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ПРЕДИСЛОВИЕ

Зона шельфа — континентального склона приобретает все 
большее значение. Навигация, рыболовство, добыча нефти, газа и 
других полезных ископаемых, строительство портовых сооружений 
требуют детального знания гидрофизических процессов, протекаю
щих в этой зоне. Как показали исследования последних лет, в при
брежной области океана совместное влияние вращения Земли, 
переменности рельефа и стратификации вызывает особые типы 
волновых движений («пограничные волны»), которые самым суще
ственным образом определяют динамику этой зоны. Из всей сово
купности явлений, происходящих вблизи океанской границы, мо
жно выделить три эффекта, возможно, имеющих наибольшее зна
чение: 1) «захват» волновой энергии, при котором шельф играет 
роль волновода, способного переносить волновые возмущения на 
большие расстояния без существенной потери энергии; 2) «шель
фовый резонанс»— многократное усиление шельфом на опреде
ленных «резонансных» частотах длинных волн, приходящих из от
крытого океана; 3) «апвеллинг» — подъем на поверхность холод
ных вод вблизи берега, создающий большие горизонтальные гра
диенты температуры.

Резкие изменения глубины в открытом океане (подводные горы, 
хребты, желоба, банки и пр.) приводят к появлению «топографи
ческих» волн (в метеорологии подобные колебания называют «оро
графическими»), которые по своему характеру во многом анало
гичны волнам, образующимся в зоне шельфа.

Особого типа пограничные волны существуют в экваториальной 
зоне. Длинные волны «захватываются» в районе экватора, по
добно тому как это имеет место вблизи берега. В результате об
разуются различные виды «экваториальных захваченных волн», 
большинство из которых: имеет соответствующие аналоги среди 
прибрежных пограничных волн.

За последние 10—20 лет интерес к изучению пограничных волн 
резко возрос. Как показали проведенные исследования, такие раз
нородные явления, как топографические вихри, меандрировацие 
Гольфстрима и Куросио, прибрежная циркуляция и перенос оса
дочного материала, короткопериодные климатические флюктуа
ции, тесно связаны с пограничными волнами.

Можно считать, что в настоящее время теория пограничных 
волн представляет собой достаточно сформировавшийся раздел 
гидродинамики океана, имеющий свой круг задач, методику и даже 
терминологию. Фактически начало этой теории было заложено еще 
Стоксом, Кельвином, Пуанкаре и Ламбом. Следует подчерк
нуть заметную роль советских ученых, прежде всего Л. Н. Сретен
ского, С. С. Войта и Б. А. Тареева, чьи пионерские работы имели 
большое значение для прогресса исследований пограничных волн. 
Большую роль в формирований и развитии данного направления
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сыграли работы В. Манка, М. Лонге-Хиггинса, П. Райнсаг А. Ро
бинсона, Дж . Филандера, JI. М айсека и др.

Следует отметить, что, несмотря на большой научный интерес 
и практическое значение волновых движений в пограничных об
ластях океана, их описание фактически отсутствует в отечествен
ной учебной и монографической литературе, соответствующие раз
делы до сих пор не вошли в учебные курсы студентов-океанологов. 
Поэтому авторы ставили своей целью восполнить этот пробел и 
по возможности стремились дать цельное изложение предмета, по
нятное для неподготовленного читателя.

Одна из важных задач, которая преследовалась в моногра
фии,— показать, что разнообразные процессы в пограничных об
ластях океана, такие, как приливы, штормовые нагоны, цунами, 
топографические вихри и пр., имеют общие особенности, которые 
могут быть описаны с точки зрения теории пограничных волн. Та
кой подход позволяет объяснить наблюдаемый характер и меха
низм формирования природных явлений в различных районах Ми
рового океана, а в отдельных случаях построить прогностические 
модели более точные и физически обоснованные, чем сущест
вующие.

Монография является обобщением экспериментальных и теоре
тических исследований длинноволновых процессов в пограничных 
областях океана. Д ля иллюстрации большинства типов волновых 
движений, рассматриваемых в работе, авторы стремились исполь
зовать оригинальные натурные материалы. Среди них в первую 
очередь следует отметить долговременные синхронные регистрации 
уровня в открытом океане, полученные в Первой и Второй совет- 
ско-американских экспедициях по проблеме цунами, наблюдения 
в Тропической Атлантике в рамках программы ПГЭП, а также 
многолетние массивы данных дальневосточных гидрометеорологи
ческих станций.

