно переписать в безразмерном виде:

d2Pj
В cos V Ro sin v

dy2 -]
dp:

Ro cos v 
с

ik (Uj  — c)

\ u i 
')+T77=

dy
U",tsmv

О—Rot/;) / i
+ e/ Ro D j  ( U j  — e ) Ve /P r  +  ~ d f  )  J  p! ~~ Ei  ~

■ Ro Uj
Ro RijD j (pi — Ps)- (4-49)
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Здесь и в дальнейшем опущены штрихи у безразмерных с', k',
и р/. Граничные условия для системы (4.49)— обращение в нуль 
амплитуды давления на границах течения

. Р/(0) = Р; (1) == 0. (4.50)
Задача (4.49), (.4.50) на собственные значения с комплексным 

параметром сводится к вычислению c = c2 + ic/ и комплексных 
собственных функций р/(г/) при различных значениях веществен
ного волнового числа и фискированных Ro, Ri/ и В. В следующем 
разделе рассмотрен случай комплексных с (с; > 0). Этот случай 
представляет большой интерес, поскольку позволяет исследовать 
условия развития наиболее неустойчивых возмущений.

Система уравнений (4.49) —(4.50) решалась численно. Исполь
зовался вариант метода прогонки, предложенный в [1] . Этот метод 
решения использовался ранее при решении подобных задач в ра
ботах [5, 6], в которых дано его краткое описание. Стандартная 
программа переноса граничных условий по методу [1] на.языке 
АЛГОЛ-бО приведена в.работе [16]. ,

4.6.2. Результаты анализа численных экспериментов. Большое 
влияние на характер неустойчивости оказывает вертикальный 
и горизонтальный сдвиг скорости. Известно [151], ЧТ9 тече
ния с вертикальным сдвигом скорости, удовлетворяющем условию 
U2—U\ > б-Ro-Ri/, бароклинно неустойчиво. Однако в течениях, 
где учтен и горизонтальный профиль скорости, при определенных 
значениях его кривизны баротропная неустойчивость преобладает 
над бароклинной. Для выяснения этого были проведены две; серии 
численных экспериментов, в первой серии путем изменения. Uq 
исследовалось влияние увеличения кривизны горизонтального про
филя скорости при изменяющихся параметрах Ro, Ri/, а во вто
рой—;при фиксированном значении параметра U0 и измене
нии .безразмерных коэффициентов Aj в выражении (4.̂ .иссле
довалось влияние вертикального сдвига скорости без изменения 
Ro, Ri/, В. При проведении этих расчетов v = 0, = 0; отметим,
что в обоих случаях течение бароклинно неустойчиво по кри
терию [151].

В первой серии были просчитаны следующие варианты: ■
1 ). гу0 = 0,15 м/с, Di = 1,8-103 м, /)2 = 0,2-103 м, g' = 2,5,

jF = 9,18-10—5 с-1, £ = 6-104 м, А\ = 0,3, Ач —  1,8. Принятые зна
чения размерных параметров соответствуют следующим значениям 
безразмерных параметров задачи: Ro = 0,02, Rii = 1000, Ri2,== 200, 
В =  0,012; -

2) Uo —  0,30 м/с, Ro = 0,05, Rii = 500, Ri2 = 55, В = 0,012;
3) Uq = 0,60 м/с, Ro = 0,10, Rii = 125, Ri2 = 16, В = 0,012;
4) Uo = 0,90 м/с, Ro = 0,15, Rii = 55, Ri2 = 6, В = 0,012.
Результаты вычислений комплексных собственных значений для

четырех различных вариантов Ro, Ri/ и <>В показаны на рис. 4.15, 
из которого видно, что с ростом Uо и соответственно увеличе
нием Ro и уменьшением Ri/ увеличиваются коэффициенты нара
стания волн со/ практически во всем рассмотренном диапазоне
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волновых чисел, особенно в области наиболее неустойчивых волн 
(k = .1,75 + 2,50). Интересными оказались результаты расчета 
фазовых скоростей возмущений (сг). В первых двух вариантах 
расчета при небольших значениях Uo, сг оказались отрицатель
ными. Причем с ростом k отрицательные ст уменьшались, стремясь 
к нулю. Эти результаты довольно хорошо совпадают с расче
тами [7]. При значительном увеличении Uo (третий и четвертый 
варианты) сг во всем диапазоне k больше нуля. В работе [6] для 
условий Северо-Атлантического течения были также получены

Рис. 4.15. Коэффициенты нарастания и фазовые скорости возмущения. 
a) 0 i = a i (k); б) сг—«,(*); в) со,=ш{(А) для А,~*0 (/), 0,3 (2), 0,6 (3), Л2=1,8 
для всех случаев; г) со4—coil<fe) для g7—1,5 (/), 2,5 (2), 3,5 (3); £=»0,012 для всех

случаев.

сг > 0 во всем диапазоне k. Этот факт объясняется [6] допплеров
ским эффектом, вызываемым невозмущенным течением. Кроме 
этод'о, такое поведение при увеличении кривизны горизонтального 
профиля потока может быть объяснено изменением режима не
устойчивости. В первых двух вариантах характер изменения 
юг ч= ©,-'(й) и особенно cr =  cr{k) (кривые 1, 2 на рис. 4.J5) пока
зывает, что в таких ситуациях (из-за маленьких горизонтальных 
градиентов скорости) относительный вклад баротропных
(Uj, Uj) и бароклинных (dDj/dy) слагаемых меридионального 
градиента потенциального вихря может быть одинаков и имеет 
место бароклинно-баротропная неустойчивость с проявлением 
влияния p-эффекта на фазовую скорость неустойчивых возмуще
ний. На рис. 4.15 6 видно, что длинноволновые возмущения (наи*
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более сильно подверженные влиянию p-эффекта) имеют наиболь
шие со;, по знаку противоположные направлению распространения 
невозмущенного течения (сг< 0), а коротковолновые возмущения 
(наименее подверженные влиянию (3-эффекта) — наибольшие от- 

; рицательные сг. В случае отсутствия горизонтального сдвига ско
рости (чисто бароклинная неустойчивость) зависимости cr =  cr{k) 
и ю,-= &);(&) в первых двух вариантах принципиально не измени
лись бы, однако значения сг во всем диапазоне k стали бы больше, 
а максимальные сог несколько меньше (поскольку отсутствует 
дополнительный источник энергии роста возмущений — доступная 
кинетическая энергия горизонтального сдвига скорости среднего 
потока). В третьем и четвертом вариантах при значительных Uo 
преобладает баротропная неустойчивость. Это проявляется, во-пер
вых, в том, что суммарный меридиональный градиент завихрен
ности (который в области течения меняет знак) полностью опре
деляется кривизной профиля скорости, а во-вторых, отсутствием 
зависимости сг от волнового числа (во всем диапазоне k фазовая 
скорость возмущений практически постоянна). С ростом Uo отме̂  
чается уменьшение длины наиболее неустойчивых волн (макси
мум (Oi).

Вторая серия расчетов проведена с фиксированными значе
ниями Ro = 0,05, Rii = 500, Ri2 = 55, В = 0,012, но с изменением 
значений А 1 )̂ 4i = 0, А 2 =  1,8; 2) Ai —  0,3, Л2=1,8;3) ^1 = 0,6, 
Л2 = 1,8. Результаты вычислений комплексных собственных зна
чений со, для этих трех вариантов приведены на рис. 4.15 s. 
Сопоставление этих расчетов показывает, что с уменьшением вер
тикального сдвига скорости степень неустойчивости течения не 
только не падает, но и растет. Так, в первом варианте при отсут
ствии движения в нижнем слое (Л1 = 0) и .максимальном верти
кальном сдвиге скорости имеем небольшие коэффициенты времен- 
лого роста возмущений со,-, при j4i = 0,3 для наиболее неустойчивых 
возмущений увеличиваются почти в 2 раза, а при Л1 = 0,6 и 
минимальном вертикальном сдвиге скорости они становятся еще 
большими. Такое поведение, согласно [98], можно объяснить тем, 
что с ростом А\ уменьшается расход энергии среднего движения 
верхнего слоя на увеличение энергии возмущений в нижнем слое, 
поскольку в последнем появляется свой собственный источник 
кинетической энергии (горизонтальный сдвиг скорости) и растет 
степень его баротропной неустойчивости. Все это показывает, что, 
несмотря на малость кривизны профиля скорости в нижнем слое, 
баротропные эффекты неустойчивости оказываются сравнимыми 
с бароклинными эффектами и действуют в противоположную 
сторону, увеличивая степень неустойчивости двухслойного течения. 
Таким образом, в моделях подобного типа при исследовании 
устойчивости важен учет горизонтального сдвига скорости не 
только в верхнем, но и в нижнем слоях.

В условиях, когда движение находится в геострофическом 
равновесии, бароклинная неустойчивость течений существенным 
образом связана с в е р т и к а л ь н ой плотностной страти
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фикацией [98]. Цель настоящих численных экспериментов — 
проследить, каким образом влияет вертикальная плотностная 
стратификация на параметры возмущений при баротропной не- : 
устойчивости двухслойного течения. Для этого были проведены ; 
расчеты для следующих вариантов:

1) U0 =  0,90 м/с, g'=l,5, что соответствует Ro = 0,15, Rii = 
= 33, Ri2 = 3,7;

2) Ua =  0,90 м/с, g ' =  3,5, Ro = 0,15, Rii = 77, Ri2 = 8,6. 
Результаты сопоставлены с четвертым вариантом первой серии 
расчетов (Ro = 0,15, Rij = 55, Ri2 = 6). На рис. 4.15г показаны 
результаты этого сопоставления, из которых видно, что при умень
шении Rij и соответственно увеличении взаимодействия слоев 
увеличиваются коэффициенты роста возмущений — со*. Этот ре
зультат подтверждает выводы [98] о том, что в рамках баротроп- \ 
ной неустойчивости бароклинность оказывает стабилизирующее 
действие, поскольку при увеличении вертикальной переслоенности 
(соответственно увеличении Ri/) за счет эффектов плавучести 
должен уменьшаться расход кинетической энергии среднего дви- j 
жения верхнего слоя (который сам по себе сильно баротропно 
неустойчив) на увеличение энергии возмущений в нижнем слое 
(который сам по себе слабо баротропно неустойчив).

Для выяснения влияния наклона дна на параметры 
неустойчивых возмущений были проведены расчеты с учетом ха
рактерного наклона дна для различных районов Черного моря:
1) для района Анатолийского и Кавказского побережий Рт = 0,020, 
при 0,13 > у ^  0 и Рг = 0,007 при 1,0  ̂у ̂ 0,13; 2) для района 
Болгарского побережья рг == 0,019 при 0,13 > у ̂ 0 и рг == 0,007 
при 1,0  ̂у >0,13; 3) для района распространения Основного 
черноморского течения в северо-западной части моря рт = 0,010 
при 0,03 > у ̂  0 и ]3г — 0,007 при 1,0 ̂  у > 0,30. Все расчеты про
водились при Ro = 0,05, Rii = 500, Ri2 = 55, т. е. удовлетворялось 
предположение Ro/Рт —0(1), обычно используемое в традицион- j 
ной линейной теории [161]. !

Расчеты показали, что наклон дна для рассматриваемой 
модели оказывает стабилизирующее влияние, уменьшая ©*• | 
(рис. 4.16 6). Однако, когда задавались Рг = 0,6ч-0,9 (которые j 
характерны для зоны свала глубин в Черном море), появлялись ] 
решения с большими коэффициентами нарастания и фазовыми 
скоростями (рис. 4.16 б, г), причем максимальные значения о>,- 
отмечаются при k = 2,54-3,0. Эти решения, по-видимому, соответ
ствуют неустойчивым шельфовым волнам, возникающим над 
областями с резкими изменениями глубин. Это обстоятельство 
заставило провести более подробные расчеты для выяснения влия
ния постоянного наклона дна, а также конфигурации рельефа дна 
на устойчивость произвольно ориентированного двухслойного те
чения.

На рис. 4.17 показана геометрия двухслойной модели, иссле
дуемой на устойчивость. Эта модель удовлетворяет ранее выведен
ным уравнениям.
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Характерная черта уравнений для амплитуды колебаний дав
ления (4.49)—наличие особых точек ус, где скорость невозмущен
ного потока совпадает с фазовой скоростью возмущений U (ус) =  0. 
Известно, что ус являются логарифмическими точками ветвлен'ия, 
и при решении задачи встает вопрос о сопряжении решений по обе 
стороны от «особенностей». Этот вопрос подробно исследован 
Линем и Вазовым [76]. Их метод основан на учете малой вязкости 
в окрестностях ус и асимптотическом разложении решений урав
нений теории гидродинамической устойчивости, учитывающих

кЧ ■

1,0
■135°
-225°

J____ L

Рис. 4.16. Коэффициенты нарастания и фазовые скорости возмущений:
a) d)i—(s)i (v) для различной ориентации потока на p-плоскости; б) со^ — 

= со̂ (&) при 0=0,020-^0,030 (сплошная линия) и ($=0 (пунктирная линия); 
в) о^ =  со£(А>); г) cT =  cr {k).

вязкость (уравнений Орра—Зоммерфельда) по малому параметру. 
Когда с комплексно и ci > 0, особенностей не возникает и корни 
лежат в комплексной у-плоскости, а решения системы уравнений 
типа (4.49) являются правильными асимптотическими пределами 
решений «вязких» уравнений, поэтому интегрирование (4.49) 
может быть выполнено вдоль вещественной оси у, не содержащей 
особых точек ус. Логарифмические особенности возникают в ней
тральном случае (действительные значения с). При этом для пра
вильного выбора ветви многозначного невязкого решения вблизи 
точек ветвления используют правило обхода Линя [76]. Так как 
(4.49) содержит четыре особенности в области интегрирования, 

: для численного ее решения в случае вещественных с была исполь
зована следующая методика [4]: путем введения новых зависимых 
переменных g(dpi/dy, dp2ldy) переходим от системы (4.49) к си
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стеме четырех однородных уравнений первого порядка. Выходим 
в комплексную плоскость у = а + ib, где 0 ̂  а ̂  1 — новая ве
щественная независимая переменная, и выбираем контур интегри
рования, удовлетворяющий правилу обхода Линя (ус обходятся

Вт=-0,05 Вт=-0,Ь0

Рис. 4.17. Геометрия двухслойной модели, исследуемой на устойчивость при различной конфигурации дна.

при интегрировании снизу, если
U ' ( y c) > 0 ,

и сверху, если
U ' (ус) <  0,) т. е. —b =  d[asinna — яа(1—a)cosna],

где d > 0. После отделения в уравнениях вещественной и мнимой 
частей и использования для их решения варианта метода про
гонки [1] при определении вещественных собственных значений 
приходим к условию Д (с, k, Вт) =  0, где Д — некоторый определи
тель восьмого порядка. В случае когда с комплексно и Ci > 0, для 
решения системы (4.49) использовалась приведенная выше ме
тодика.

А. Постоянный наклон дна (рис. 4.17 а). Расчеты проводились 
для фиксированных Ro = 0,05 и В = 0,012, а параметры Ri/ и Вт 
варьировались с целью получения диаграммы устойчивости.
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Сначала проводился расчет нейтральной кривой, т. е. отыскива
лись такие Ri/ и Вт, при которых с — вещественное собственное 
значение. Это позволяло отделить область устойчивых решений 
(с; < 0) от области неустойчивых решений (Ci>0). Затем в об-

Рис. 4 .18 . Диаграммы устойчивости на плоскости Вт, R 12 (а )  и на плоскости Вт, AU (б).
1 — нейтральная кривая, 2 — изолинии о.=кс \̂ст.

ласти неустойчивости определялись зависимости cr =  cr(k) и с* =
— Ci(k). Результаты расчетов показаны на рис. 4.18 а, на котором 
изолинии а характеризуют скорость нарастания волновых возму
щений. Анализ полученной диаграммы устойчивости показывает 
наличие двух зон неустойчивости, разделенных двумя обширными 
областями устойчивых решений, причем характер неустойчивости 
в первой зоне принципиально отличен от второй зоны. В первой 
значения а < 0, тогда как во второй а > 0. Неустойчивость в пер
вой зоне связана с чисто бароклинными эффектами и полностью 
определяется наклоном поверхности раздела. Постоянный наклон
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дна (вне зависимости от его знака) оказывает стабилизирующее 
действие, что проявляется в сильном уменьшении а при удалении 
от оси Вт = 0 как в сторону положительных, так и отрицательных 
значений В т. Расчеты собственных функций pj(y) в верхнем и 
нижнем слоях для параметров этой зоны показывают появление 
сдвига фаз между возмущениями верхнего и нижнего слоев, в ко
нечном итоге приводящего к частотной расстройке этих слоев 
(рис. 4.19).

р р

Рис. 4.19. Некоторые собственные функции для неустойчивых волновых возмущений.
а — при Ri2=50, Вт=0, а=—0,7; б — при Ri2=50, ЛГ=ДЗ, а=0,5; в — при Ris*<*200» 

Вт= 0, а=0 ,3 ;г— при Ri2=200, Вт=~~0,4, а=*—0,25.

Аналогичный эффект был отмечен в [157] при анализе усло
вий существования топографических волн в зональном потоке без 
горизонтального сдвига скорости. Для первой зоны характерны 
значения Ri2 < 150, за исключением узкой области |5Г| <0,1, где 
отмечается ее сильное расширение. Такое расширение зоны объяс
няется тем, что в исследуемой модели учтен горизонтальный сдвиг 
скорости в верхнем и нижнем слоях, а следовательно, существует 
дополнительный мощный источник энергии, который наибольшим 
образом проявляется при Ri2 > 200, т. е. в условиях резкой плот
ностной переслоенности. Отметим, что при таких режимах 
(|ВТ|<0,1; Ri2 > 200) волновые возмущения в основном сосре
доточены в верхнем слое, на что указывают расчеты собственных
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функций (см. рис. 4.19). При В т > 0,1 отмечается зависимость 
ширины первой зоны от ориентации потока: наибольшая ширина 
(0 < RI2 < 150) при v = 0°, наименьшая (0 < Ri2 < 80) при v = 
= 125°. При В т <  0 отмечается уменьшение ширины зоны. Следо
вательно, при В т > 0,1 в зависимости от ориентации потока с рос
том В т может происходить расширение области неустойчивости, 
но без изменения коэффициента нарастания а. Этот результат 
хорошо соответствует результатам, полученным в [161].

Во второй зоне значения Ri2 > 200 и 5Г>0,1. Для этой зоны 
характерна полная частотная расстройка волновых возмущений 
верхнего и .нижнего слоев. Поверхность раздела в этом случае 
выступает как «искривленная» твердая крышка, а волновые воз
мущения сосредоточены в нижнем слое. Неустойчивость в этой 
зоне полностью связана с чисто баротропными эффектами (поло
жительным наклоном дна и горизонтальными сдвигами скорости 
нижнего слоя). Поскольку в этой зоне а > 0, то фазовая скорость 
распространения волновых возмущений всегда больше нуля.

Б. Влияние конфигурации дна. Топография дна задана в виде 
ступеньки (см. рис. 4.17) различной ширины и высоты (hi, h2). 
В этом случае параметр В т может быть задан в виде Вт =  
=  (h i—h2)l. Поскольку исследование влияния конфигурации дна 
на устойчивость двухслойного струйного потока при параметрах 
Ro, Rij и В т, характерных для первой зоны, описаны в [148], было 
проведено исследование для параметров Ro, Ri/ и Вт, характерных 
для второй зоны. Расчеты выполнены для Ro = 0,55, В = 0,012, 
Ri2 — 330 при изменяющихся Вт и вертикальном сдвиге скорости 
AU = U2 — Uu т. е. для условий резкой плотностной переслоен- 
ности, когда (как показано выше) волновые возмущения в основ
ном сосредоточены в нижнем слое. Диаграмма устойчивости на 
плоскости Вт, AF показана на рис. 4.19 6. Отметим, что на 
рис. 4.19 6, помимо второй зоны (которая соответствует второй 
зоне на рис. 4.19 а), имеет место еще одна зона неустойчивости 
с а < 0 при В т < 0, причем толщина этой зоны (зона III на 
рис. 4.19 6) существенным образом увеличивается при В т < —0,3, 
что соответствует конфигурации дна, показанной на рис. 4.17 6. 
Именно такая конфигурация дна приводит к тому, что градиент 
потенциального вихря нижнего слоя (который в этой зоне пол
ностью определяет режим неустойчивости) становится сильно 
меняющейся знакопеременной функцией поперечной к потоку 
координаты у. В этом случае имеет место чисто топографическая 
неустойчивость, причем знак В т определяет появление неустойчи
вых возмущений с сг < 0.