Естественно, не все аспекты проблемы рассмотрены в равной 
мере. Список литературы не претендует на полноту: в нем приве
дены работы приоритетного характера, а также некоторые работы, 
имеющие иллюстративное значение. Дополнительную информацию 
по данной теме можно найти в монографиях [48] и [62], а также 
в обзорных статьях [94, 146, 166, 175].

Общий план книги и инициатива ее написания принадлежат 
В. В. Ефимову. Отдельные разделы книги основаны на совмест
ных работах авторов и при написании подвергались коллективному 
обсуждению.

Глава 1 подготовлена Е. А. Куликовым, А. Б. Рабиновичем и 
И. В. Файном, глава 2 — В. В. Ефимовым, Е. А. Куликовым и
A. Б. Рабиновичем, глава 3 — Е. А. Куликовым и А. Б. Рабинови
чем, глава 4 — В. В. Ефимовым и И. В. Файном, глава 5 —
B. В. Ефимовым, глава 6 — А. Б. Рабиновичем, глава 7 — 
Е. А. Куликовым и И. В. Файном.

Авторы выражают благодарность всем тем, кто способствовал 
появлению данной книги. Член-корреспондент АН СССР С. Л. Со
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ловьев был инициатором Первой советско-американской Экспеди
ции по проблеме цунами, фактически положившей начало иссле
дованиям, которые послужили основой настоящей монографии. 
Большой вклад в организацию и проведение океанографических 
исследований в Пограничных областях океана внес С. С. Лаппо. 
Часть результатов, вошедших в книгу, была получена в ходе сов
местных работ с О. Н. Лихачевой, В. М. Кушниром, Г. В. Ш ев
ченко, А. В. Скрипником и В. Я. МарамзинЫм.

М атериалы советско-американских экспедиций обрабатывались 
и обсуждались с американскими учеными из Гавайского института 
геофизики Г. Р. Миллером, Р. Р. Харви, С. Л. Пулом и Л. К. Спил- 
фогелем.

Авторы благодарят доктора Д. Картрайта (Институт океанов 
графических наук, БиДстон, Великобритания), предоставившего 
информацию о глубоководных наблюдениях за уровнем Мирового 
океана, а такж е доктора Р. Е. Томсона' (Институт наук об океане, 
Сидней, К анада) за данные об исследованиях Шельфовых волн 
у берегов Канады.

Большую помощь в разработке программного обеспечения, 
в обработке-и визуализации исходных данных и результатов рас- 
четОв оказали Ю. В. Тюрин, А. С. Левянт, Р. И. АшкиНази:

Особую благодарность авторы хотели бы выразить рецензен- 
там книги А. В. Некрасову и Е. Н. Пелиновскому, сделавшим 
много ценных замечаний, которые авторы постарались учесть при 
подготовке окончательного, варианта.



ВВЕДЕНИЕ

Волны в океане,— по-видимому, самый известный и самый на
глядный тип волновых движений. Разнообразие их и диапазон 
масштабов чрезвычайно велик: от капиллярных волн (10~3— 
Ю-2 м) до планетарных (107 м). Из всего многообразия океанских; 
волн в настоящей работе рассматриваются только длинные волны, 
линейный масштаб которых от десятков до десятков тысяч кило
метров, а периоды от нескольких минут до нескольких месяцев.: 
Фактически различные типы длинных волн определяют в той или 
иной степени характер большинства гидро- и геофизических про
цессов, протекающих в океане или на его границе, включая осад- 
конакопление, формирование береговой зоны, апвеллинг, меандри-. 
рование течений, короткопериодные колебания климата, изменение 
биопродуктивности отдельных районов океана и пр.