В разных районах Черного моря основной поток имеет раз
личную ориентацию. Были проведены расчеты для v от 0°, 
что соответствует зонально ориентированному течению на восток, 
до 270°, т. е. для течения, направленного на юг. При этом v по- 

. следовательно изменялось на 45°. Всего было просчитано по семь 
вариантов для трех наборов безразмерных параметров задачи: 
1) R0 = 0,025, Rii = 1000, Ri2 = 200, В = 0,012; 2) Ro = 0,05,
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Rii = 500, Ri2 = 55, В = 0,012; 3) Ro = 0,l, Rii = 55, =
В  = 0,012.

На рис. 4.1ба приведены результаты расчетов для волнового 
числа k —  2,0, из которых видно, что при числах Ro и Ri/, соот
ветствующих небольшим значениям Uo (0,15̂ -0,30 м/с), т. е. при 
режимах, где существенно влияние бароклинных механизмов 
неустойчивости и где оказывает влияние (3-эффект, параметры 
возмущений зависят от ориентации на (3-плоскости. Интересен 
полученный факт, что наиболее неустойчивыми оказались течения» 
имеющие составляющую на юг (максимальные <ог), а наименее 
неустойчивыми ■— течения с составляющими на север. Для тече
ний, направленных на север (v = 45-̂ 90°), при Ro = 0,025 (пер
вый вариант) вообще не было получено неустойчивых решений. 
Для третьего варианта, соответствующего U0 = 0,90 м/с и пре
обладанию баротропной неустойчивости, ориентация потока на 
P-плоскости не оказывает влияния на значения со/ (кривая 3 на 
рис. 4.16а). Все это еще раз подтверждает полученный ранее 
вывод о том, что в первых двух случаях относительная роль баро- 
тропных и бароклинных механизмов неустойчивости и р-эффекта 
одинакова.

Одной из возможных физических интерпретаций полученного 
влияния ориентации потока на p-плоскости может быть следую
щее: в [67] было показано, что зонально ориентированное течение 
с поверхностью раздела Маргулеса устойчиво по отношению 
к продольной компоненте возмущений, поскольку адвекция потен
циального вихря осуществляется только поперечной составляющей 
возмущений; в случае произвольной ориентации потока на 
P-плоскости в уравнении потенциального вихря адвекция вихря 
осуществляется не только поперечной, но и продольной состав
ляющей возмущений. При этом за счет p-эффекта адвекция поло
жительна для течений, направленных на юг, и отрицательна для 
течений, направленных на север, что и сказывается на увеличении 
(соответственно уменьшении) степени неустойчивости течения. 
Полученные результаты о влиянии ориентации потока на р-плос- 
кости могут быть перенесены на открытые районы Мирового 
океана, где возможна их океанологическая интерпретация. В част
ности, в настоящее время установлено, что Канарское течение 
вдоль Северо-Западной Африки, направленное на юг, сильно не
устойчиво.

4.6.3. Сопоставление теоретически рассчитанных параметров  
неустойчивых возмущений с данными наблюдений. Оценим пара
метры неустойчивых возмущений для условий черноморского 
потока и проведем сопоставление с данными экспериментальных 
наблюдений. Будем считать, что максимальные скорости в стрежне 
потока и 0 = 1,00 м/с (такие скорости характерны для холодного- 
сезона). Из рис. 4.15 а (для 1/ = 0,9 м/с) видно, что коэффициент 
временного роста имеет максимум сог = 0,21 при k =  2,25. Этим 
значениям соответствует время увеличения амплитуды возмущений 
в е раз (инкремент нарастания) t =  L/iогУо̂ З.б сут, размерная
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фазовая скорость сг =  0,26 м/с, «доминирующая длина волны» для 
наиболее быстро растущего возмущения Lj = 2я£/£,« 160 км, 
доминирующий период колебаний Td —  2nL/c2kVo =  7 сут. Эти 
оценки справедливы для любого района распространения Основ
ного черноморского течения.

В летнее время максимальные скорости в стрежне потока 
меньше (U0 = 0,30-=-0,50 м/с). Тогда из рис. 4.15 а (кривые 2 и 3) 
получим со, = 0,12-0,16 при k =  2,0-=-2,25 соответственно. Фазо
вая скорость распространения 0,15-f-0,20 м/с, длина наиболее 
быстро растущих возмущений 160—180 км, что соответствует 
периоду доминирующих колебаний Та =  9-И4 сут. В летнее время 
из-за значительного уменьшения Uо в зоне Основного черномор
ского течения существенной становится его ориентация. В соот
ветствии с полученными результатами зонами наиболее вероятного 
меандрирования и вихреобразования в летнее время могут быть 
районы свала глубин в северо-западной части Черного моря 
(v= 225°); район болгарского побережья (v = 270°), а наименее 
вероятного — Кавказского побережья от Сухуми до Туапсе 
(v = 125°).

Выше на основе анализа большого количества- натурных наб
людений было показано, что Основное черноморское течение, рас
пространяющееся над областью свала глубин, сильно неустойчиво. 
Это проявляется в его интенсивном меандрировании и вихреобра- 
зовании. Однако пространственная структура волновых возмуще
ний и развивающихся затем вихрей может быть различной. 
В частности, в отдельных случаях, как было отмечено, в юго-вос
точной части моря волновые возмущения и вихри с диаметром 
■около 60 км концентрируются только в поверхностном 200-метро
вом слое, другие, наоборот, распространены в толще вод и слабо 
проявляются в поверхностных горизонтах (например, у Анатолий
ского побережья). Кроме того, в одних случаях волновые возму
щения могут иметь одно направление распространения, в других — 
противоположное.

Все эти данные можно удовлетворительно объяснить на основе 
проведенных расчетов в рамках предложенной модели, параметры 
которой хорошо соответствуют природным условиям Основного 
черноморского течения.

Вихри в юго-восточной части моря наблюдались в осенне- 
зимний период 1977 г., для которого могут быть выбраны следую
щие параметры: L =  6-104 м, f/0 = 0,60 м/с, g' = 2,5, Di =  1,8Х 
X Ю3 м, D 2 =  2 -102 м , f = 9,1.8-10~5 с-1, что дает Ri2 = 14. Наклон 
дна для этого района, где течение довольно далеко отходит от 
•берега, равен В т = 0,05-=-0,07. При таких параметрах Ri2 и В т на 
диаграмме устойчивости (рис. 4.18 а) мы попадаем в область не
устойчивости, для которой характерна концентрация волновых 
возмущений в верхнем слое, в нашем случае в верхнем двухсот
метровом слое, причем коэффициент усиления возмущений а« 
« —0,8. Отсюда, зная, что масштаб наиболее быстрорастущих 
волновых возмущений приближенно равен внутреннему радиусу
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деформации Россби, который в случае двухслойной модели имеет 
вид

R d = * ^ W I f > \
где

£>' = Д/)2/(А + /)2)

получаем оценку длины наиболее неустойчивой волны
140 км. Эти оценки неплохо соответствуют горизонтальным и 

вертикальным размерам наблюдаемых вихрей и позволяют пред
положить, что они образованы в результате неустойчивости пер
вого из отмеченных типов.

В летних условиях 1976 г. у Анатолийского побережья наблю
дались два типа вихревых возмущений Основного черноморского 
течения. Один антициклонический вихрь был образован из разви
того меандра и прослеживался наиболее интенсивно в верхних 
200 м. Он имел размеры 90 и 50 км соответственно по большой и 

ч малой осям и очень медленно перемещался на запад. Примерно 
в то же время, но несколько восточнее и непосредственно над 
областью свала глубин наблюдались интенсивные волновые воз
мущения основного течения длиной 80—100 км, двигающиеся на 
восток со скоростью 0,35—0,40 м/с, причем'эти колебания отме
чались на горизонтах 200 м и ниже (до горизонта 1500 м). Для 
условий этого района характерны следующие параметры: L =  
= 8-104 м, Uq = 0,15-̂ 0,20 м/с, g'  =  5, D = 1,8-103 м, D2 = 2 X 
X 102 м, что дает Ri2»300, а В т —  0,05̂ 0,07—для района рас
пространения антициклонического вихря и В т = 0,6-̂ 0,9 — для 
района свала глубин. Для таких параметров Ri2 и В т по диа
грамме устойчивости (см. рис. 4.18 а) возможно существование 
сразу двух типов неустойчивых возмущений, соответствующих 
первой зоне с а»—0,25 и второй зоне с а«0,25, причем первый 
тип неустойчивых возмущений сосредоточен в верхнем слое и рас
пространяется на запад. С этими возмущениями, очевидно, и свя
зано образование антициклонического вихря, что подтверждает 
оценка длины наиболее неустойчивой волны этого типа — 
та 1604-180 км. Второй тип возмущений длиной L l̂OO км, кото
рый концентрируется в придонном слое, очевидно, и вызывает 

■ отмеченные волновые возмущения, двигающиеся на восток.
Таким образом, рассмотренные двухслойные модели баро- 

тропно-бароклинной неустойчивости Основного черноморского те
чения в общем удовлетворительно соответствуют наблюдаемым 
параметрам меандров и вихрей. В то же время им присущ один 
недостаток, а именно данные расчетов показывают, что наиболее 
благоприятный период образования волновых возмущений — зим
ний сезон усиления Основного черноморского течения. Это нахо
дится в некотором противоречии с данными наблюдений, в соот
ветствии с которыми вихри в Черном море наблюдались наиболее 
часто в летнее время (см. табл. 44).
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Для устранения этого противоречия была предложена трех
слойная модель неустойчивости Основного черноморского течения, 
позволяющая исследовать влияние кривизны вертикального про
филя скорости и плотности на параметры вихревых возмущений.

4.7. Трехслойная модель неустойчивости Основного 
черноморского течения

В Мировом океане и морях средние вертикальные профили 
плотности и скорости не могут быть аппроксимированы двухслой
ной моделью, поскольку они характеризуются довольно сильной 
кривизной, наиболее часто связанной с наличием сезонного термо
клина и главного пикноклина, а также с подповерхностными мак
симумами скорости. В то же время непрерывные по вертикали мо
дели [130], развитые для изучения влияния параметров вертикаль
ной структуры средних полей на устойчивость горизонтально одно
родных течений, ограничены трудностями разделения переменных 
и позволяют исследовать влияние кривизны только одного из ука
занных профилей, например профиля плотности, а также совсем не 
учитывают баротропных механизмов неустойчивости.

Для' исследования влияния кривизны вертикальных профилей 
плотности и скорости предложены трехслойные модели гидроди
намической неустойчивости крупномасштабных течений. Введение 
при этом ряда упрощающих предположений (о которых сказано 
ниже, при обсуждении постановки задачи) позволило получить 
аналитические решения для неустойчивых волновых возмущений 
в линейном приближении и показать, что кривизна профиля ско
рости оказывает сильное дестабилизирующее влияние. Помимо 
этого, в работах [124, 168] получены известные ранее результаты 
о стабилизирующем влиянии p-эффекта и вертикальной несим- 
метрии потока, связанной с различиями толщин слоев [98]. Однако 
предложенные трехслойные модели обладают некоторыми недо
статками, в частности в них основное внимание уделено исследо
ванию кривизны вертикального профиля скорости, кроме того, 
не проведен подробный анализ параметров волновых возмущений 
в области неустойчивости.

Цель настоящего раздела — в рамках линейной теории гидро
динамической устойчивости и на основе трехслойной модели зо
нального течения с поперечным сдвигом скорости исследовать 
совместное влияние кривизны вертикального профиля скорости и 
плотности на параметры неустойчивых волновых возмущений 
и сопоставить их с результатами теоретических исследований 
[124, 168], а также с данными натурных наблюдений.

4.7.1 П остановка задачи. Рассмотрим трехслойное крупномас
штабное течение (малые числа Россби—Кибеля R o < C l )  на 
P-плоскости, не ограниченное вдоль продольной координаты х, 
направленной на восток, и имеющее ширину L по поперечной 
координате у, направленной на север. Ось z направлена верти

171



кально вверх. Геометрические особенности течения показаны на 
рис. 4.20 а, где дан поперечный вертикальный разрез течения. 
Плотность в пределах каждого слоя толщины D, считается по
стоянной и равной pj (рис. 4.20 s) где индексы /= 1, 2, 3 отно
сятся соответственно к нижнему, промежуточному и верхнему 
слоям. Изменения плотности между слоями определяются скач
ками плотности Api и Др2 — соответственно для нижней и верхней 
границ раздела. Предполагается, что основное невозмущенное 
течение находится в геострофическом балансе и имеет произволь
ную форму по поперечной к потоку координате Uj =  AjU(y), где

Рис. 4.20. Геометрия трехслойной модели.
а — проекция на плоскость yoz, аппроксимация вертикальных профи

лей; б — скорости и в — плотности.

Aj — безразмерный коэффициент, определяющий максимальные 
значения скорости в j -слое (рис. 4.20 6). В нижнем слое задан 
поперечный наклон дна произвольной формы — а (у).

Используя метод возмущений в линейном приближении, при
ближения гидростатики и Буссинеска (фильтрующие инерционные 
и акустические волны [60]), задавая на дне условие обтекания 
без трения (w = v -а, где w и v — составляющие скорости на 
оси z, у), а на поверхности моря — условие твердой крышки 
(фильтрующие длинные гравитационные волны [60]) и считая, 
что для малых (по отношению к основному потоку) возмущений 
справедливы квазигеострофические приближения (фильтрующие 
внутренние гравитационные волны [60]), система трех уравнений 
для потенциального вихря, линеаризированная относительно сред
него течения, может быть сведена к системе обыкновенных диффе
ренциальных уравнений второго порядка для комплексной ампли
туды давления волновых возмущений вида

Re [Wj (у) ехр {ik (х —  cf)}]> 
где k — действительное волновое число, с = cR + ici ■— комплекс
ная фазовая скорость, t — время, ^(у) — комплексная амплитуда
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возмущений (в данном случае амплитуда давления). Эта система 
путем введения безразмерных параметров

k'  —  kL, с ' =  c/U 0, y' =  y/L, Ro = U ( L f ) ~ 1,

B =  f>LslU, T =  aLfDl , Л = /2L2 №  Ap./p)"1,
F2 =  f L * { g D 2. Ap.,/p)-\ fW^te^Ap./p)-1 

может быть представлена в безразмерном виде:
(U 1 - c ) [ ^ - - k * P 1 - F iG l (P1 - P 2)] +  Q1P i == 0, (4.51)

(U2 -  с) -  £2Р2 -  F2G2 (2Р 2 -  Р, -  Р3)] + Q2P2 = 0, (4.52)

(U, -  с) -  &2Р3 -  P3G3 (Р3 -  Р2)] + Q3P3 = 0. (4.53)
Здесь Р, — комплексная амплитуда давления в /-слое;

U) —  dUj/dy; Gj =  F j ( l  — Ro £/,-);
Q;- — меридиональный градиент потенциального вихря в j-слое, 
равный в первом слое (/ = 1)

Qi = {В - U \  + F tGt (£/, -  £/2) + Ro-'Ĝ }, (4.54)
во втором слое (/ = 2)

Q2 = {В -  f/2 + F2G2 (2U2 - и , -  и 3)}, (4.55)
в третьем слое (/ = 3)

Q3 = {B - U l  +  F SG3(U3- U 2)}, (4.56)
где U ’j =  dzUj/dy2.

Граничные условия для системы (4.51) — (4.53)—-обращение 
в нуль амплитуды давления на боковых границах течения
Р;(0) = Р,-(1) = 0. Это условие соответствует равенству нулю по
перечной к потоку компоненты скорости возмущенного движения.

Фазовая скорость с играет роль собственного значения системы 
(4.51) — (4.53), при этом если С; > 0 имеет место возрастание
амплитуды волновых возмущений и неустойчивость, если ct < О — 
затухание колебаний, С; = 0 соответствует нейтральным коле
баниям.

Система уравнений (4.51) — (4.53) во многом соответствует 
системе, полученной в метеорологической работе [124],. однако 
в этой работе сделаны существенные для динамики возмущений 
упрощения Api = Лр2, Uj = const, D i = D 2 —  D 3, которые в океа
нологических приложениях не могут быть приняты, так как, на
пример, глубина залегания сезонного термоклина, соответствую
щая (в рассматриваемой здесь модели) Dz, значительно меньше, 
чем толщина деятельного слоя океана до главного пикноклина D 2, 
которая в свою очередь меньше основной толщи вод под главным 
пикноклином, т. е. в реальных океанических условиях характерно
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выполнение неравенства D\ 3> D% D3. Этот недостаток учтен 
в трехслойной модели [168]. Однако введение линейного по вер
тикали профиля плотности в промежуточном слое позволяет 
моделировать только влияние стратификации в главном пикно
клине на условия образования неустойчивых волновых возмуще
ний. Кроме того, океанологическая модель в первом варианте 
[168] реализована в предположении Uj {у) = const, а во втором — 
в предположении отсутствия движения в нижнем слое и слабых 
изменений профиля основного невозмущенного течения поперек 
потока, что, как показано в [2], существенно искажает параметры 
неустойчивых волновых возмущений в моделях с поперечными 
неоднородностями топографии дна.

Система уравнений (4.51) — (4.53) свободна от отмеченных 
выше недостатков и позволяет исследовать влияние кривизны про
филя плотности по вертикали, связанной с одновременным сущест
вованием сезонного термоклина и постоянного пикноклина, а также 
влияние кривизны вертикального профиля скорости, возникающей 
при наличии подповерхностных максимумов скорости.

4.7.2. Метод решения. Система уравнений (4.51) — (4.53) с гра
ничными условиями, указанными выше, решалась численно, 
использовался двухсторонний вариант дифференциальной про
гонки с ортогонализацией в отдельных точках интервала {0, 1}, 
предложенный в [46]. При вычислении собственных значений и 
собственных функций применялся алгоритм с автоматическим 
выбором шага интегрирования и с ортогонализацией на каждом 
шаге [87]. В процессе отыскания собственных значений исполь
зовался метод покоординатной минимизации. Точность вычисления , 
|Ас| = 10“3ч-10“4, точность интегрирования 0,01-̂ 0,001.

4.7.3. Характеристика параметров задачи и численных экспери
ментов. Система уравнений (4.51) —(4.53) имеет шесть безразмер
ных параметров: Ro, В, Т, F i, Fz, F 3. Кроме этого, ее решения 
существенно зависят от вертикальных сдвигов скорости между 
слоями Si —  Us — U2 и S 2 = U2 — U\, входящих в выражения для j 
меридионального градиента потенциального вихря Q/ (4.54)—■ 
(4.56) в виде комбинаций Si + S2 и Si — S2. Поэтому для иссле- j 
дования совместного влияния кривизны вертикальных профилей 
скорости и плотности и одновременного сокращения параметров 
задачи (4.51) — (4.53), определяющих вид решения и соответ
ственно параметры неустойчивых волновых возмущений, были 
введены два коэффициента ps = (Si— S2)/(Si + S2) и ця =
=  (Rl —  R2)/(R1 +  R2), где R 1 =  F3 —  F2 и  R2 =  F2 — Fi. Поскольку | 
эти коэффициенты характеризуют вертикальную структуру про
филей скорости и плотности, они были названы коэффициентами 
кривизны. При (is = )1д = 0 используемая в настоящей работе 
модель превращается в модель с постоянным по вертикали про
филем, одинаковыми толщинами слоев и равными между собой 
скачками плотности (Ap2 = Ap'i). При |is>l вертикальный про
филь скорости характеризуется наличием подповерхностного мини
мума скорости, при jis < —1 вертикальный профиль скорости



характеризуется подповерхностным максимумом скорости 
(рис. 4.20 6). При ц г > 0  выполняется неравенство Dt > D2 > D3 
и неравенство Api < Ар2, при < 0 первое неравенство не выпол
няется и толщина верхнего слоя может быть больше толщины 
промежуточного слоя, т. е. D3 > D 2. В случае Арг < Api возможны 
более сложные вертикальные распределения плотности. Диапазон 
изменения вида вертикальных профилей скорости и плотности 
показан на рис. 4.20 б, в штриховкой. Коэффициент аналогичного 
H-s и |Хд вида -—\x =  (D i — D 2)I ( D i +  D 2) был введен в работе [98] 
для характеристики различий толщины верхнего и нижнего слоев

Ш;

Рис. 4.21. Коэффициенты нарастания со; = со;(/г).
1 — полученные по трехслойной модели [1241; 2 — по 
модели с непрерывным профилем плотности [124]; 3 — 
по трехслойной модели [168]; 4 — результаты числен
ных расчетов по предложенной в монографии модели.

в двухслойных моделях устойчивости зональных потоков и было 
показано, что ц. оказывает стабилизирующее действие.

Таким образом, фиксируя Ro, В, Т, задачу отыскания пара
метров неустойчивых волновых возмущений для исследуемой трех
слойной модели сводим к двухпараметрической задаче, где волно
вые числа k и коэффициенты нарастания волновых возмущений 
©г = kci -зависят от двух коэффициентов us и д̂, характеризующих 
кривизну вертикальных профилей скорости и плотности.

Численные эксперименты были разбиты на два этапа, на пер
вом из которых проводились тестовые расчеты с последующим 
сопоставлением их результатов с данными аналитических решений 
для трехслойных моделей [124, 168]. Для этого в исследуемой 
модели задавалось С/3- = const и = 0. На втором этапе прово
дились основные численные эксперименты по выявлению зависи
мостей параметров неустойчивых возмущений от изменений |1r 
и us, которые нами варьировались в диапазоне: —2 < fis <  2 и 
||лл|<2, при этом расчеты велись для безразмерных величин 
от 0,25 до 6,0.

4.7.4. Анализ результатов численных экспериментов. А. Тесто
вые. расчеты проведены для проверки соответствия численной 
реализации данной модели известным аналитическим решениям. 
Принято: 5 = 0, F I= F 2 =  F 3=100, fxs=0,35, цд = 0 и Uj(y) =
—  const. На рис. 4.21 показаны результаты сопоставления
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с [124, 168] для зависимости со,- = оог- (k), где a>i =  Cik. Это сопо
ставление дает довольно хорошее соответствие решений, получен
ных численными и аналитическими методами.

Расчеты при В, равном 0 и 0,5, дали известные ранее резуль
таты о стабилизирующем влиянии p-эффекта на устойчивость зо
нального течения, направленного на восток. Все это свидетельст
вует о правильности предложенной модели и ее численной реа
лизации.

Рис. 4.22. Характеристики Основного, черноморского течения, используемые при расчетах по модели.
с — вертикальные профили скорости [101] для летнего (У) 
и зимнего (2) сезонов; б — средние многолетние верти
кальные профили плотности для летнего (/) и зимнего (2) |

сезонов.

Б. В качестве основного невозмущенного течения при проведе
нии численных экспериментов был выбран основной черноморский 
поток, параметры которого получены на основе осреднения много
летних наблюдений за течениями и гидрологической структурой 
вод в Черном море. На рис. 4.22 показаны основные геометриче
ские особенности этого течения. При проведении расчетов три 
безразмерных параметра задачи, были заданы постоянными: Ro =
= 0,025, В —  0,4, Т = 0. На основе расчетов получены серии 
диаграмм устойчивости в-плоскости jis, \iR для различных значе
ний k, которые показали, что наиболее неустойчивыми оказались 
волновые возмущения с k, близкими или большими величины, 
обратной внутреннему радиусу деформации Россби (для Черного 
моря Ra —  30 км), т. е. в условиях Основного черноморского 
течения преобладает неустойчивость смешанного (баротропно-ба- 
роклинного) и баротропного типов.

На рис. 4.23 приведены диаграммы устойчивости для двух вол
новых чисел k —  1 и & = 4. Сравнение показывает, что с ростом k 
в плоскости us, Hr происходит значительное расширение области
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неустойчивости и ее разворот против часовой стрелки. При этом 
коэффициенты нарастания а увеличиваются, а структура волновых 
возмущений существенно изменяется. При k ~ l  максимальные 
значения а отмечаются при |is~0,6 и (хд»0,8; область неустойчи
вости в основном расположена в квадранте jxs > 0 и fxH > 0, что 
соответствует выполнению следующих условий: А\ <  А 2 <  А 3,
D i >  £>2 > D3, Api < А рг. Расчеты собственных функций первой 
горизонтальной моды для каждого из слоев показывают, что для 
этого квадранта характерно уменьшение амплитуды волновых

Рис. 4.23. Диаграммы устойчивости на плоскости jxs, (Хк для волновых чисел 6=1 (а) и k=i (б).
Цифрами показаны максимальные значения а.

возмущений от верхнего к нижнему слою. При k = 4 максималь
ные а отмечаются при | —1,2, (Лд~0,5, а область неустойчивости 
в основном расположена в квадранте (is < 0 и > 0, что соответ
ствует выполнению условий Л2 > А 3 > А\, D\ > D 2 >  D 3 и Api < Др2 
в области максимальных значений а. Для этой области харак
терно существование максимума амплитуды волновых возмущений 
в промежуточном слое.

Оценки параметров наиболее неустойчивых волновых возму
щений для летних условий Черного моря с Uo —  0,25 м/с, L = 
= 100 км, D\ = 1800 м, £>2 = 120 м, D 3 =  30 м, gApi/p = 2,0X 
X Ю-2 g Др2/р = 2,5-10~2 м/с2 (см. рис. 4.22) дают (ifl = 0,5 и 
fiS = —1,3, что на диаграмме (рис. 4.23 6) соответствует а = 0,4. 
Это значение а позволяет получить следующие размерные пара
метры волновых возмущений: длину волны Я. = 160 км, фазовую 
скорость с = 0,15 м/с, инкремент нарастания t = 19 сут, домини
рующий период колебаний Td = 12 сут.

Сравнение большинства полученных параметров неустойчивых 
волновых возмущений с расчетами по двухслойной модели [2] 
указывает на их неплохое соответствие, что дает возможность 
аппроксимации вертикальной гидрологической структуры Черного
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моря двухслойной моделью. Однако полученный по трехслойной 
модели значительно больший инкремент нарастания лучше соот
ветствует наблюдаемым меандрам и вихрям, которые характери
зуются медленной эволюцией во времени. Еще одно, наиболее 
существенное отличие расчетов по трехслойной модели заклю
чается в следующем: расчеты по двухслойной модели показывают, 
что наиболее благоприятное время для меандрирования Основного 
черноморского течения и образования вихрей— зимний период 
усиления основного течения [2], в то Же время наиболее часто эти 
вихревые образования обнаружены в летнее время, причем они 
наиболее выражены в промежуточных слоях. Расчеты по трех
слойной модели показывают, что наиболее благоприятные условия 
для вихреобразования — наличие подповерхностного максимума 
скорости, который наиболее часто отмечается летом [101], при 
этом волновые возмущения наиболее выражены как раз в проме
жуточных слоях. Таким образом, эти расчеты ликвидируют про
тиворечия наблюдений с данными по двухслойной- модели и пока
зывают необходимость учета кривизны профилей скорости и 
плотности даже в таких морях, где вертикальная гидрологическая 
структура близка к двухслойной.

Статистическая обработка многолетнего массива гидрологиче
ских наблюдений (до 1979 г. включительно) показала, что на фоне 
среднего многолетнего (климатического) распределения гидроло
гических характеристик в Черном море развивается интенсивная 
синоптическая изменчивость, причем максимум дисперсии средних 
многолетних колебаний гидрологических характеристик приходится 
на районы, приуроченные к Основному черноморскому течению и 
прибрежной зоне моря. Анализ отдельных синхронных гидрологи
ческих съемок, проведенных в 50-х годах и по программе совмест
ных комплексных исследований Черного моря (СКОИЧ, 1975— 
1979 гг.), данных многосуточных наблюдений за течениями на 
АБС, а также съемок течений ЭМИТ и аэросъемки течений в при
брежной зоне дает основания считать, что в Черном море сущест
вуют три основных типа синоптической изменчивости гидрологи
ческих полей: фрикционные вихревые образования, топографиче
ские вихри и вихревые образования Основного черноморского 
течения.

Фрикционные вихревые образования отмечаются в прибрежной 
зоне моря и образуются за счет крупномасштабного горизонталь
ного обмена в этой зоне. Эти вихри имеют характерные горизон
тальные размеры 5—20 км. Направление их перемещения совпа
дает с направлением основного течения. Фрикционные вихри слабо 
идентифицируются по данным гидрологических съемок, поскольку 
образованы из однородных вод прибрежной зоны, и хорошо про
слеживаются по данным съемок течений. Они обладают малыми 
запасами энергии и имеют время жизни 2—5 сут.

Топографические вихри и вихревые образования Основного 
черноморского течения образуются за счет интенсивного меандри
рования этого течения над зоной свала глубин, которое происходит
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вследствие его баротропно-бароклинной неустойчивости. Эти вихри 
выделяются по термохалинным признакам и имеют сложную вер
тикальную структуру. Сопоставление и анализ гидрологической 
структуры вихрей показал, что вихри здесь обладают свойствами, 
аналогичными рингам пограничных течений. Так же, как и для 
рингов пограничных течений, с левой стороны от основного течения 
(если смотреть по течению) образуются только антициклонические 
вихри размерами 60—100 км, а с правой стороны — циклонические 
вихри размерами 30—60 км. Антициклонические вихри всегда 
образованы из менее соленых вод прибрежной зоны, а циклони
ческие — из более соленых вод глубоководных районов моря. Это 
подтверждает сопоставление вертикальных разрезов температуры, 
где отмечается значительное (до 50 м) увеличение и уменьшение- 
толщины холодного промежуточного слоя соответственно в анти- 
циклонических и циклонических вихрях.

Проведенные расчеты энергозапаса выделенных вихревых обра
зований показали, что общая механическая энергия антициклони- 
ческих вихрей 1015 Дж, а циклонических 1013—1014 Дж. Отноше
ние кинетической энергии (КЭ) к допустимой потенциальной энер
гии (ДПЭ) в зависимости от стадии развития вихрей различное. 
У молодых вихревых образований оно составляет 0,1, а у разви
тых — больше единицы. Более 50 % КЭ вихрей обычно сосредото
чено в верхнем 100-метровом слое, в то время как более 70 % ДПЭ 
содержится в постоянном пикноклине. У топографических вихрей 
более 70 % КЭ и ДПЭ сосредоточено в слое от дна до горизонта 
300 м. Полученное отношение КЭ к ДПЭ и их распределение по 
вертикали находятся в хорошем соответствии с аналогичными 
оценками, выполненными для рингов Гольфстрима, хотя по абсо
лютным значениям для рингов Гольфстрима были получены зна
чения общей механической энергии 1017 Дж, т. е. на два порядка 
больше, чем для вихрей Основного черноморского течения. Следо
вательно, в Черном море при меандрировании Основного черно
морского течения образуются вихри менее интенсивные, чем 
в океане. При расчетах плотности механической энергии в вихре
вых образованиях на ранней стадии их развития были получены 
значения 103 Дж/м3. Оценены скорости диссипации энергии вихрей 
и характерное время жизни вихрей, которые соответственно со
ставляют 10-3—10-4 Дж/м3 и 10—100 сут. На оснований этого 
делается вывод, что для дальнейшего изучения процессов вихре
образования в зоне основного течения в Черном море необходимо 
проводить как минимум декадные гидрологические съемки районов 
возможного вихреобразования.

Предложенные модели баротропно-бароклинной неустойчивости 
Основного черноморского течения с учетом реального горизонталь
ного профиля скорости, топографии дна и различной ориентации 
потока на p-плоскости позволяют выделить зоны наиболее веро
ятного меандрирования и вихреобразования: район свала глубин 
в северо-западной части моря; вдоль Южного берега Крыма и 
болгарского побережья,— а также показать, что ориентация
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потока на p-плоскости и конфигурация дна существенным образом 
влияют на параметры неустойчивости течения. Кроме этого, рас
четы собственных функций и нейтральных кривых при совместном 
учете стратификации, топографии дна, горизонтального сдвига 
скорости и ориентации потока позволили показать существование 
в модели различных типов неустойчивости, приводящих к появле
нию волновых возмущений с различной фазовой скоростью и вер
тикальной структурой. Отмечено, что в двухслойных моделях тече
ний с горизонтальным сдвигом скорости постоянный наклон дна 
вне зависимости от знака может оказывать стабилизирующее влия
ние, и показано «отсекающее» влияние эффекта плавучести на 
вертикальную структуру волновых возмущений, приводящее к кон
центрации их энергии либо в верхнем, либо в нижнем слое.

Рассмотрение конкретных примеров и их сопоставление с дан
ными наблюдений показывает, что в реальных условиях моря 
в одном и том же районе могут наблюдаться вихревые возмуще
ния, имеющие различную вертикальную структуру и перемещаю
щиеся в разные стороны, возникновение которых может быть удов
летворительно описано предложенной моделью. Хорошее совпаде
ние теоретических оценок с данными наблюдений свидетельствует 
в пользу того, что процесс меандрирования и вихреобразования 
указанных пространственно-временных масштабов происходит 
вследствие баротропно-бароклинной неустойчивости основного чер
номорского потока, а предложенные модели могут быть исполь
зованы для объяснения и расчета начальной стадии (в силу 
линейности моделей) этого процесса.

Глава 5 
Мезомасштабная изменчивость

Океанологические исследования последних лет [33, 68, 74, 75, 
79, 108, 129] показали, что большинство процессов в океанах и 
морях не может быть познано без всестороннего изучения мезо- 
масштабных колебаний, под которыми понимается изменчивость 
гидрофизической структуры вод с временными масштабами от 
частоты плавучести до локальной инерционной частоты (см. 
главу 1).

Необходимость исследования этих колебаний диктуется, во-пер
вых, тем, что они играют большую роль в различных динамических 
процессах, протекающих в толще вод, а во-вторых, тем, что эти 
колебания являются одной из основных причин пространственно- 
временной изменчивости океанологических полей. При этом по 
мере накопления знаний о мезомасштабных колебаниях стано
вится ясным их большое значение в процессах переноса тепла и 
механической энергии в условиях существования в морях и океа- 
.нах сильной плотностной стратификации.



Исследования мезомасштабной изменчивости имеют большое 
значение при изучении практически важных процессов распростра
нения звука, распределения биологических объектов и т. д. Теоре
тическим и экспериментальным исследованиям мезомасштабной 
изменчивости гидрофизических полей в океане посвящено' очень 
большое число публикаций (см. например библиографию к моно
графиям [74, 75]). Однако представления о реальных полях этих 
колебаний остаются весьма несовершенными, особенно для внут
ренних морей и в первую очередь для Черного моря. Это связано 
главным образом со сложностью натурных экспериментов, позво
ляющих проводить адекватные измерения изменчивости гидрофи
зических полей в мезомасштабной диапазоне, обладающем чрез
вычайно широким спектром колебаний.

Современное состояние знаний о мезомасштабных колебаниях 
характеризуется в основном представлением об их временных 
параметрах, о пространственных же параметрах сведения незна
чительны и противоречивы, а для Черного моря практически отсут
ствуют. В настоящее время имеются только работы [20, 21], где 
предпринята попытка обобщения сведений о пространственно-вре
менных параметрах инерционных колебаний. Однако частотный 
спектр мезомасштабных колебаний, помимо инерционных движе
ний, включает еще короткопериодные внутренние волны, поверх
ностные и внутренние сейшевые колебания. Кроме этого, 
для исследования причин формирования мезомасштабной изменчи
вости в Черном море, возникающей в основном при нарушении 
гидростатического равновесия (см. главу 1), должны быть изучены 
шельфовые и топографические волновые движения с частотами* 
близкими к локальной инерционной частоте (со <̂ ,f). Эти волновые 
движения отличаются от короткопериодных внутренних волн и 
сейшевых колебаний по своей природе, поскольку возникают 
в основном при нарушении баланса в уравнении потенциального- 
вихря (см. главу 1).

Спектр мезомасштабных колебаний в океане может быть опи
сан моделью Гаррета—Манка [129], которая получена в рамках 
линейной динамики и ВКБ-приближения [116]. Работы К. Д. Са
бинина (см., например, [92]) дополнили эту модель и в резуль
тате о среднем спектре можно сказать следующее: на общем фоне- 
спадающего спектра (k —  —2) наблюдаются пики на инерционной 
частоте, на приливных суточных и полусуточных частотах и воз
вышение на локальной частоте Вяйсяля—Брента. В замкнутых 
морях добавляются пики на частотах сейшевых колебаний, кото
рые определяются собственными частотами бассейнов. В условиях 
Черного моря с повышенной вертикальной стратификацией вод 
спектр мезомасштабных колебаний имеет диапазон изменения по 
временной частоте от 30 до 0,04 цикла в час, что соответствует 
периодам от 2 мин до 1 сут, и широкий пространственный диапа
зон (от десятков метров до десятков километров). Исследование 
этого вида изменчивости с таким широким диапазоном простран
ственно-временных параметров возможно только при комплексном
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подходе, поэтому в данной главе последовательно рассмотрены 
инерционные движения и их связь с более низкочастотными коле
баниями, типа топографических и шельфовых волн; сейшевые 
колебания и короткопериодные внутренние волны и их связь с бо
лее низкочастотными движениями.

5.1. Инерционные движения

Инерционные движения — один из наиболее интенсивных видов 
мезомасштабной изменчивости гидрофизических полей океанов и 
морей [79]. Интенсивные инерционные движения наблюдаются 
и в крупных озерах [106].

Под инерционными движениями понимают движения с харак- 
терными временными масштабами, близкими к локальному зна
чению величины Т —  12 ч sin ф, где ф — широта места. Они до сих 
пор изучены крайне слабо, что связано, с одной стороны, с недо
статком данных наблюдений, а с другой — с отсутствием единой 
теории инерционных движений.

5.1.1. Теоретические и экспериментальные исследования инер
ционных движений и их изученность в Черном море.

Исследования инерционных движений в океанах и морях были 
начаты в 30-е годы нашего столетия. К настоящему времени 
имеется несколько обобщающих работ (например, [79, 89, 167] ). 
Для инерционных движений характерна сильная временная пере
межаемость — порядка нескольких суток [125, 127], кроме того, 
в поверхностном слое они связаны с локальными штормовыми 
усилениями ветра [136, 153]. Высказана гипотеза о ветровом про
исхождении инерционных движений [153, 167]. В [167] показано, 
что когерентность инерционных движений значительно сильнее 
убывает по вертикали (вертикальный масштаб когерентности при
мерно 50—100 м), чем по горизонтали (горизонтальный масштаб 
когерентности примерно 10 км). В [156J для районов, где инер
ционная частота близка к приливной (~30° с. ш.), приведены 
результаты наблюдений круговых движений с помощью поплавков 
нейтральной плавучести на инерционной частоте с радиусами 
около 2 км. Быстрое затухание когерентности по вертикали свиде
тельствует о локальном образовании и развитии инерционных дви
жений и их зависимости от плотностной стратификации [167]. Это 
подтверждено результатами длительных наблюдений за течениями 
в Северной Атлантике. В [89, 153] показано, что для инерционных 
движений характерно быстрое убывание амплитуды колебаний 
в верхнем 50-метровом слое (табл. 5.1), а перемежаемость по 
времени связана с изменениями ветра.

Слабая вертикальная когерентность колебаний на инерционной 
частоте отмечается в работах [59, 111]. В [33], посвященной ана
лизу данных длительных наблюдений на атлантическом «Поли
гоне-70», получены: существенная временная перемежаемость,
затухание инерционных движений с глубиной и зависимость их
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тоооОГ- Д.) [159]
50 100 500 1000 2000“

205 274 124 182 136-
0,20 0,14 0,13 0,11 0,07
0,09 0,08 0,09 0,04 0,03-

Глубина, м . . . . . .  20Общая продолжительность наблюдений, дни 219.Максимальная амплитуда, м/с............0,49Амплитуда 90 %-ной обеспеченности, м/с 0,23

Таблица 5.1

Амплитуды инерционных движений в Северной Атлантике (39°10 с. ш.,

амплитуды от плотностной стратификации; концентрация энергии 
инерционных движений в слоях с большими градиентами плот
ности и ее пропорциональность частоте плавучести. В работе [73] 
исследуется процесс возникновения инерционных движений в верх
нем деятельном слое океана при прохождении тайфуна; показано* 
что характерная особенность вертикального распределения энер
гии инерционных движений — резкое ее уменьшение в слое скачка 
плотности, оказывающего экранирующее влияние (препятствую
щего распространению инерционных движений в толщу вод). 
Концентрация энергии инерционных движений в верхнем слое- 
океана и слабая вертикальная когерентность отмечается в [35], 
авторы которой считают, что передача импульса и энергии инер
ционных движений по вертикали осуществляется диффузным 
механизмом.

Таким образом, полученные по данным наблюдений за тече
ниями следующие свойства инерционных движений: концентрация- 
энергии инерционных движений в поверхностных слоях, зависи
мость их амплитуды от вертикальной плотностной стратификации, 
существенная временная перемежаемость, быстрое затухание вер
тикальной когерентности с глубиной — позволили большинству 
исследователей считать, что инерционные движения вызываются- 
в верхнем слое океана локальными штормовыми воздействиями 
ветра и проникают в толщу вод посредством диффузионного- 
обмена.

В работах [109, 111] показано, что инерционные движения:, 
могут быть не только ветрового происхождения, а во многих слу
чаях они генерируются нестационарностью крупномасштабных 
течений, при этом инерционные движения различного происхожде
ния должны отличаться по своим свойствам. В работах [59,. 
131, 163] по данным длительных измерений температуры, течений,, 
а также с помощью поплавков нейтральной плавучести показано,, 
что имеют место инерционные движения со значительной верти
кальной составляющей. Ю. А. Иванов и др. [59] считают, что- 
трехмерные инерционные движения связаны с собственными коле
баниями океана на частотах, близких к инерционной частоте. 
В этом случае колебания должны быть коррелированы между 
собой в толще вод. В двумерном случае инерционные движения 
полностью определяются локальным балансом сил инерции й силы
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Кориолиса и поэтому сильно зависят от стратификации и слабо 
коррелированы по вертикали.

В последнее время появились исследования [156], в которых 
по данным наблюдений показано, что в тех случаях, когда инер
ционные движения вызываются одними и теми же причинами, как 
вертикальная, так и горизонтальная когерентность может быть 
высокой. В частности, анализ данных трех АБС в Атлантике, от
стоящих друг от друга на 50—70 км, показал, что в верхнем 
30-метровом слое горизонтальная когерентность инерционных дви
жений на расстоянии 50—70 км равна 0,72—0,82. Вертикальная 
когерентность инерционных движений, даже при наличии интен
сивного термоклина, на расстоянии 80 м может быть 0,7—0,9 [166].

Теоретические исследования инерционных движений были на
чаты в 1938 г. К- Россби, который считал, что инерционные дви
жения возбуждаются ветром и полностью определяются балансом 
сил инерции и силы Кориолиса. Его гипотеза состояла в следую
щем. При возникновении течений под действием ветра сразу же 
появляется поперечная составляющая скорости, обусловленная 
силой Кориолиса, в результате чего течение смещается вправо 
(в северном полушарии), пока не возникнет горизонтальный гра
диент давления, достаточный для того, чтобы остановить дальней
шее перемещение основной струи течения. Но этот градиент 
в процессе своего увеличения по инерции несколько превышает 
значение, необходимое для установления динамического равнове
сия, и начинает смещать течение влево.

Затем силой Кориолиса течение вновь смещается вправо и т. д. 
Процесс таких колебаний происходит непрерывно до тех пор, пока 
не установится динамическое равновесие, подчиняющееся геостро- 
■фическим соотношениям. -

В работах [12, 118] рассмотрены задачи возбуждения инер
ционных течений в экмановской слое трения океана при резких 
изменениях тангенциального напряжения ветра и показано, что 
из-за наличия в спектрах флюктуаций скорости ветра значитель
ных колебаний на частотах, близких к инерционной частоте, 
в дрейфовом слое океана возможна интенсивная передача энергии 
ветра течениям на этой частоте. Возбуждение инерционных дви
жений в однородном море ветрами различной продолжительности 
исследовано в [107]. Результаты работ [12, 107, 118] получили 
развитие в [89, 153], где показано, что единственным эффективным 
механизмом генерации Инерционных движений в верхнем деятель
ном слое океана является ветер, при этом наиболее сильная их 
генерация происходит при изменениях ветра, временной масштаб 
которых меньше инерционного периода. В [153] получены многие 
свойства инерционных движений: временная перемежаемость, ко
торая объясняется прохождением штормов, генерирующих инер
ционные движения, не совпадающие друг с другом по фазе; 
убывание амплитуды инерционных движений с глубиной и слабая 
вертикальная когерентность. Во всех перечисленных работах рас
сматриваются инерционные движения, возникающие под воздей
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ствием ветра и распространяющиеся 'в толщу вод посредством 
вертикального турбулентного обмена, т. е. движения диффузион
ного происхождения. Для этих движений характерна существенная 
зависимость от вертикальной плотностной стратификации и неод
нородности поля скорости, возбуждаемого ветром. Эти вопросы 
рассмотрены в работе [109], где показано, что характеристики 
инерционных движений (их период, амплитуды, форма орбит), 
с одной стороны, есть функции ротора и дивергенции крупно
масштабного течения, а с другой стороны, эффектов плавучести, 
которые в геострофическом потоке приводят к уменьшению частоты 
инерционных движений. В работе [120] отмечается, что из-за 
наличия развитой турбулентности в верхнем слое инерционные 
течения ветрового происхождения могут взаимодействовать с бо
лее высокочастотными волнами нижележащих слоев, приводя 
к появлению в толще вод инерционно-гравитационных волн; полу
чено характерное время вырождения инерционных движений 
(масштаб перемежаемости) верхнего слоя—-1—6 сут.

Гипотеза ветрового происхождения инерционных движений и 
их диффузионного проникновения в толщу вод объясняет многие 
особенности инерционных движений в морях и океанах, однако 
она не свободна - от недостатков. В частности, эта гипотеза не 
объясняет происхождения инерционных движений на больших 
глубинах и их тесную связь в некоторых случаях с движениями 
на промежуточных горизонтах. Совершенно не объясняет эта гипо
теза существования пика на инерционной частоте в спектрах коле
баний гидрологических характеристик (соленость, температура). 
Поэтому была развита волновая теория инерционных движений. 
Обзор работ в этом направлении дан в [79]. В [135] предложена 
гипотеза резонансного возбуждения инерционных движений при
ливными процессами. Эта гипотеза пригодна только для широт 
около 30°, где инерционный период совпадает с полусуточной 
приливной составляющей, кроме этого, она не объясняет времен
ной перемежаемости инерционных движений. Теоретические мо
дели развития вертикальных инерционных волн рассмотрены 
в [133, 136] . В [132] показано, что существенную роль в генера
ции инерционных движений играют процессы резонансного взаимо
действия внутренних инерционно-гравитационных волн. Резонанс
ные взаимодействия этих волн ранее были подробно исследо
ваны в [136].

Исследование инерционных движений в Черном море начаты 
в 1956 г. В основу этих исследований легли наблюдения на черно
морском экспериментальном полигоне. Статистическая обработка 
наблюдений позволила выделить колебания с инерционным перио
дом по течениям, температуре и солености. Отмечено уменьшение 
амплитуды колебаний между поверхностным слоем и горизонтом 
100 м, позволившее предположить, что процесс зарождения инер
ционных движений начинается в поверхностных слоях, а затем 
распространяется в глубину. В [117] сформулирована гипотеза 
о возбуждении инерционных движений при усилении циклониче
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ской деятельности над морем, вызывающем усиление Основного 
черноморского течения (ОЧТ).

В 1965—1971 гг. в районе Кавказского побережья проведены 
детальные исследования вертикальной структуры инерционных 
движений в море по данным учащенных измерений течений на 
АБС. Было показано, что период таких движений часто отличается 
от локального инерционного, который для Черного моря состав
ляет 16—18 ч. В работе [100] отмечено существование колебаний 
■с кратными периодами (обертонов). Тп —  Тх п~\ где 7i — инер
ционный период, а п  — номер более высокочастотной гармоники. 
Обертоны связаны с повышенным турбулентным обменом, по
скольку они наиболее часто встречаются в прибрежной зоне моря. 
Кроме того, в некоторых случаях отличия периода инерционных 
колебаний от локального значения объясняются горизонтальной 
неоднородностью поля скорости в Основном черноморском тече
нии [109]. Детальные исследования вертикальной структуры инер
ционных движений показали, что их вертикальная когерентность 
может убывать до 0,2—0,5 при увеличении расстояния всего на 
20 м [ПО]. По данным наблюдений за течениями на 31 горизонте 
ъ августе 1971 г. в районе Кавказского побережья отмечено, что 
на фоне общего уменьшения энергии инерционных движений 
с глубиной прослеживаются два хорошо выраженных энергетиче
ских максимума, приуроченных к сезонному термоклину и постоян
ному галоклину, вертикальная когерентность на инерционной 
частоте быстро затухает с увеличением расстояния между гори
зонтами, причем наибольшие потери приходятся на первые десятки 
метров. Однако в [110] были получены, большие значения коге
рентности, в частности, между горизонтами 120 и 500 м — 0,75— 
0,80, которые соответствуют относительным максимумам в рас
пределении энергии инерционных движений. Одной из возможных 
причин такого поведения когерентности считается существование 
б о  время наблюдений инерционных волн, с модальной структурой 
высокого порядка. Полученные выводы находятся в противоречии 
с данными исследований тех же авторов [111] по тем же мате
риалам наблюдений, которые указывают на существование четко 
выраженной вертикальной волновой структуры инерционных дви
жений первых мод.

В работах [26, 107] по результатам обобщения данных много
численных наблюдений за течениями показано, что инерционные 
движения в Черном море отмечаются во всей толще вод (на глу
бинах 1000—1500 м в отдельные моменты времени могут наблю
даться инерционные течения со скоростями 0,20—0,25 м/с), хотя 
амплитуда этих движений в основном уменьшается с глубиной; 
в верхнем 200-метровом слое она 0,20 м/с. В [26] получены харак
терный период временной перемежаемости инерционных течений 
(*—*3—4 сут) и размеры орбит этих течений (10—20 км). Харак
терный временной масштаб перемежаемости инерционных движе
ний в верхнем слое моря порядка 5—10 сут определен в [88] по 
данным длительных наблюдений за течениями в прибрежной зоне 
Кавказского побережья, при этом значения функции йножествен-
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ной когерентности, связывающей энергию инерционных движений 
верхнего слоя моря с атмосферными процессами довольно большие 
(0,65—0,77). При этом была получена более тесная связь энергии 
этих движений с изменчивостью ветра (а не давления).

Итак, установлены некоторые особенности инерционных дви
жений в Черном море: их временная перемежаемость, концентра
ция энергии инерционных колебаний в слоях с большими верти
кальными градиентами плотности, слабая когерентность на инер
ционной частоте между горизонтами. Однако до сих пор нет 
единого мнения об источниках генерации инерционных движений 
в Черном море и их пространственно-временных параметрах, осо
бенно в промежуточных и глубинных слоях.

5.1.2. Классификация инерционных движений. Анализ данных 
экспериментальных и теоретических исследований позволяет выде
лить две наиболее обоснованные гипотезы происхождения инер
ционных движений: ветровое, происхождение и диффузионное
проникновение в толщу вод; волновое происхождение за счет 
резонансного взаимодействия свободных внутренних волновых 
процессов. В соответствии с этим движения с характерными мас
штабами, близкими к локальному значению инерционной частоты, 
могут быть разделены на три вида движений: чисто инерционные 
течения, возбуждаемые в верхнем перемешанном слое моря 
кратковременными воздействиями ветра [68]; вырожденные инер
ционно-гравитационные волны с почти вертикальным волновым 
вектором и круговой поляризацией1 [69, 108]; топографические 
волны на частотах, близких к инерционной частоте с почти гори
зонтальной поляризацией [74, 75, 157]. Выделенные виды инер
ционных движений должны отличаться по своим свойствам и 
пространственно-временным параметрам. Эти различия значи
тельно облегчают интерпретацию данных статистической обра
ботки наблюдений за гидрофизической структурой и позволяют 
более обоснованно выделять источники генерации инерционных 
движений. Рассмотрим некоторые характерные свойства выделен
ных видов инерционных движений.

А. Инерционные течения — это свободный поток в экманов- 
ском слое, движущийся по инерции после прекращения (ослабле
ния) ветра. Наиболее часто встречаются в поверхностном слое 
толщиной 10—40 м, вертикальная структура определяется плотно- 
стной стратификацией, а скачок плотности оказывает экранирую
щее влияние, препятствуя распространению этих течений в глубо
ководные слои моря. Поскольку инерционные течения имеют чисто 
ветровое происхождение и квазидвумерный характер, они должны 
иметь слабую вертикальную когерентность с масштабом когерент
ности порядка толщины верхнего квазиоднородного слоя (10— 
40 м). Горизонтальная когерентность должна быть значительно

1 Под поляризацией понимается ориентация плоскости преобладающих колебаний, т. е. плоскости, проведенной через волновой вектор и вектор наиболь
ших смещений частиц среды.
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больше — масштаб когерентности может быть порядка радиуса 
-инерционного круга:

r =  k W V M A J ~ ) ,  (5.1)
тде Wo — скорость ветра; р — плотность воды; А г — коэффициент 
вертикального турбулентного обмена; fim —  параметр Кориолиса.

Характерный временной масштаб инерционных течений должен 
■быть порядка времени адаптации, необходимого экмановскому 
слою дрейфа для установления равновесия после импульсного 
воздействия ветра, который по некоторым теоретическим оценкам 
равен двум-трем инерционным периодам [68, 138, 139]. Передача 
энергии инерционных течений в более глубокие слои осущест
вляется диффузным механизмом (вертикальным турбулентным 
обменом).

Инерционные течения могут иметь место и в глубоководных 
слоях моря. В этом случае они генерируются импульсными уси
лениями крупномасштабных течений, связанными с крупномас
штабными изменениями атмосферного давления и уровня моря 
(баротропный отклик) [68], а также нестационарностью этих 
•течений [21, 109]. В этом случае вертикальный масштаб когерент
ности может быть больше — порядка глубины места.

Из общей теории Экмана известно, что толщина экмановского 
слоя трения равна [68]

= (2Лг/(̂ ин — (5.2)
т. е. толщина слоя трения зависит не только от турбулентного 
обмена Az и параметра Кориолиса Дш, но и от частоты изменения 
скорости ветра со. В линейном случае различные компоненты 
Фурье-разложения ветрового воздействия и возникающих течений 
не взаимодействуют друг с другом и их можно рассматривать по 
отдельности. Каждой из этих компонент с частотой св соответ
ствует распространяющаяся по вертикали поляризованная по 
кругу волна, длина которой равна 2л,\йа \. Амплитуда этих волн 
убывает при удалении от поверхности по закону ехр(—zl\da\)'. 
Поэтому величина da характеризует расстояние, до которого рас
пространяется ветровое воздействие. Если со < 0, что соответствует 
вращению вектора ветра против часовой стрелки, da постоянно 
убывает, при <в > 0, что соответствует вращению по часовой 
стрелке, эффективная толщина da увеличивается, при co-vfHm 
,de> ->оо, т. е. воздействие ветра распространяется на всю толщу 
в виде вертикальной волны с круговой поляризацией и частотой, 
близкой к инерционной.

Б. Инерционно-гравитационные волны на частотах, близких 
к инерционной. В последние 5—10 лет некоторые исследователи 
показали, что внутренние волны вблизи инерционной частоты 
имеют групповую скорость и длину волны,-приблизительно согла
сующуюся с дисперсионным соотношением для линейных внутрен
них волн [89, 108, 111]. В то же время из общей теории внутренних 
волн [69, 108] известно, что они возможны в диапазоне частот
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fim < со <  N, т. e. максимально возможная частота волн близка 
к частоте плавучести, а минимально возможная — к инерционной 
частоте (см. главу'1). Из этого следует, что внутренние волны 
имеют особенности на частотах, близких к инерционной. В первую 
очередь на этой частоте происходит вырождение волн. Они имеют 
почти вертикальный волновой вектор и стратификация оказывает 
слабое влияние на динамику этих волн, т. е. они превращаются 
в чисто инерционные волны [60]. Большое влияние на поведение 
этих волн оказывает широтное изменение fMH, т. е. широтная точка 
поворота [144].

Еще одна важная особенность инерционных волн заключается 
в том, что в противоположность инерционно-гравитационным вол
нам составляющие волнового вектора и групповой скорости на 
вертикальную ось г имеют одинаковые знаки, поэтому перенос 
энергии по вертикальной оси имеет то же направление, что и фаза 
колебаний [34, 72]. Перенос энергии по вертикали в случае инер
ционных волн осуществляется чисто волновым механизмом со 
скоростью, равной групповой скорости

где kz — вертикальное волновое число, а © — угол между волно
вым вектором и горизонтальной осью, т. е. скорость переноса энер
гии по вертикали очень мала.

В случае вырождения внутренних волн движения должны 
быть коррелированы между собой по вертикали, т. е. вертикаль
ный масштаб когерентности должен быть значительно больше, 
чем при инерционных течениях (около половины-четверти глубины 
места) при возбуждении инерционных волн первых вертикальных 
мод. Однако, как отмечается в [136, 153], при резонансном воз
буждении и взаимодействии инерционных волн часто генерируются 
волновые движения высоких вертикальных мод, их наличие при
водит к слабой вертикальной когерентности.

В. Планетарно-топографические волны — еще один вид дви
жений на частотах, близких к инерционной. Эти волны связаны 
своим происхождением с изменениями вертикальной компоненты 
потенциального вихря —Qz =  (f + £) /Н, где | = dv/dx — ди/ду, 
Н —глубина места при смещении элемента жидкости из среднего 
положения в сторону низких или высоких широт в зависимости от 
наклона дна. В общем случае при отсутствии трения должно вы
полняться соотношение

Эти волны поляризованы в горизонтальной плоскости, т. е. 
движение частиц происходит по «почти» горизонтальным орбитам. 
На частотах, близких к инерционной, в соответствии с теорией 
планетарно-топографических волн [74, 75, 157] особенности вол
новых движений в основном определяются топографическими эф
фектами, а именно резкими изменениями наклона дна. Горизон

cg \г = kz cos 0,

(5.3)
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тальный масштаб когерентности их должен быть порядка радиуса 
деформации Россби R = ( g ' H ) ' l2jf, а временной порядка T = l / f a ,  
где o =  aL/H, а —  истинный уклон дна [74, 75, 145]. Вертикаль
ный масштаб когерентности и в этом случае значительно меньше, 
чем горизонтальный. Однако при развитии баротропных топогра
фических волн он может достигать значений порядка глубины 
места. Для этих волн характерно резонансное взаимодействие во 
втором порядке, т. е. могут возникать триплеты топографических 
волн, которые находятся друг с другом в резонансе [145].

Таким образом, при определенном наклоне дна временной 
масштаб планетарно-топографических волн может быть близок 
к локальному значению инерционного периода. Эти волны попе
речные и поляризованы «почти» горизонтально, так как плоскость 
их колебаний параллельна уклону дна, который даже при о=1 
соответствует отклонениям всего на несколько градусов от гори
зонта. В зависимости от числа Бергера B(z) = N2(z)H2/f2L2. 
характеризующего отношение внутреннего радиуса деформации 
к горизонтальному масштабу волновых движений (L), могут воз
буждаться как баротропные, так и бароклинные топографические 
волны (при B(z)< 1 возможны баротропные волны) [74, 157]. 
Для них характерна высокая когерентность по горизонтали, 
а в случае развития баротропных, а также низших мод бароклин- 
ных волн — и вертикальная когерентность. В прибрежных районах 
с резкими изменениями глубин возможен еще один вид волновых 
движений — шельфовые волны, для которых, помимо отмеченных 
свойств, характерны явления берегового захвата (более подробно 
см. главу 1).

5.1.3. Пространственно-временная структура инерционных дви
жений по данным натурных наблюдений и определяющие ее про
цессы. Попытаемся проследить по данным статистической обра
ботки м анализа наблюдений за течениями на АБС и многосуточ- 
ных гидрологических станций возможность существования, осо
бенности и пространственно-временные параметры выделенных 
видов инерционных движений. Для этого из всего массива данных 
наблюдений (см. главу 2) за течениями, который был подвергнут 
статистической обработке по методике, рассмотренной в главе 2, 
отобраны наиболее показательные примеры, для которых воз
можна интерпретация, иллюстрирующая существование выделен
ных видов инерционных движений.

А. Инерционные течения. Для анализа были отобраны 
данные 45 АБС, регистрирующих течения на горизонтах 10, 15, 
20, 25, 30, 50 и 100 м в различных по своим динамическим харак
теристикам районах моря (см. главу 3): в прибрежной зоне, в зоне 
Основного черноморского течения и в открытых глубоководных 
районах моря. Данные выбирались для холодного (20 АБС) и 
теплого (25 АБС) полугодий. Наиболее обеспечены наблюдениями 
горизонты 15, 25, 50 и 100 м. Временные ряды подвергались спек
тральному анализу (см. главу 2). Оценки спектральных функций 
для составляющих и и v осреднялись с целью получения обобщен
но



ного энергетического спектра для инерционных движений в по
верхностном слое моря для зимы и лета, причем к осреднению 
принимались только те АБС, для которых отмечалось характерное 
для инерционных течений поверхностного слоя уменьшение ампли
туды и энергии инерционных движений с глубиной, уменьшение 
вертикальной когерентности. Для всех перечисленных станций 
проводились расчеты текущих временных спектров (периодо
грамм) , анализ которых позволял оценить временную перемежае
мость инерционных движений. Полученные по периодограммам 
периоды присутствия и отсутствия инерционных движений также 
осреднялись отдельно для зимы и лета и по возможности для 
выделенных районов. По полученным спектрам проводился расчет 
энергии инерционных течений Е  =  G (fHH) Af, где G(fHн) —средняя 
дисперсия инерционного пика, a Af — его ширина по частоте. 
Кроме этого, вычислялась вертикальная когерентность относи
тельно горизонта 10 м. Результаты перечисленных расчетов поме
щены в табл. 5.2 и 5.3.

Из табл. 5.2 видно, что амплитуда инерционных течений как 
зимой, так и летом убывает с глубиной во всех районах. Зимой 
максимальное изменение амплитуды отмечается в слое 30—50 м, 
летом — между горизонтами 20—25 м. Максимальные амплитуды 
отмечаются в прибрежной зоне и зоне ОЧТ (0,35—0,40 м/с) на 
горизонте 10 м, а минимальные скорости — в центральных районах 
моря; летом эта особенность сохраняется: максимальные значения 
(0,28—0,32 м/с) —в зоне ОЧТ, минимальные (0,14 м/с)—в от
крытых районах моря.

Существенную сезонную изменчивость испытывает и времен
ной масштаб: зимой он 1,5—3,5 сут, а летом больше — 4,0—
8,0 сут. Это свидетельствует о том, что инерционные течения в по
верхностном слое связаны с атмосферными процессами над морем, 
которые зимой протекают значительно интенсивнее, чем летом [96]. 
В прибрежных районах зимой и летом масштаб перемежаемости 
меньше, чем в открытых районах, очевидно, из-за более интенсив-

Таблица 5.2
Амплитуда и временной масштаб инерционных движений в Черном море

\о

£ « 
S?

Зима Лето

Прибрежные и 
шельфовые зоны 04 т

Центр
района

Прибрежные и 
шельфовые зоны ОЧТ

Центр
района§ Ш

о 2 
U

А м/с Т сут А м/с | т
сут;

А м/с т
сут

А м/с Т сут А м/с т
сут

А м/с Т
сут

10 0,35 2 0,4о| 3 0,22 3,5 0,28 4,4 0,32 6,0 0,14 8,015 0,30 2 0,40. 3 0,21 3,5 0,22 4,5 0,25 6,0 0,08 8,0
20 0,26 2 0,40 3 0,19 3,0 0,13 9,5 0,25 6,0 0,05 6,5
25 0,21 2 0,38 3 0,14 3,0 0,08 4,0 0,18 6,0 0,05 6,5
30 0,20 1,5 0,37, 3 0,10 3,0 0,05 4,0 0,16 6,0 0,03 5,0
50 0,14 1,5 0,19 2,5 0,06 3,0 0,05 4,0 0,15 6,0 — —

100 0,14 1,5 0,16, 2 0,05 2,0 0,03 4,0 0,13 6,0 -
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Таблица 5.3

Средняя кинетическая энергия и вертикальная когерентность (относительно 
10 м) на инерционной частоте

Горизонт
наблюдения,

м

Зима Лето

Энергия, 
отн. ед.

Вертикальная
когерентность

Энергия 
отн. ед.

Вертикальная
когерентность

10 1,0 1,0 1,0 1,015 0,95 0,96 0,85 0,9220 0,93 0,92 0,80 0,6525 0,90 0,91 0,62 0,4930 0,89 0,85 0,55 0,2850 0,52 0,48 0,40 0,20100 0,30 0,21 0,32 0,18

Примечание: 95 %-ный доверительный уровень нулевой когерентно-

ного горизонтального и вертикального обмена и более быстрой 
смены ветрового режима.

Энергия инерционных движений уменьшается с глубиной (см. 
табл. 5.3) зимой и летом, но зимой это уменьшение в верхнем 
50-метровом слое происходит медленнее, чем летом. Наблюдается 
аналогичное уменьшение когерентности. Вертикальный масштаб 
когерентности для зимы около 50—75 м, а летом 30 м и менее. 
Такое распределение энергии и когерентности может быть объяс
нено тем, что инерционные течения, с одной стороны, определяются 
атмосферными процессами, которые активизируются в зимнее 
время, а с другой стороны, плотностной стратификацией, градиенты 
которой больше летом.

Для иллюстрации ветрового происхождения инерционных те
чений и их проникновения в толщу вод посредством диффузион
ного механизма на рис. 5.1 показано распределение энергии инер
ционных течений в поверхностном 200-метровом слое по данным 
восьмисуточной АБС. Ветровые условия во время исследований 
характеризовались следующим: в начале срока наблюдений отме
чались ветры южных направлений силой 5—8 м/с, затем в течение 
12 ч дул сильный до штормового (20 м/с) восточный ветер, кото
рый сменился слабыми ветрами северных и северо-западных на
правлений. К сожалению, в нашем распоряжении имелись только 
наблюдения на горизонтах 20, 70, 100 и 200 м. Из рис. 5.1 хорошо 
видно, что при усилении ветра и его действии в продолжение 12 ч 
в поверхностном слое были возбуждены инерционные течения, кото
рые затем стали распространяться в толщу вод до глубины 70— 
80 м, т. е. со временем практически весь квазиоднородный слой до 
постоянного галоклина (глубина 100—120 м) был охвачен инер
ционным течением. После прекращения действия сильного ветра 
и смены его направления инерционные течения наблюдались
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3,5 сут, т. е. отмечались четыре инерционных цикла. Когерентность 
между горизонтами 20 и 70 м во время развития инерционных 
течений была высокой: 0,89—0,92 при 95%-ном доверительном 
уровне нулевой когерентности, равном 0,45, что дало возможность 
оценить сдвиг во времени, характеризующий проникновение инер
ционных движений в толщу вод. Он составил приблизительно 12 ч 
на каждые 10 м, что дает (согласно [140]) коэффициент верти
кального турбулентного обмена Лг = 3-10-2 м2/с. Эта оценка 
неплохо согласуется с данными других исследователей [35, 140].

Рис. 5.1. Изменение во времени скорости (а) и направления ветра и энергии (б) инерционных течений (в относительных единицах) в районе Кавказского побережья (п. Поти). 1977 г.
Штриховая линия — направление распространения энергии.

Другой источник инерционных течений связан с нестационар- 
ностью крупномасштабных течений. Примером возбуждения таких 
инерционных течений могут служить данные наблюдений за тече
ниями у Анатолийского побережья, выполненные летом 1976 г. 
На рис. 5.2 показана временная изменчивость вертикального рас
пределения энергии инерционных движений, из которой, видно, что 
за весь срок наблюдений инерционные движения в поверхностном 
слое отсутствуют и присутствуют в слоях, прилегающих к главному 
пикноклину, а также в слое 300—500 м. Интенсивность этих коле
баний имеет существенную временную изменчивость: возрастает 
в первой половине срока наблюдений, затем уменьшается на гори
зонтах 50—300 м, убывает и вновь возрастает на горизонте 100 м. 
Исключение составляет горизонт 500 м, где отмечается уменьше
ние со временем интенсивности инерционных течений. В работе 
[20] показано, что такой характер изменчивости в распределении 
энергии инерционных течений в промежуточных и глубинных слоях 
может быть связан с гидродинамической неустойчивостью и ме- 
андрированием Основного черноморского течения (см. главу 4),
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которое представляет собой «внешний источник», снабжающий 
энергией инерционные течения в толще вод.

Приведем еще некоторые данные анализа, которые наглядно 
свидетельствуют в пользу этого механизма. Временной ход состав
ляющих скорости (рис. 5.3) показывает, что за весь срок наблю
дений на фоне низкочастотных колебаний (выделенных жирной 
линией и, очевидно, связанных с меандрированием Основного 
черноморского течения) отмечаются инерционные колебания раз

личной интенсивности. На 
горизонте 100 м (рис.
5.3 а) в начале срока (до 
7 июля 1976 г.) прослежи
ваются четыре затухаю
щих инерционных цикла, 
затем период отсутствия 
колебаний (с 7 по9июля), 
резкое и кратковременное 
(порядка 10 ч) усиление 
течений и вновь возник
новение инерционных 
движений (с 10 июля). 
На рис. 5.3 б показана 
временная изменчивость 
вектора скорости тече
ния, полученная сколь
зящим осреднением с ин
тервалом сглаживания 
24 ч. Сопоставление с рис.
5.3 а позволяет видеть, 
что импульсное усиление 
течений, которое приво
дит к возникновению 
инерционных движений, 
соответствует развороту 
вектора течений на 180°, 
причем такое вращение

вектора скорости, как показано в [19], характерно для антицикло- 
нического меандра.

Таким образом, результаты анализа наблюдений за течениями 
показали, что инерционные течения в Черном море могут сущест
вовать как в поверхностном слое, так и в толще вод. В первом 
случае инерционные течения имеют вертикальный масштаб коге
рентности порядка 30—80 м и полностью определяются стратифи
кацией вод. Эти движения возбуждаются ветром. Во втором слу
чае источник их генерации — «импульсное» усиление среднего 
течения, связанное с меандрированием Основного черноморского 
течения. Наиболее интенсивные инерционные течения наблюдаются 
в поверхностных слоях в зоне Основного черноморского течения 
и в прибрежных и шельфовых районах.

Рис. 5.2. Текущий спектр энергии (в относительных единицах) инерционных движений в районе Анатолийского побережья в июле 1976 г.
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Б. И н е р ц и о н н о - г р а в и т а ц и о н н ы е  в о л н ы  на часто
тах, близких к инерционной. Как показано выше, вырожденные 
инерционно-гравитационные волны с «почти» вертикальным волно
вым вектором могут возбуждаться в толще вод, с одной стороны, 
явлениями резонансного воздействия ветра на толщу вод, а с дру
гой стороны, при резонансном взаимодействии внутренних волн.

В данном разделе приводятся результаты статистического ана
лиза учащенных по вертикали (20 горизонтов) наблюдений за 
течениями, иллюстрирующие возможность существования инер
ционных движений с вертикальной волновой структурой [20:—22]. 
Измерения проводились в июле 1969 г. на периферии Основного 
черноморского течения, с правой стороны от стрежня потока, если 
смотреть по течению, в районе Кавказского побережья на участке 
Геленджик—Туапсе. Длительность наблюдений— 11 сут, дискрет
ность 10 мин. Регистрация течений проводилась на двух син
хронно работающих АБС, удаленных друг от друга на расстояние 
около 1 км. Плотностиая структура в районе наблюдений харак
теризовалась наличием интенсивно развитого сезонного термо
клина с частотой плавучести N (z) =  254-30 циклов в час на гори
зонтах 15—20 м и постоянного галоклина со значениями N(z) =  
=  6,5-н8,5 циклов в час на горизонтах 150—̂ 175 м. К обработке 
были приняты ряды среднечасовых значений составляющих век
тора скорости на меридиан и параллель на горизонтах 10, 15, 20, 
25, 30, 40, 50, 60, 90, 100, 150, 175, 200, 300, 400, 500, 750, 1000, 
1250, 1500 м.

Из анализа осредненных спектров кинетической энергии измен
чивости течений на указанных горизонтах получено, что практи
чески вся толща воды до глубины 1000 м охвачена инерционными 
колебаниями. В вертикальном распределении энергии колебаний 
на инерционной частоте -отмечаются два хорошо выраженных 
максимума — в сезонном термоклине и постоянном галоклине.

. Анализ временной изменчивости инерционных колебаний пока
зал (рис. 5.4), что в первой половине срока наблюдений эти дви
жения были интенсивными на всех горизонтах, во второй началось 
их вырождение (уменьшение энергии) — сначала в поверхностном 
слое, а затем в постоянном галоклине и ниже, при этом момент 
полного исчезновения инерционных колебаний в сезонном термо
клине соответствует моменту резкого уменьшения интенсивности 
инерционных колебаний в постоянном галоклине. Такой характер 
временной изменчивости инерционных колебаний позволяет пред
положить [21], что в районе Кавказского побережья в период 
наблюдений инерционные колебания во всей толще воды были 
сильно взаимосвязаны. На это указывают и расчеты вертикальной 
когерентности на инерционной частоте, которые проводились для 
периода наиболее интенсивного развития инерционных колебаний 
относительно горизонтов 10 и 150 м. Из табл. 5.4 видно, что в слое 
от 0 до 500 м значения когерентности велики — 0,59—0,92 при 
95 %-ном доверительном уровне нулевой когерентности 0,35, т. е. 
вертикальный масштаб когерентности примерно 500 м, что
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существенным образом отличается от аналогичных оценок, приве
денных ранее [89, 110, 154, 167], где были получены оценки верти
кального масштаба когерентности по крайней мере на порядок 
меньше.

Слабая вертикальная когерентность между поверхностными и 
глубинными слоями на инерционной частоте может быть объяс-, 
нена различной природой инерционных движений в этих слоях.

Июль

Рис. 5.4. Текущий спектр энергии (в относительных единицах) инер
ционных движений по данным наблюдений у Кавказского побережья 

19—27 июля 1979 г.

Таблица 5.4

Вертикальная когерентность (Я ) и разность фаз (Дер) для периода наиболее 
интенсивно развитых инерционных колебаний в районе Кавказского побережья 

летом 1969 г. по данным АБС
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О т  г о р и з о н т а  10 м О т  г о р и з о н т а  150 м
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н
т,

 
м

О т  г о р и зо н т а  10 м О т  г о р и зо н т а  150 м

Я Д ф ° Я Д ф ° Я Д ф ° Н Д ф °

• 30 
40 
60 
90 

100 
150

0,72
0,70
0,86
0,90
0,91
0,92

85
118
132
143
158
275

0,59
0,62
0,87
0,89
0,89
1,00

162
229 
234 
231 
240 
360 
. п

175
200
300
400
500

0,89
0,79
0,92
0,88
0,82

263
260
241
198
108

0,92 
0,82 
0,82 
0,80 
0,76 ■

126
88
83
80
70

Рис. 5.3. Изменение во времени составляющих вектора скорости на горизонтах 
50 м (а) и 100 м (б), а также осредненный вектор скорости (интервал сглажи

вания 1,5 сут) на горизонте 100 м (в).

Ш т р и х о в к о й  в ы д е л е н о  и м п у л ь с н о е  у с и л е н и е  с к о р о с т и .
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В то же время, как. отмечается в работе [59], в тех случаях, когда 
инерционные движения вызываются одними и теми же причинами, 
как вертикальная, так и горизонтальная когерентность может 
быть довольно высокой.

Большие значения когерентности по вертикали позволяют 
предположить, что колебания на инерционной частоте в этом 
районе связаны с существованием волнового процесса, охваты
вающего всю толщу вод. В этом отношении показательно измене
ние с глубиной разности фаз колебаний (см. табл. 5.4), а именно 
ее увеличение от 85° на горизонте 30 м до 275° на горизонте 
150 м, а затем уменьшение до 108° на 500 м (относительно гори
зонта Ю м) и уменьшение разности фаз вверх и вниз относительно 
горизонта 150 м. Такое распределение разности фаз с глубиной 
свидетельствует о существовании определенной волновой струк
туры инерционных движений по вертикали, а именно вертикаль
ной стоячей волны с длиной порядка глубины залегания постоян
ного галоклина. На существование вертикальной стоячей волны 
с круговой поляризацией указывает и характер временной измен
чивости средней вертикальной структуры инерционных движений 
за полный инерционный цикл. - .

По данным о пяти инерционных петлях, отмеченных в начале 
срока наблюдений, были построены вертикальные годографы век
тора скорости инерционного движения и вертикальные эпюры этих 
колебаний [22]. На рис. 5.5 приведены пять таких годографов, 
разделенных четырехчасовым интервалом времени и характери
зующих изменчивость вертикальной структуры инерционных дви
жений за 16 ч, что приблизительно соответствует локальному инер
ционному периоду места постановки АБС. Под годографами в том 
же масштабе показаны вертикальные эпюры зональной и мери
диональной составляющих инерционных движений. Видно, что 
вектор Скорости вращается с глубиной по часовой стрелке. В це
лом с течением времени весь годограф как одно целое развора
чивается по часовой стрелке.

Существование вертикальной стоячей волны с круговой поля
ризацией видно из изменения со временем вертикальных эпюр 
составляющих на меридиан и параллель (см. рис. 5.5), которые, 
практически не изменяя своей формы, вращаются относительно 
вертикальной оси по часовой стрелке.'Так, первая и третья эпюры 
находятся в противофазе (повернуты на 180°); в противофазе 
находятся и вторая — четвертая эпюры, а первая и последняя 
эпюры практически одинаковы. Эти особенности вращения годо
графа и вертикальной эпюры скорости инерционных колебаний 
были впервые отмечены в [111].

Из табл. 5.5 видно, что с течением времени когерентность не
значительно изменяется, достигая максимальных значений в пе
риоды максимального развития инерционных колебаний. Сдвиг 
фазы со временем увеличивается, что свидетельствует о наличии 
в толще вод более длинной (чем отмечено выше) волны, распро
страняющейся сверху вниз.
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Таблица 5.5

Изменение во времени вертикальной когерентности (Я )  и разности фаз (Дф)

Г о р и з о н т , м
Х а р а к т е 

р и с т и к а

И н т е р в а л

1 2 3 4 5 6

10—60 И 0,88 0,82 0,85 0,98 0,85 0,75
Дф° 110 102 119 142 157 157

10—150 н 0,99 0,95 0,94 0,84 0,82 0,96
Дф° 237 233 251 ■ 267 308 350

10—300 н 0,96 0,99 0,95 0,92 0,85 0,83
Дф° 227 234 240 258 309 360

150—500 н 0,97 0,87 0,86 0,68 0,51 0,68
Дф° 253 242 228 221 139 133

Для более точного определения параметров вертикальной вол
новой структуры в диапазоне частот, соответствующих инерцион
ным волнам, проведены расчеты пространственных спектров 
в плоскости вертикальных волновых чисел kz (рис. 5.6). Для этих 
расчетов использованы горизонты: 10, 30, 60, 90, 100, 150, 175, 
200, 300, 400, 500, 750 и 1000 м. Для оценки спектров данные обра
ботаны методами максимального правдоподобия (МАП) и макси
мальной энтропии (МЭН) (см. главу 2). Хорошее соответствие 
оценок в коротковолновой части спектра и оценок МАП с оцен
ками МЭН по опорному датчику, расположенному недалеко от 
центра антенны (горизонт 300 м) позволяет считать, что оценка 
МАП хорошо отражает истинный спектр, на котором выделяются 
три четких энергетических максимума. Два из них в коротковол
новой части спектра, симметрично расположенные относительно 
начала координат, соответствуют стоячей волне по вертикали, 
образованной двумя двигающимися навстречу друг другу волнами 
длиной около 150 м. Пик в длинноволновой части спектра соот
ветствует волне, двигающейся сверху вниз и имеющей длину около 
500—600 м.

Наличие длинной волны позволяет предположить, что источ
ник инерционных колебаний расположен на поверхности. Это 
наглядно видно из асимметрии спектра вертикальных волновых 
чисел относительно начала координат (см. рис. 5.6), которая ука
зывает на существование суммарного потока энергии, направлен
ного от поверхности в глубоководные слои моря.

Таким образом, данные наблюдений за течениями- в районе 
Кавказского побережья летом 1969 г. иллюстрируют возможность 
существования инерционных волн с вертикальным волновым 
вектором. На это указывают данные пространственно-временного 
спектрального анализа, а именно четко выраженная волновая 
структура (см. рис. 5.6) с круговой поляризацией (см. рис. 5.5), 
а также большие значения вертикальной когерентности на инер
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ционной частоте (см. табл. 5.4). Одной из причин возникновения 
этих волн могло быть прохождение (непосредственно перед поста
новкой АБС) через район наблюдений холодного фронта с резким 
усилением ветра (до 20 м/с) и изменением его направления, соот
ветствующим вращению по часовой стрелке, т. е. в период наблю
дений существовали благоприятные условия для возбуждения 
инерционных волн, связанные с явлениями ветрового резо
нанса [120].

т8 -6 -4 -2 О 2 4 В кг цикл/км -4 -3 -2 -1 0 / Лги,икп/кн
Рис. 5.6. Проекция пространственного спектра на Рис. 5.7. Проекция простран-
плоскость вертикальных волновых чисел на инер- ственного спектра на плос-
ционной частоте. Район Кавказского побережья. кость вертикальных волно-

В. Т о п о г р а ф и ч е с к и е  волны на частотах, близких 
к инерционной частоте. В последнее время появились работы, 
показывающие что флюктуации вдольбереговых течений с перио
дами примерно 18—70 ч связаны с развитием топографических 
волн [74, 75, 145]. При определенных значениях наклона дна вре
менной масштаб этих волн может быть близок к локальному 
значению инерционного периода. Для иллюстрации возможности 
существования таких волн использованы данные полигонных наб
людений за течениями в районе Анатолийского побережья в июле 
1976, г. Расчеты вертикальной когерентности инерционных движе
ний во всей толще воды, исключая верхний деятельный слой, для 
района полигона дали довольно высокие значения: примерно 
0,50—0,88 при 95 % -ном доверительном уровне нулевой когерент
ности 0,23 (здесь приведены средние значения когерентности, полу
ченные по трем АБС полигона). Однако при расчетах спектра

вых чисел на инерционной 
частоте у Анатолийского по

бережья в июле 1976 г.
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вертикальных волновых чисел не было отмечено (как в предыду
щем примере) существование вертикальных стоячих волн, что 
наглядно видно из рис. 5.7, на котором четко выражен один пик, 
близко расположенный к началу координат. Этот пик характери
зует существование квазибаротропной составляющей инерционных 
движений. Некоторое. смещение пика относительно начала коор-

I

Рис. 5.8. Проекция пространственного спектра на пло
скость горизонтальных волновых чисел на инерционцой 

частоте Анатолийского побережья, июль 1976 г.

динат связано с существованием среднего вертикального сдвига 
скорости основного течения. Таким образом, расчеты вертикаль
ных спектров показывают,, что инерционные движения у Анато
лийского побережья имеют принципиально другую (по сравнению 
с инерционными волнами у Кавказского побережья) структуру. 
Это позволяет предположить, что здесь инерционные движения 
в период наблюдений имели другое происхождение.

Расчеты горизонтальной когерентности дали довольно высокие 
значения (0,58—0,77) при разнесении АБС до 60 км и 95 %-ном 
доверительном уровне нулевой когерентности 0,48. Такие же 
■большие значения получены по данным трех АБС в Атлантике 
[89, 154] — 0,72—0,82 при расстояниях 50—70 км. Кроме этого, 
рассчитаны проекции пространственного спектра на плоскость го
ризонтальных волновых чисел на инерционной частоте. Использо
вались оценки МАП и МЭН. На рис. 5.8 (где показана оценка
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дсмсут/(сцакл)

МАП пространственного спектра в инвариантной форме на частоте 
0,055 цикл/ч, близкой к локальной инерционной частоте района 
наблюдений 0,056 цикл/ч) видны два четко локализованных пика, 
симметрично расположенных относительно оси I и показывающих 
распространение двух волн длиной 1 ^ 1 0 0  км. Направление рас
пространения этих волн на юго-запад (vi =  240°) и юго-восток 
(v2 =  120°).

Спектральный анализ колебаний гидрологических характери
стик в районе расположения АБС также показал наличие 
интенсивных колебаний на частоте 
0,055 цикл/ч. В частности, на энер
гетическом спектре колебаний тол
щины холодного промежуточного 
слоя и колебаний солености в слое 
постоянного галоклина (рис. 5.9) 
четко выделяются пики на инер
ционной частоте. Район расположе
ния АБС характеризуется повышен
ными горизонтальными градиентами 
гидрологических характеристик, по
этому пики на инерционной частоте 
в этом районе могут быть связаны 
с горизонтальными волновыми дви
жениями, на возможность существо
вания которых указывают оценки 
пространственных спектров (см. 
рис. 5.8). Все это свидетельствует
о наличии в период наблюдений 
у Анатолийского побережья четко 
выраженной волновой структуры 
в горизонтальной плоскости на ча
стотах, близких инерционной ча
стоте. Эти волны по своим пространственно-временным параметрам 
напоминают структуру топографических волн. Для проверки этого 
предположения полученные из наблюдений параметры волн сопо
ставлены с теоретическими дисперсионными связями.

Внутренний радиус деформации для района наблюдений 30 км, 
т. е. для волн длиной 100 км число Бергера B(z)<Cl и возможно 
существование баротропных топографических волн, которые соот
ветствуют нейтральным волнам теории баротропно-бароклинной 
неустойчивости [157] .-В работе [162] в рамках двухслойной мо
дели и предположениях о малости отношения толщины верхнего 
и нижнего слоев и отсутствии движения в нижнем слое (т. е. 
условиях, довольно хорошо соответствующих' гидрологическим 
условиям Черного моря— (см. гл. 3)) было получено дисперсион
ное соотношение для устойчивой баротропной моды

Рис. 5.9. Временной спектр ко
лебаний солености на горизонте 
100 м (1) и толщины ХПС (2). 
Анатолийское побережье, июль 

1976 г.

соБт =  —/Ц р cos£ +  as.in (£■+|)]/L, / (5-4)
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где I — длина устойчивой волны; р — градиент планетарного 
вихря;. £ — угол между направлением вектора градиента топогра
фии дна и осью, направленной на север (ось у); | — угол между 
направлением распространения волн с осью, направленной на 
восток (х) ; о =  aL/tf — относительный уклон дна (а — истинный 
уклон дна); L — характерный горизонтальный масштаб.

Для района Анатолийского побережья, характеризующегося 
сложной конфигурацией берега и резкими перепадами глубин 
(свал глубин с ая^Ю -2), параметры топографических волн в со
ответствии с дисперсионным соотношением оценены на частотах, 
близких к инерционным и имеющих направление распространения7 
120 и 240° с. ш. Эти оценки показали возможность существования 
волн длиной около 100 км, имеющих период 18,0—20 ч. Возмож
ность существования таких волн над резкими уклонами дна была 
отмечена при расчетах баротропно-бароклинной неустойчивости 
основного черноморского потока (см. главу 4).

В работе [141] при последовании резонансного взаимодействия 
планетарных волн в однородном океане на p-плоскости показано, 
что такое взаимодействие имеет место во втором порядке с обра
зованием триплетов планетарных волн, удовлетворяющих 
условиям

3 3 3

E * / = Z * / = 5 > /  =  0, (5.5)
/=i j= i /=1

где kj и lj — соответственно составляющие волновых векторов на 
параллель и меридиан; ю/ — частота волн.

В [141] определено геометрическое место волновых чисел тех 
волн, для которых имеет место резонансное взаимодействие как 
для коротких бездивергентных, так и для длинных дивергентных 
планетарных волн. Отмечается, что (5.5) имеет одно интересное 
решение

(ky, /,) =  (—k2, l2); (ks, 4) =  (0, -2h) (5.6)

при произвольном (k2, k), т. e. любой волновой вектор k2 вместе 
с его отражением относительно оси I и третьим волновым векто
ром к3, соответствующим зональному течению, образует резонанс
ный триплет. На основе энергетических соотношений, описываю
щих слабые нелинейные взаимодействия, в триплете волн полу
чена система уравнений для их амплитуд:

(1 +  xf) =  Ь (*! — хз) А2А3,

{\ + x f ) ~ - := b  {х\ — х\) АъАи

(1 +  * § ) " ^ = б ( * ? - * 1 ) Л Л ,  (5.7)
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где А,- — амплитуда волн, представляющая собой медленно ме
няющуюся функцию времени (Г); Xj — |k/|; b удовлетворяет усло
вию резонанса 2b — z k 2 X  k3 =  z-k3 X  ki =  zki X  k2, z — единич
ный вертикальный вектор. Согласно (5.7), в случае зонального 
течения —к3(0, /3) с ненулевым меридиональным волновым числом 
/3 =  —2/2; Л3 =  const =7̂= 0, т. е. зональное течение не приобретает 
и не теряет энергии, действуя как своего рода катализатор, кото
рый позволяет двум другим волнам резонансного триплета обме
ниваться энергией. Волновой триплет такого взаимодействия 
в случае коротких планетарных волн 
(Xj 1) показан на рис. 5.10.

Майсек [145], обобщив исследова
ния [141] для случая слабых нелиней
ных взаимодействий между плане
тарными топографическими волнами 
с учетом стратификации, рассмотрел 
задачу резонансного взаимодействия 
волн над крутым склоном дна в канале 
с произвольной ориентацией на р-пло
скости и постоянной по глубине ча
стотой Вяйсяля—Брента. Он показал, 
что при таком взаимодействии то
пографические волны также обра
зуют триады, — а их амплитуды 
подчиняются классическим уравнени 
ям (5.7),—возникающие в большинстве 
квадратичных задач резонансного вза 
имодействия с некоторыми добавками на стратификацию и 
уклон дна. В [145] получен и особый случай взаимодействия двух 
волн (хи х2) с зональным течением, которое выступает как ката
лизатор и не участвует в обмене энергией между волнами, .

Результаты пространственного анализа наблюдений за тече
ниями (см. рис. 5.8) и их сопоставление с теоретическими расче
тами (см. рис. 5.10) показывают, что в районе Анатолийского 
побережья, где Основное черноморское течение имеет зональную 
ориентацию и ширину 30—40 км, существовали условия особого 
резонансного взаимодействия зонально ориентированного течения 
с двумя топографическими волнами. Это подтверждается не 
только полученным направлением распространения волн и ориен
тацией Основного черноморского течения, но и хорошим совпаде
нием теоретически полученных условий резонанса (5.6) и данных 
спектрального анализа: l\ =  h =  —0,007 цикл/км; k\ = —k2 =  
=  0,0125 цикл/км и /3 =  0,016 цикл/км« —212.

Таким образом, показана возможность существования топогра
фических волн на частотах, близких к инерционной. Отмечено, что 
летом 1976 г. в районе Анатолийского побережья могли существо
вать условия резонансного взаимодействия двух топографических 
волн при наличии среднего зонально ориентированного Основного 
черноморского течения.

Рис. 5.10. Геометрическое место 
пар концов волновых векторов 
ki и к3, которые резонансно 
взаимодействуют с заданным 

волновым вектором к2.
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Необходимо отметить особую роль Основного черноморского 
течения и его синоптической изменчивости в динамике всех выде
ленных видов инерционных движений. Это течение, представляю
щее собой наиболее яркую особенность динамики вод всего моря, 
выступает как внешний энергетический источник возникновения 
не только синоптической изменчивости (см. главу 4), но и инер
ционных движений. В этом отношении показательны результаты 
статистической обработки данных наблюдений за течениями и гид
рологической структурой вод, выполненных в марте 1979 г. на 
шельфе Кавказского побережья. Наблюдения проведены на поли
гоне, вытянутом вдоль побережья на 50 миль и охватывающем 
зону шельфа шириной 10 миль. На акватории полигона были 
поставлены девять АБС с измерительными БПВ-2 и АЦИТТ на 
трех горизонтах (0,10 и 50 м). Длительность наблюдений 10— 
17 сут. Были выделены интенсивные инерционные колебания, кото
рые в различных зонах полигона имели некоторые отличия в про
странственно-временных параметрах. В наиболее мористой части 
полигона инерционные колебания имели период, соответствующий 
локальному инерционному периоду 17 ч; в промежуточной и при
брежной зонах инерционных пик на энергетическом спектре был 
смещен в более высокочастотную часть спектра, что, очевидно, 
связано с неоднородностями поля плотности и скорости в шель
фовой зоне моря. Кроме этого, в мористой зоне, характеризую
щейся повышенными горизонтальными градиентами гидрологи
ческих характеристик, инерционные колебания выделялись по 
данным наблюдений за течениями и за гидрологической структу
рой вод, в то время как в прибрежной зоне эти колебания выде
лялись только по измерениям скорости течений. В мористой зоне 
полигона в период наблюдений могли существовать топогра
фические волны на частотах, близких к инерционной частоте, 
а в прибрёжной зоне — чисто инерционные течения. Расчеты про
екции пространственных спектров на вертикальную плоскость, нор
мальную к береговой линии, показывают, что энергоснабжение 
в мористой зоне осуществлялось меандрирующим Основным черно
морским течением, а в прибрежной зоне, кроме того, и интенсив
ной ветровой деятельностью. Эти выводы хорошо соответствуют 
выводам предыдущих разделов и указывают на большое значение 
Основного черноморского течения в энергоснабжении инерционных 
движений в Черном море.

Итак, расчеты пространственно-временных спектральных ха
рактеристик наблюдений за течениями и гидрологической струк
турой вод показали возможность существования нескольких видов 
инерционных движений, имеющих различные пространственно- 
временные параметры и происхождение: чисто инерционные тече
ния, вырожденные инерционно-гравитационные и топографические 
волны на частотах, близких к инерционной частоте. Наиболее 
распространенный вид инерционных движений — инерционные те
чения, которые концентрируются в верхнем деятельном слое моря 
и имеют вертикальный масштаб когерентности 30—75 м. Этот вид
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инерционных движений связан с атмосферными процессами над 
морем, на что указывают полученные характерные масштабы 
временной перемежаемости инерционных течений: зимой (когда 
атмосферные процессы значительно интенсивнее, чем летом) мас
штаб временной перемежаемости 1,5—3,5 сут, летом — 4—8 сут.

Вырожденные инерционно-гравитационные волны распростра
нены во всей толще вод и представляют собой вертикальные стоя
чие волны с круговой поляризацией. Вертикальный масштаб 
когерентности более 500 м. Одной из возможных причин генерации 
инерционных движений этого вида может быть явление ветрового 
резонанса.

Топографические волны на частотах, близких к инерционной 
частоте, возникают над районами с резкими изменениями глубин 
и имеют четко выраженную горизонтальную поляризацию. Верти
кальный масштаб когерентности — порядка 1000 м, горизонталь
ный масштаб когерентности — более 50 км. Временной мас
штаб перемежаемости — 2—4 сут. Возможный механизм генерации 
инерционных движений этого вида — резонансное возбуждение 
Основным черноморским течением, которое интенсивно меандри- 
рует в районах с резкими изменениями глубин.

5.2. Сейшевые колебания 1

Одной из характерных особенностей изменчивости в замкнутых 
морях являются поверхностные и внутренние сейши, или собствен
ные колебания замкнутых морских бассейнов, возникающие под 
воздействием возмущающих сил, например ветра [69, 74, 75].

Физическая сущность сейшевых колебаний достаточно проста, 
однако теоретическое определение их характеристик в реальных 
водоемах из-за большой сложности и разнообразия их форм свя
зано со значительными математическими трудностями. Точные 
аналитические решения получены лишь для узкого класса задач, 
описывающих сейши в водоемах простейших геометрических форм.

В настоящее время известен ряд методов расчета параметров 
сейш в водоемах сложной формы: формула Мериана—Дюбуа, 
методы Кристана, Дефанта и Эртеля [74, 75, 90, 126]. В. Краусс
[69] выделяет две системы сейш первого и второго вида. У пер
вого вида поверхностные и внутренние сейши имеют равные пе
риоды, но разные длины волн. Внутренние и поверхностные сейши 
второго вида имеют равные длины волн, но разные периоды. Для 
внутренних сейш характерны большие амплитуды, чем для поверх
ностных.

Поверхностные сейшевые колебания были впервые обнаружены 
еще в прошлом веке в крупных озерах, внутренние сейши также

1 Данный раздел написан при участии А. Т. Кондрина и В. П. Ястреба.
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впервые наблюдались в озерах в начале нашего столетия, затем 
они были обнаружены в Балтийском море, Калифорнийском заливе 
и т. д. Подробный обзор натурных наблюдений сейшевых колеба
ний можно найти в монографиях [69, 90].

Одна из первых работ, посвященная сейшевым колебаниям 
в Черном море, принадлежит И. В. Курчатову [70] ,• который по 
данным наблюдений за уровнем обнаружил колебания, имеющие 
период около 24,5 ч, соответствующие колебаниям атмосферного 
давления. Кроме того, Курчатов по формуле Мериана вычислил 
период продольной одноузловой сейши, равный 4,5 ч, и определил 
ее амплитуду для Констанцы, равной 7,7 см. Эти результаты согла
суются с данными [142], где были выделены сейши периодами. 
45 мин и 4,5 ч для района Констанцы со средними амплитудами
2—3 см и 4 см.

Для круглого бассейна, имеющего размеры, характерные для 
Черного моря, А. Дефант [126] теоретически с учетом силы Ко
риолиса получил периоды сейш, равные 5,47 и 6,49 ч, и сопоставил 
с  данными мареографных наблюдений в различных пунктов побе
режья. Анализ последних позволил выделить сейши с периодами 
5,5; 6,4 и 7,4 ч.

В работе [44] приведены результаты спектрального анализа 
колебаний уровня Черного моря в различных пунктах побережья. 
Выделены пики на периодах около 80 ч (3,3 сут), суточном и 
полусуточном. Первый пик, соответствующий частоте 0,3 цикл/сут, 
синоптический. Главная его причина — наличие аналогичного мак
симума в спектре атмосферных процессов. Вторые два пика, веро
ятно, связаны с приливами, которые, как указывал еще Курчатов
[70], в Черном море представляют собой стоячие колебания типа 
вынужденных сейш. Полусуточный прилив преобладает на восточ
ном и западном побережье моря, суточный — в портах Крыма [44], 
причем колебания на противоположных берегах находятся в про- 
тивофазе [112].

Таким образом, колебания с периодом около 12 ч есть продоль
ная одноузловая сейша с узловой линией, проходящей в меридио
нальном направлении в районе Крыма.

В работе [127] численным методом рассчитаны характеристики 
свободных колебаний в Черном море, возникающих в результате 
нагонов (наклонов уровня) под действием восточного и южного 
ветров со скоростью 20 м/с. В основе модели — проинтегрирован
ные по вертикали нестационарные уравнения движения баротроп
ной жидкости с учетом трения на дне, бокового турбулентного 
обмена, силы Кориолиса, поверхностного напряжения ветра и 
градиента давления. Путем >спектрального анализа результатов 
вычислений определены амплитуды, фазы и периоды свободных 
колебаний в различных точках побережья и открытого моря. 
В случае восточного ветра наибольший подъем уровня происходит 
у северо-западного побережья от Одессы до Констанцы, причем 
линия нулевого уровня делит всю западную половину моря при
близительно пополам со значительным изгибом в центральной
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части в сторону западного берега. Возникающие при этом свобод
ные колебания имеют следующие периоды:

М о д а ................... 1 2 3 4 5 6 7
Период, ч . . .  10 6 5 4 3 3 2

Первая мода представляет собой одноузловую сейшу с узловой 
линией, приблизительно отделяющей северо-западную часть от 
остального бассейна. Моды 2 и 3 также одноузловые, причем 
узловые линии проходят приблизительно в меридиональном на
правлении в наиболее узкой части моря. Мода 4 — двухузловая. 
При южном ветре максимальный нагон также происходит в се
веро-западной части. Нулевая линия расположена приблизительно 
в широтном направлении и отделяет северо-западную часть и не
большой район вблизи Керченского пролива от остальной части 
бассейна. Периоды возникающих колебаний следующие:

М о д а ..............................  1 2 3.  4 5 6 7
Период, ч . . .  10 6 4,35 3 3 2 2

Первая мода обладает той же структурой, что и в первом слу
чае. Мода 3 с периодом 4,35 ч —■ одноузловая.

Все перечисленные работы посвящены баротропным или по
верхностным сейшам. Согласно этим работам, в Черном море 
можно выделить следующие характерные периоды сейшевых коле
баний: 4,5; 5,5; 6,5; 7,4; 10,16; 12; 24 часа; не включены сюда 
колебания, имеющие период 3 ч, полученные теоретически в ра
боте [127] для бассейна в целом. Это — колебания высоких мод, 
которые в природе, по-видимому, возбуждаются редко. К этому 
диапазону относятся также сейши бухт и заливов.

Сведения об амплитудах сейш довольно противоречивы: их 
значения от 10-2 до 10~3 м.

Следует заметить, что используемые в большинстве экспери
ментальных работ методы анализа позволяют относить те или 
иные колебания к сейшам только предположительно, основываясь 
на сведениях об их периодах. В первую очередь это относится 
к внутренним сейшам, исследование пространственной структуры 
которых требует проведения специальных экспериментов, вклю
чающих измерения во многих точках акватории моря. Между тем 
при анализе колебаний скорости течения можно использовать тот 
факт, что в северном полушарии в достаточно широких бассейнах 
частицы воды при сейшевых колебаниях описывают эллиптические 
траектории, вращаясь против часовой стрелки, причем вдали от 
берега их орбиты близки к круговым. Вектор скорости при этом 
также вращается против часовой стрелки, что объясняется дейст
вием силы Кориолиса [90].

Действительно, на частицу жидкости, кроме силы градиента 
давления в направлении наклона уровня основного колебания, 
действует еще и сила Кориолиса, вызывающая поперечное коле
бание, период которого равен периоду (Т) продольных сейш, а фаза 
сдвинута к фазе продольного колебания на Г/4. Волновой вектор
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при этом вращается против часовой стрелки. Однако геострофи- 
ческие эффекты существенны только для периодов, сравнимых 
с инерционными. При уменьшении периода эллипсы, описываемые 
концом вектора скорости, все более вытягиваются вдоль направ
ления основного колебания и, наконец, при короткопериодных бух- 
товых сейшах движение становится возвратно-поступательным.

Таким образом, если при анализе измерений скорости течения 
удается выделить колебание, период которого характерен для 
сейш данного бассейна и вектор скорости вращается против часо
вой стрелки, то можно с достаточной степенью уверенности гово
рить о том, что это сейшевое колебание. Однако следует заметить, 
что в некоторых случаях наряду с нормальными для северного 
полушария положительными левовращающимися (против часовой 
стрелки) амфидромиями могут встречаться и правовращающиеся. 
Например, согласно численным расчетам [155] , в озерах Онтарио 
и Верхнее фундаментальные моды вращаются против часовой 
стрелки. Однако в модах четвертого порядка и выше некоторые 
амфидромии оказываются отрицательными, что связывают с дей
ствием трения. Пример периодического течения в Черном море, 
вектор скорости которого вращается против часовой стрелки, опи
сан в [98], где предполагается, что это течение обусловлено 
сейшами. Частица воды описывает круг радиусом около 1 км про
тив часовой стрелки. При скорости и =  0,30 м/с период обращения 
составляет 5,8 ч.

По данным наблюдений можно выделить сейшевые колебания, 
используя спектральный анализ, основанный на методе вращатель
ных компонент (см. главу 2), поскольку для этих колебаний 
характерно преобладание левовращающихся компонент, если их 
период сравним с инерционным или существенное значение имеют 
эффекты вращения Земли. Для короткопериодных сейш, где эф
фекты вращения Земли не существенны, обе компоненты метода 
вращательных компонент равны.

5.2.1. Поверхностные сейши. Характеристики поверхностных 
сейш определялись по данным о колебаниях уровня моря, полу
ченных с помощью самописцев уровня моря (СУМ) в Поти, Ба
туми, Туапсе, Геленджик, Керчь, Феодосия, Ялта, Севастополь, 
Одесса, Вилково в 1980, 1981 гг.

Проводились два вида спектрального анализа пульсаций 
уровня моря: периодограммы и средние спектры (см. главу 2). 
Полученные средние спектры можно разделить на две группы: 
первая характеризует колебания уровня в восточной и северо- 
западной частях моря, вторая — в портах Крымского Побережья 
(см. рис. 5.11).

На спектрах первой группы выделяются пики на частотах 
0,042 цикл/ч (период 24 ч) и 0,0084 цикл/ч (12 ч). Энергия коле
баний, имеющих период 12 ч, в 2—4 раза превосходит колебания, 
имеющие период 24 ч. Это согласуется с результатами, получен
ными в [44]. Концентрация^ энергии на этих частотах обусловлена 
существованием приливов, имеющих характер сейш.
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Для спектров второй группы характерно наличие слабовыра- 
женного пика на периоде 24 ч. Колебания, имеющие период 12 ч, 
слабо отмечаются лишь у Севастополя. Это связано с тем, что 
в районе Крымского полуострова в меридиональном направлении 
проходит узловая линия одноузловых сейш, имеющих периоды 
12 и 24 ч.

Вместе с тем, и в спектрах одной и той же группы имеются 
различия. Они наиболее заметны в высокочастотной области, что 
связано с физико-географическими особенностями: (рельефом дна, 
береговой орографией) и метеоусловиями. Так, в северо-западной 
части моря энергия спектров в высокочастотной части выше, чем 
в восточной, и пики наблюдаются на периодах: в Батуми — 5,3; 
4,7; 3,2 ч; в Поти — 4,9; 2,9; 2,3 ч; в Одессе — 6,0; 4,7; 4,0; 2,9 ч.

Для различных пунктов Крымского побережья спектры также 
различаются по уровню энергии. Так, например, уровень энергии 
колебаний у Севастополя в 5 раз превосходит аналогичный у Ялты.

Периодограммы пульсаций уровня позволяют проследить вре
менную изменчивость энергии сейшевых колебаний. В восточной 
части моря (Батуми) заметна значительная перемежаемость на 
всех частотах. Временной масштаб перемежаемости 2—20 сут, 
причем зимой и осенью период перемежаемости минимальный 
(2—5 сут), а летом максимальный (15—20 сут). Максимальная 
энергия колебаний отмечается зимой, весной и осенью, минималь
ная — летом.

В районе Крымского полуострова (Ялта) перемежаемость 
сохраняется, как и в восточной части. Максимальная энергия коле
баний наблюдается также зимой, а минимальная —■ летом.

В западной части картина изменения энергии близка к измене
нию в восточной части.

5.2.2, В н у т р е н н и е  се й ш и . В Черном море наиболее вероятны 
сейши первого вида [69, 74, 75], т. е. такие внутренние колебания, 
которые представляют собой собственные колебания бассейна, 
возбужденные поверхностными (баротропными) сейшами и имею
щие периоды, равные поверхностным сейшам и значительно мень
шие длины волны.

Временные характеристики внутренних сейш проиллюстрируем 
на основе статистической обработки скорости течения четырех 
АБС, установленных в различных частях Черного моря: АБС-1 — 
в восточной, АБС-2, 4 — в центральной и АБС-3 — в западной.

На средних спектрах наиболее отчетливо выделяются синопти
ческий и инерционный пики. Синоптические пики наблюдаются на 
частотах от 0,031 цикл/ч (32 ч) до 0,011 цикл/ч (85,3 ч). Для 
синоптических пиков характерно равенство по порядку энергии 
правовращающейся (П) и левовращающейся (Л) компонент, 
однако все же можно отметить некоторое преобладание Л-компо- 
ненты. Энергия синоптических колебаний в верхнем 100-метровом 
слое приблизительно на порядок больше, чем в остальной толще 
воды. При этом в пределах каждого из слоев энергия колебаний 
мало меняется с глубиной, а при переходе от 100-метрового
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к 200-метровому горизонту происходит ее резкое уменьшение. 
Инерционные пики наблюдаются на частотах от 0,066 цикл/ч 
(15,05 ч) до 0,044 цикл/ч (22,3 ч), однако чаще всего они при
урочены к частоте 0,058 цикл/ч (17,05 ч). Здесь, как и следовало 
ожидать, резко преобладает П-компонента (как правило, она на 
порядок превосходит Л-компоненту).

Распределение энергии колебаний с глубиной совершенно 
такое же, как и для синоптического диапазона. Энергия колебаний 
в диапазоне от полусуток до нескольких часов незначительна — 
на порядок и более меньше, чем в синоптическом и инерционном 
диапазонах. Как правило, несколько преобладает П-компонента, 
но можно выделить несколько пиков, характеризующихся преоб
ладанием Л-компоненты. Так, на АБС-1 на горизонтах 15 и 25 м 
имеется слабый пик на частоте 0,095 цикл/ч (~10,5 ч), который 
проявляется только на Л-спектре. Колебания, имеющие периоды,_ 
близкие к полусуточным, заметны на АБС-3 и АБС-4. На Л-спёктре ' 
эти колебания хотя и в разной степени, выражены на всех гори
зонтах (АБС-3: 25, 50 и 200 м; АБС-4: 25, 50 и 100 м). Особенно 
отчетливо полусуточные колебания с преобладанием Л-компоненты 
(0,078 цикл/ч; 12,8 ч) проявляются на горизонте 50 м на обеих 
станциях. На АБС-4 на горизонте 25 м энергия полусуточных коле
баний, имеющих частоту 0,078 цикл/ч, равномерно распределена 
между П- и Л-компонентами. Следует отметить четко выражен^ 
ные на Л-спектре колебания 0,101 цикл/ч (9,83 ч) на горизонте 
25 м (АБС-3), характеризующиеся значительным преобладанием 
Л-компоненты. На АБС-4 (горизонты 25 и 50 м) эти колебания 
характеризуются равенством П- и Л-компонент.

На частоте 0,112 цикл/ч (8,9 ч) можно выделить отчетливые 
пики колебаний Л-компоненты на АБС-2 (горизонт 25 м) и АБС-3 
(горизонт 50 м), причем на П-спектре эти пики не выражены. 
В нескольких других случаях колебания, период которых близок 
к 8 ч, выражены на П-спектрах. Очевидно, это — вторая гармоника' 
инерционных колебаний. На станциях АБС-2, 3 и 4 заметны коле
бания, имеющие период от 7,1 до 7,5 ч (0,14—0,13 цикл/ч).

На АБС-2 на горизонте 100 м эти колебания отчетливо выра
жены на Л-спектре, однако уровень П-спектра на этой частоте 
несколько выше, хотя пик почти не выражен. На горизонте 500 м 
(АБС-2) энергия колебаний Л-компоненты с этой частотой почти 
равна энергии синоптических колебаний. Энергия- колебаний 
П-компоненты на этом горизонте, за исключением синоптического 
диапазона, равна нулю.

На АБС-3 колебания, имеющие период 7,5 ч, заметны на всех 
горизонтах (АБС-3: 25, 50 и 200 м; АБС-4: 25, 50, 100 м), причем 
энергии колебаний П и Л-компонент приблизительно равны. 
Колебания, имеющие период около 6,5 ч (0,153 цикл/ч), на 
П-спектре наиболее ярко выражены на горизонте 15 м (ст. 1) и 
1000 м (ст. 2). Слабые пики на этой частоте имеются и на неко
торых других спектрах. Довольно устойчив пик на частотах от 
0,181—0,200 цикл/ч (5,5—5,0 ч). На АБС-1 (горизонт 15 м) и 2
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(500 м) этот пик характеризуется преобладанием Л-компоненты. 
Наиболее устойчив в рассматриваемом диапазоне пик с периодом 
около 4,5 ч (0,222 цикл/ч), причем во многих случаях отмечается 
.большая энергия колебаний Л-компоненты (АБС-1: 15, 100, 300; 
АБС-2: 15, 500, 1000 м; АБС-3: 25, 50 м; АБС-4: 50, 100 м).

Проанализированные спектры колебаний скорости течений об
ладают следующими чертами:

— на всех спектрах отчетливо выражены синоптический и инер
ционный пики, разные по энергии;

— в синоптическом диапазоне энергия приблизительно поровну 
распределена меэкду П- и Л-компонентами, однако все же можно 
отметить некоторое преобладание Л-компоненты;

— для инерционных колебаний характерно значительное пре
обладание П-компоненты;

— энергия синоптических и инерционных колебаний, как пра
вило, на порядок превосходит энергию колебаний в диапазоне 
периодов от полусуточного до нескольких часов (т. е. в проме
жуточном);

— в промежуточном диапазоне наиболее устойчив пик, соот
ветствующий периоду около 4,5 ч, для которого характерно пре
обладание Л-компоненты;

—- можно отметить также пики, соответствующие периодам 5,5 
и 7,5 ч и полусуточному, причем в последних двух также харак
терно преобладание Л-компоненты; кроме того, в некоторых слу
чаях наблюдаются колебания с периодами около 6,5; 8,5; 10 ч;

— энергия колебаний в верхнем 100-метровом слое, как пра
вило, на порядок превышает энергию колебаний на горизонтах 
200 м и ниже.

Временную структуру достоверных пиков проанализируем по 
периодограммам. Прежде всего обращает внимание перемежае
мость колебаний, которые существуют в течение 1—2 сут, т. е. 
несколько периодов. Это соответствует представлениям о том, что 
сейшевые колебания быстро затухают. /

Так, например, на 15 м (АБС-1) 11 августа отмечены интен
сивные колебания во всем рассматриваемом диапазоне частот. 
Несколько пиков наблюдалось 15 августа, причем они прослежи
вались во всем исследуемом слое. В этот же период на АБС-2,
3 и 4 также наблюдались интенсивные колебания.

Таким образом, периодограммы в целом показывают сущест
венную перемежаемость во времени и по слоям, причем их лока
лизация во времени увеличивается с ростом частоты. Все это 
говорит о том, что механизмы, возбуждающие эти колебания, 
также непостоянны. При этом в верхних слоях возбуждается сразу 
весь спектр колебаний, а в глубинных слоях высокочастотные 
колебания выражены гораздо слабее или вообще не проявляются. 
Наиболее устойчиво на спектрах Л-компонент пульсаций течений 
проявляются периоды 1—2; 2,5; 4,5; 5,5; 6,5 и 12 ч. Время жизни 
сейшевых колебаний составляет 1—2 сут, затем они быстро (в те
чение одного-двух периодов) затухают.
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Для каждой АБС по данным многосерийных гидрологических 
станций на основе численного решения волнового уравнения для 
инерционно-гравитационных волн [108] с граничными условиями 
по вертикали, соответствующими непротеканию на дне и постоян
ству атмосферного давления на поверхности моря, были рассчи
таны дисперсионные кривые для различных вертикальных мод. 
Эти данные, характеризующие возможные параметры сейшевых 
колебаний, сведены в табл. 5.6.

Расчет собственных колебаний, возникающих в замкнутом море 
с вертикальной стратификацией при воздействии атмосферных сил, 
в рамках двухслойной модели [9] основан на примитивных урав
нениях движения, проинтегрированных по вертикали в пределах 
верхнего и нижнего слоев:

т  +  ^ ^ г - + ^ + к х ^  =

=  ~  ЧРа -  g v  №  + h2 +  D )~  +  A V2V,, (5.8)

T  +  ^ T  +  ^ - ^ r + k x f v 2 =

=  ~  VPa -  g v  (Л. +  h2 + D) -  g 'v b  +  +  A V2v 2, (5.9)

f  +  v W V ; ) = о. (5.Ю)

Граничные условия для системы (5.8) — (5.10) следующие: на 
боковых границах условие прилипания V«i =  VT[ =  Vn2 — VT2 =  0; 
начальные условия  ̂=  0; Vi =  V2 =  0; h\ =  H\-, /i2 =  # 2. Здесь: 
индексы 1 и 2 относятся соответственно к верхнему и нижнему 
слоям, V,- — вектор горизонтальной скорости, U j— составляющая 
скорости по оси х, направленной на восток; Vj — составляющая 
скорости по оси у, направленной на север;- к — единичный верти
кальный вектор; ось z направлена вверх; f — параметр Кориолиса 
в приближении p-плоскости; Ра — атмосферное давление; g — 
ускорение свободного падения; hj — толщина слоев; D(x, у) — 
возвышение дна над отсчетным уровнем 2 =  0; xs — касательное 
напряжение ветра на поверхности;

T/ =  p,C//V1- V 2/(V1- V 2)

— трение на поверхности раздела между слоями;

хъ =  РъСв I V 21V 2

— трение на дне; Сг и Св — постоянные коэффициенты;

g' =  g (?2 — Pi)/P2. \j =  id/dx +  i д/ду.

Уравнения (5.8) — (5.10) благодаря использованию приближе
ния гидростатики и предположению о независимости горизонталь
ной скорости от z описывают движение с горизонтальными
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Таблица 5.6 

Возможные параметры внутренних сейш

Период, ч |
Параметр

волны I п in IV V VI VII V III

1 X 1700 560 360 270 200 170 150 120
£'ф 0,5 0,2 0,1 0,07 0,06 0,05 0,04 0,03
сгр 0,5 0,1 0,1 0,07 0,06 0,05 0,04 0,03

2 X 3500 1100 700 540 420 350 300 250
Сф 0,5 0,2 0,1 0,08 0,06 0,05 0,04 0,04
Сгр 0,5 0,15 0,10 0,07 0,06 0,05 0,04 0,04

3 X 5 2 1 0,8 0,6 0,5 0,4 0,35
£ф 0,5 0,2 0,1 0,08 0,06 0,05 0,04 0,03
сгр 0,5 0,2 0,09 0,07 0,06 0,05 0,04 0,03

4 X 19 9 7 5 4 3 3 2
Сф 1,3 0,7 0,5 0,4 025 0,2 0,2 0,2
сгр 1,25 0,6 0 Л 0,4 0,2 0,2 0,2 0,15

6 А. 30 15 10 8 6 5 4 3,5
Сф 1,3 0,7 0,5 0,4 0,26 0,2 0,2 0,2
сгр 1 ,2 0,6 0,4 0,4 0,24 0,19 0,17 0,15

12 X 69 35 25 20 14 11 10 8
Сф 1,6 0,8 0,6 0,5 0,3 0,3 0,2 0,2
сгр 1,0 0,5 0,4 0,3 0,2 0,2 0,1 0,1

15 X 105 53 38 30 21 17 15 13
Сф 1,9 1,0 0,7 0,6 0,4 0,3 0,3 0,2
сгр 0,8 0,4 0,3 0,2 0,2 0,1 0,1 0,1

Обозначения: X в метрах — длина волны, Сф м/с — фазовая скорость волны, 
сГр м/с — групповая скорость волны. -

масштабами, намного превышающими глубину. При этом сохра
нены баротропная и первая бароклинная моды по вертикали.

Для проверки правильности предложенной модели и ее чис
ленной реализации проведены тестовые расчеты для прямоуголь
ной области размером 1092X480 км при толщине вехнего слоя 
100 м, нижнего 1900 м, т. е. для бассейна, в первом приближении 
аппроксимирующего глубоководную часть Черного моря. Было 
задано постоянное во времени и пространстве касательное напря
жение ветра северо-восточного направления, равное 2,65 Па, что 
соответствует скорости ветра 15 м/с. Градиент атмосферного дав
ления считался равным нулю. Значения остальных параметров 
следующие:

fo =  0,976 • 10~4 с-1, Р =  1,7 • 10_п M-* С-1,

р, =  1,012 • 10+3 кг/м3, р2=  1,017 • 10+3 кг/м3,

А = 1 0 2 м2/с, С /= 1 0 - 4, Св =  2,5 • 10_3.

При численной реализации задачи использована неявная схема 
интегрирования с применением метода сеток [77] на разнесенной 
сеточной области.
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В результате расчетов получено решение типа волны Кельвина 
в двухслойной жидкости. Эта волна представляет собой один из 
видов сейшевых (собственных) колебаний в замкнутом бассейне 
на вращающейся Земле. На кинематических картинах течений, 
полученных для различных моментов времени (рис. 5.12), движе
ние этой волны (ее определенной фазы) показано характерными 
точками (Д и К). Основной поток расположен вблизи берега. Вся 
система вращается против часовой стрелки с фазовой скоростью 
около 1 м/с, причем берег остается справа от направления фазо
вой скорости. Скорости течений верхнего и нижнего слоев нахо
дятся в противофазе. Все это качественно согласуется с аналити
ческими решениями для волны Кельвина в двухслойной жидкости 
у вертикальной стенки [74, 75]. В частности, в полубесконечной 
двухслойной жидкости, ограниченной вертикальной стенкой, из 
всего класса захваченных берегом бароклинных волн существуют 
только внутренняя волна Кельвина без дисперсии [74]. Фазовая 
скорость этой волны определяется соотношением

[g'HxH 2l(H i + H 2)f'\h =  cr\ (5.11)

откуда для приведенных выше параметров получается оценка 
с »  1,5 м/с, причем в северном полушарии берег расположен справа 
от направления распространения волн (как это имеет место на 
рис. 5.13). Форма волны определяется выражением

А =  А0ех р [— ylRd + H kx + ®t)], &> 0 ,  (5.12)

причем параметр захвата равен внутреннему радиусу деформации 
Россби Rd =  c/f.ftf 20 км, т. е. при выбранном нами шаге простран
ственного разрешения (Дх~Дг/л:40 км) волна Кельвина должна 
проявляться в ближайших от боковых границ расчетных точках, 
что и видно при численных экспериментах.

Таким образом, тестовые расчеты показывают, что предложен
ная модель может быть с успехом использована для моделирова
ния процессов возбуждения и эволюции собственных внутренних 
колебаний в диапазоне мезомасштабных сейшевых волн.

5.3. Короткопериодные внутренние волны
Условия существования короткопериодных внутренних волн 

в основном зависят от распределения частоты Вяйсяля—Брента 
по вертикали [69]. В наиболее простом и удобном для практиче
ских расчетов виде частота Вяйсяля—Брента может быть вычис
лена по формуле iV(z) =  56,04 (Да</Дг),/г (цикл/ч). В условиях 
повышенной вертикальной плотностной переслоенности (см. 
главу 3) характерный временной масштаб короткопериодных 
внутренних волн в ЧернОм море изменяется от 2 до 60 мин. Основ
ная изменчивость в распределении N(z) наблюдается в шельфо
вых и прибрежных районах, в районах свала глубин и во фрон
тальных зонах моря, где возможно существование таких верти-
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кальных градиентов плотности, которые определяют значения 
частоты W (z)>40 цикл/ч. При этом возможно существование
короткопериодных внутренних волн с периодами 30 с и менее.
Пространственный масштаб этих волн изменяется от нескольких
метров до нескольких километров.

5.3.1. Средние спектры короткопериодных внутренних волн
в Черном море характеризуются наличием пика в диапазоне ча
стот 10—30 цикл/ч и их характер спадания близок к «закону-2». 
По количеству энергии спектры внутренних волн различаются для

районов шельфа и при- 
г а) б) брежной части, свала глу-

6 ( f )  М ■ Ч &  г \
бин и зоны Основного 
черноморского течения 
(см. главу 3).

Из рис. 5.13 видно, 
что наибольшей энергией 
характеризуются волны 
в прибрежной зоне и 
в районах с наибольшими 
вертикальными и гори-

Р ис. 5.13. С редние ч а стотны е  
сп е ктр ы  ко р о тк о п е р и о д н ы х  
в н у тр е н н и х  волн в р а зл ич н ы х 

ч а стя х  Ч е р н о го  м оря.

а  — в п р и бреж н ой  ч асти  м ор я  ( / ) ,  
н а ш ел ьф е  се вер о -зап ад н о й  части  
{ 2 ) ,  на б о л гар ск о м  ш ел ь ф е  (<?); б  — 
в рай он е О сн овн ого  ч ер н ом орского  
течен и я (Л , в  ц ен тр ал ь н о м  рай он е 
м ор я  (2 ). М од ел ьн ы е сп ектры  Г а р 
р е т а —М ан ка д л я  средн ей  (I )  и м а к 
си м ал ьн о й  ( I I )  ч ас то т ы  В я й ся л я — 

Б р ен та .

зонтальными градиентами скоростей течений. Энергетические пики 
на спектрах привязаны к частоте расширения волновода по N(z). 
Спектральный уровень в области пиков максимален в прибрежной 
зоне.

Полученные средние экспериментальные спектры интересно 
сравнить с модельным спектром Гаррета—Манка [129], который 
описывается выражением

со2 — fm)'u/N (z) со, (5.13)

со — текущая частота; N (z )~

S5(co, z) =204f„H (

где [ли— инерционная частота; 
частота Вяйсяля—Брента.

Из сравнения можно сказать следующее. Модельный спектр 
превышает фоновую (монотонно спадающую) часть эксперимен
тальных уровней во всем диапазоне частот. Характер спада экспе
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риментальных спектров близок к модельному, т. е. спектры убы
вают пропорционально квадрату частоты [56].

Экспериментальные измерения модальной (вертикальной) 
структуры показали, что в основном короткопериодные волны при
надлежат к колебаниям первой моды и удовлетворяют линейному 
дисперсионному соотношению. Некоторые отклонения эксперимен
тальных точек от дисперсионной кривой первой моды происходят 
из-за допплеровского сдвига. После его учета экспериментальные 
точки хорошо удовлетворяют дисперсионному соотношению.

5 .3 .2 . Н е о б ы ч н ы е  д и н а м и ч е с к и е  о б р а з о в а н и я . В районах с боль
шими горизонтальными градиентами гидрофизических характе
ристик, в прибрежных и шельфовых зонах моря внутренние волны 
отличаются рядом особенностей.

В шельфовых и прибрежных районах для строения водной 
толщи характерно чередование периодов интенсивного ветрового 
перемешивания с периодами возникновения и обострения сезонного 
термоклина под действием солнечного прогрева и притока холод
ной воды снизу вследствие сгонно-нагонных явлений.

Волны, создаваемые на кромке резкого подъема сезонного 
термоклина и движущиеся вместе с этой кромкой, имеют большую 
фазовую скорость по сравнению со скоростью свободных линей
ных волн той же длины. По мере удаления от фронта фазовая 
скорость волн в группах уменьшается до величин, определяемых 
дисперсионным соотношением. Пример таких волн проиллюстри
руем по измерениям в северо-западной части моря [56]. Термо
клин при этом прижат ко дну. 24 июля 1979 г. на приподнятом 
участке термоклина в виде гребня длиннопериодной волны отме
чено резкое поднятие термоклина меньшего масштаба типа уеди
ненной волны (солитона) восьмиминутного периода и метровой 
высоты (рис. 5.14). 25 июля наблюдалась группа из пяти-шести 
волн, имеющих период до 20 мин.

Пространственный спектральный анализ показал, что в этих 
случаях внутренние волны распространяются с юго-востока, т. е. 
со стороны глубоководных районов моря. Длина этих волн — около 
600 м. Сопоставление с дисперсионными кривыми дало разные 
результаты: параметры волны 24 июля ложатся значительно выше 
кривой первой моды, в то время как для волн 25 июля отмечается 
хорошее совпадение (см. рис. 5.14). Эти волны связаны с распро
странением длинных внутренних волн со стороны глубоководных 
районов и последующей их трансформацией на мелководье. Анало
гичное происхождение интенсивных внутренних волн наблюдалось 
в условиях шельфа на Каспийском море [54].

В прибрежной зоне строение термоклина определяется сгонно
нагонными явлениями. В этом случае наблюдаются также группы 
интенсивных внутренних волн. Примером могут быть измерения 
в районе Южного берега Крыма (пос. Кацивели) [57]. Термо
клин находился в среднем между горизонтами 10 и 20 м (при 
глубине места 30 м) и совершал колебания периодом около 24 ч, 
причем эти движения прослеживались практически по всем
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изотермам. Вместе с тем наблюдались и более короткопериодные 
волны — часовые, которые в основном имеют вид «провалов» 
(резких заглублений термоклина) несимметричной формы с об
остренной подошвой и сглаженной вершиной (рис. 5.15).

Вечерами 2—6 июля 1982 г. с развитием бриза возникало 
дрейфовое течение в поверхностном слое. С 6 июля подул сильный 
западный ветер, создавший сгон, а утром уже возникло встречное

Рис. 5.14. Пульсации температуры, возбуждаемые короткопериод
ными внутренними волнами, измеренными 10-метровым распределен

ным датчиком в северо-западной части Черного моря.

Вертикальные отрезки — отклик датчика на изменение глубины изотерм на 
1 м, горизонтальные отрезки — участки пространственного анализа, на которых 
нанесены волновые вектора основных волн на этих участках (направление на

север— вверх).

течение со скоростью до 0,35 м/с. Температура в это время имела 
следующий вид (рис. 5.16): резко выраженный термоклин на 
17— 18 м, через 10 ч начала возрастать толщина ВКС (до 28 м), 

затем термоклин снова начал подниматься. На фоне медленных 
колебаний наблюдались колебания, имеющие период около, 5 ч 
и размах 5 м, а также соответственно 3—4 ч и около 5 м. В эти 
периоды часто наблюдались интенсивные короткопериодные внут
ренние волны, распространявшиеся к берегу. Наиболее интенсив
ные волны наблюдались во время долгопериодных вертикальных 
миграций термоклина. Они также двигались в сторону берега и 
имели высоты до 2 м (рис. 5.17, табл. 5.7).

Примером генерации внутренних волн в районах фронтальных 
зон могут служить измерения в северо-западной части моря. Прак-
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Рис. 5.15. Пульсации температуры, вызванные внутренними волнами 
у Южного берега Крыма в июне 1981 г. (распределенный датчик охваты

вает слой 13—23 м).

. Обозначения см. на рис. 5.14.



тически для всего времени наблюдений было характерно наличие 
резкого трехслойного строения толщи воды по температуре 
(рис. 5.18). От поверхности до 15— 17 м располагался верхний 
квазиоднородный слой температурой 20—21 °С. Ниже находился 
резкий термоклин с большим перепадом температуры по глубине 
(до 1,4— 1,8°С/м). Первоначально соленость мало изменялась

Обозначения см. на рис. 5.14.

Таблица 5.7 

Параметры внутренних волн

Н
ом

е
р

у
ч
ас

т
к
а

Дата
Время на

чала участ
ка, ч, мин

Длина
отрезка,

мин

Частота
анализа,

мГц

Длина 
волны, м

Направле
ние* вол

ны, °

Фазовая
скорость,

м/с

1 27 VI 1981 8 55 8 v 4>17 45 45 0,19
2 16 37 8 4,17 40 35 0,17
3 28 VI 2 33 8 4,17 52 — 150 0,22
4 10 12 8 4,17 59 20 0,25
5 29 VI 2 00 8 2,08 215 — 10 0,45
6 3 V II 6 42 16 1,04 277 20 0,28
7 15 13 8 6,17 138 15 0,85
8 16 12 16 2,08 138 25 0,29
9 5 V II 16 03 8 4,17 76 — 10 0,32

10 6 V II 15 36 16 4,17 92 15 0,38
11 7 V II 11 08 16 2,08 164 30 0,34
12 8 V II 3 14 16 2,08 277 0 0,58
13 4 39 16 2,08 172 15 0,36

1 Нулевое направление — на север, положительные значения — отклонения от 
•северного направления с восточной составляющей, Отрицательные — с западной.
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с глубиной, находясь в пределах 18,1— 18,4 %0. В ночь с 19 на 
20 июля происходило постепенное изменение солености в ВКС 
с образованием галоклина на глубине около 5 м. К концу суток 
20 июля соленость на поверхности уменьшилась до 17,3 %о, а гало- 
клин расширился и стал заглубляться. 21 июля в 5 ч наблюдения 
за температурой и соленостью были прерваны и возобновлены 
23 июля в 1 ч. К этому времени термоклин расширился (12—25 м) 
и, кроме того, образовался приповерхностный тёрмоклин на глу
бине 5 м, выше которого располагался слой теплой воды темпера
турой более 22 °С. Соленость с глубиной также сильно изменилась. 
Галоклин опустился на глубину 15—20 м и слился с термоклином. 
На поверхности соленость понизилась до 16,0 °/00. С 18 по 22 июля 
дул слабый южный ветер (скорость 2—4 м/с). 23 июля ветер сме
нился на северный и усилился до 10— 13 м/с. Сильный ветер дул 
почти сутки и перемешал приповерхностный слой, в результате 
чего верхний термоклин исчез, а соленость выравнялась по глубине 
и держалась в пределах 17,2— 17,6 %0.

На горизонте 13 м первоначально наблюдались слабые течения 
на северо-востоко-восток. 22 июля течение изменило направление 
на юго-юго-восток и усилилось до 0,10—0,15 м/с.. Распреснение 
поверхностного слоя моря сопровождалось изменением цвета воды 
от V—VI до V II—V III по шкале цветности. Прозрачность по бе
лому диску уменьшилась с 14,4 до 9— 10 м.

Все данные о температуре, течениях и других характеристиках 
указывают на прохождение локального фронта: в однородный 
по солености участок моря внедрилась масса распресненной теплой 
воды. Внедрение шло по поверхности и продолжалось несколько 
суток. Поверхностная соленость уменьшилась при этом на 2,1 %о. 
Распресненные воды распространялись со стороны прибрежных 
районов моря, обогащенных пресной водой впадающих рек.

Для термоклина в течение трех суток было характерно частое 
присутствие колебаний двух-четырехминутного периода с малой 
амплитудой (0,2—0,4 м). Однако в ночь с 19 на 20 июля одно
временно с началом распространения поверхностных вод, появи
лись внутренние волны 20—30-минутНого периода высотой до 1 м, 
движущиеся на восток. После образования тонкой прослойки прес
ной воды на поверхности пресная вода стала проникать вглубь 
(в ночь с 20 на 21 июля). При этом на термоклине несколько часов 
наблюдались перемежающиеся цуги короткопериодных волн малой 
амплитуды. Затем последовал 10-часовой участок полного отсут
ствия каких-либо колебаний термоклина. 22 июля между 4 и 6 ч 
по термоклину начали двигаться большие внутренние волны с пе
риодом 7 мин, размахом колебаний 1,5—2,0 м. Около 7 ч про
изошло увеличение амплитуды волн. Через час волны стали 
постепенно затухать. Весь цуг наблюдался на протяжении 5 ч. 
Колебания термоклина происходили относительно среднего 
уровня, который не претерпевал значительных изменений и после 
прохождения группы волн, оставаясь на прежней глубине 
(рис. 5.19)



Для частот, которым соответствуют пики спектральной плот
ности текущего спектра, рассчитаны пространственные спектры на 
четырех участках реализации. Используя результаты пространст
венного спектрального анализа, можно заключить, что по термо
клину на протяжении 5 ч двигались короткопериодные внутренние 
волны с устойчивым направлением движения на юго-восток. Длина 
волн монотонно уменьшалась с 75 до 50 м. Были сопоставлены 
параметры волн с дисперсионными кривыми для колебаний пер
вой и второй мод. Из-за отсутствия данных о температуре и соле-

1
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Рис. 5.19. Пульсации температуры, вызванные внутренними волнами 
в северо-западной части Черного моря. Июль 1979 г. 

Обозначения см. на рнс. '5.14.

ности непосредственно во время прохождения цуга для расчета 
дисперсионных' кривых были использованы ближайшие по времени 
измерения до и после его наблюдения. Параметры внутренних 
волн в группе ложатся вблизи обоих вариантов кривой первой 
моды (табл. 5.8).

Таблица 5.8 
Параметры внутренних волн

Дата
Длина участ

ка, мин
Анализиру

емая частота, 
мГц

Длина 
волны, м

Направление 
движения, °

Максим, 
размах, м

22 V II 1979 32 3,14 75 155 1,5
32 4,16 65 150 2 ,5
16 6,24 50 150 Л ,0
24 8,32 50 152 0 ,5

24 V II 16 2,08 600 337 1,0
25 V II 64 0,78 600 323 1,0
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Таким образом, наблюдения за термоклином в условиях внед
рения поверхностных распресненных вод показали, что в это время 
на нем возникают внутренние волны. Направление движения внут
ренних волн при этом совпадает с направлением вторгающихся 
масс. Интенсивный цуг волн, вероятно, относится к моменту про
хождения резкой границы фронта. Сам фронт своим происхожде
нием обязан стоку впадающих в море рек. В литературе фронты 
подобного типа известны. Гаррет и Манк [129] подробно иссле
довали локальный фронт, образованный пресными водами реки, 
впадающей в океан. Работа [155] посвящена численному моде
лированию движения мелкомасштабного фронта, где. было пока
зано, что распространяющаяся поверхностная интрузия возбуж
дает на термоклине короткопериодные внутренние волны. Прини
мая во внимание широкое. географическое распространение 
фронтов не только в прибрежных водах, можно указать на них как 
на один из основных механизмов генерации внутренних волн.

Описанное выше явление, а также аналогичные ему, наблю
давшиеся на болгарском шельфе Черного моря в 1980 г. и в при
брежных зонах в районе Геленджика и Сухуми, имеют общий 
характер. Общее для них — движение волн со стороны открытого 
моря (в момент прохождения распресненного фронта направление 
распространения волн совпадает с его направлением). С течением 
времени направление движения волн несколько меняется, а длина 
волн уменьшается одновременно с уменьшением их частоты. Как 
правило, группы волн наблюдаются сразу после резкого подъема 
термоклина, однако были случаи некоторого сдвига по времени 
возникновения группы волн (их опережения по отношению 
к подъему). Некоторые группы волн проходят без заметного изме
нения среднего уровня термоклина. Иногда волны имеют вид пе
риодической последовательности коротких и высоких всплесков. 
Параметры волн в группах систематически ложатся выше диспер
сионных кривых первой моды, т. е. наблюдаемые фазовые скорости 
волн в группах несколько выше расчетных. Это отклонение умень
шается по мере удаления от резкого поднятия термоклина (бора). 
Частоты колебаний в группах совпадают с частотами преобладаю
щих фоновых колебаний. Волны, сопровождающие резкий подъем, 
заметно больше по размаху в сравнении с фоновыми колебаниями. 
Признаки обрушения с образованием инверсий наблюдаются 
редко.

Волны, порождаемые бором [55], должны двигаться со ско
ростью бора, так что соотношение скорости бора Сб к скорости 
линейных волн сл в двухслойном море определяется глубиной 
невозмущенного термоклина hi и высотой /г2 подъем-а термоклина

Сб/Сл«(1 +  № ) ' /2. (5.14)

Это соотношение в соответствии с (5.14) близко к 1,5, а по 
экспериментальным результатам составляет 1,3—2,5. Характерно 
монотонное уменьшение относительной (к фазовой скорости ли
нейных волн) скорости волн по мере удаления от кромки бора. Это
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уменьшение происходит одновременно с уменьшением периода и 
длины волны.

Совпадение характера волн в группах и вне их (фоновых волн) 
позволяет предположить, что фоновые колебания формируются 
в основном из волн, входивших ранее в состав группы.

Подводя итог исследованию короткопериодных внутренних волн 
в Черном море, можно сказать следующее:

— на всех экспериментальных спектрах имеются пики в об
ласти локальной максимальной частоты Вяйсяля—Брента (частоты
3—30 цикл/ч близки к частоте резкого расширения волновода);

— характер спадания спектров близок к «закону —2»;
— спектральный уровень экспериментальных спектров ниже, 

чем у модельных (по [129]), и показывает хорошее совпадение по 
характеру спадания;

— волны принадлежат к колебаниям низшей моды;
— экспериментально полученные параметры свободных волн 

в основном подчиняются теоретическому дисперсионному соотно
шению для первой моды;

—• особенности волн в открытой части моря состоят в цуговом 
характере, существовании волн встречных направлений и уединен
ных волн, близких по характеру к солитонам;

— в шельфовых районах группы больших волн приурочены 
к резким подъемам пикноклина (борам), они приходят из откры
той части моря, экспериментальные параметры этих волн ложатся 
выше теоретических кривых дисперсионных соотношений.
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