Термин «длинные волны» связан с широко известным в гидро
динамике приближением гидростатики, согласно которому для вол
новых процессов с горизонтальными масштабами, значительно пре
восходящими глубину, жидкости, в уравнениях движения можно 
пренебречь вертикальными ускорениями. Типичные примеры длин
ных волн в океане: приливы, волны цунами, штормовые нагоны. 
Несмотря на их внешние отличия и разные источники возбужде
ния, они описываются аналогичными уравнениями и могут рас
сматриваться с единых позиций.

По характеру возвращающих сил длинноволновые движения 
можно разделить на два основных класса: гравитационные и гра
диентно-вихревые (квазигеострофические). В первом случае воз
вращающими силами являются силы тяжести или плавучести. 
Этот тип включает поверхностные и внутренние гравитационные 
волны, которым можно сопоставить размерные параметры, харак
теризующие их фазовые скорости:
Cj =  's]gh — скорость длинных поверхностных гравитационных волн; 

c2 = / \ J g - ^ —h* — скорость длинных внутренних гравитационных

где h — глубина океана; g  — ускорение свободного падения; р и 
Др — плотность морской воды и характерный масштаб ее измене
ния; h* — характерный вертикальный масштаб области изменчи
вости плотности (например, глубина залегания термоклина).

Волны второго класса формируются под влиянием гироскопи
ческих сил и определяются законом сохранения потенциального 
вихря [75]:

волн

где f — параметр Кориолиса: ro tz V — завихренность поля скорости.



В области открытого океана, где изменения глубины жидкости 
малы, этот класс волн полностью определяется изменением пара
метра Кориолиса с широтой («p-эффектом») и единственным ви
дом градиентно-вихревых волн являются волны Россби/ [ 33, 83]. 
Характерную скорость для этих волн привести затруднительно 
ввиду специфического закона их дисперсии, однако для них можно 
указать другой параметр, равный относительному градиенту пла
нетарного вихря (f/h):
О, =  h grad (f/h) — для поверхностных (баротропных) волн Россби.

При h =  const Gi =  p — производной параметра Кориолиса по 
меридиональной составляющей.

Аналогичный параметр можно; выписать для внутренних волн 
с заменой Л на Л*:
G2= /i*  grad (f/h* ) — для внутренних (бароклинных) волн Россби.

Как скорости гравитационных !волн с\, с2, так и параметры Gi, 
<j2 для градиентно-вихревых волн характеризуют плотность среды 
в смысле ее преломляющих свойств, подобно тому, как локальная 
скорость света в среде характеризует ее оптическую плотность. 
Пространственные изменения каждого из этих параметров при
водят к трансформации (преломлению) волнового поля соответст
вующего вида.

В средних широтах открытого океана указанные параметры 
среды меняются слабо, поэтому преломление почти не выражено 
и волны можно считать горизонтально-однородными. В областях, 
где эти параметры меняются существенным образом (порядка са
мих величин): в зоне шельфа—континентального склона,в районах 
океанских хребтов и впадин, островов, банок, интенсивных тече
ний и резких изменений глубины залегания термоклина, а также 
в экваториальных областях, происходит заметная трансформация 
волнового поля и образование горизонтально-неоднородных (по
граничных) волн. Такие области будем называть пограничными. 
Ф актически изменчивость параметров сь с2, Gi и G2 обусловлена 
изменениями трех независимых физических параметров: h, h* и f, 
которым можно поставить в соответствие три типа пограничных 
областей:

1) топографические пограничные области, образованные изме
нениями рельефа в бассейне и наличием берега: шельфовая зона, 
подводные хребты, банки и пр. Изменения глубины приводят к из
менениям всех четырех параметров среды и соответственно к мо
дификации всех упомянутых видов волн, а такж е к появлению спе
цифических пограничных волновых образований (поверхностные 
и внутренние волны Кельвина, краевые и шельфовые волны, двой
ные волны Кельвина, придонные захваченные волны и др. [48, 
166]);

2) фронтальные пограничные области, образованные горизон
тально-неоднородным полем плотности. В таких областях происхо
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дит модификация внутренних волн. Неоднородная стратификация 
сопровождается бароклишшми течениями, которые такж е влияют 
на длинноволновые движения вследствие доплеровского эффекта. 
При совпадении фазовой скорости волн со скоростью течения воз
можно образование неустойчивых (растущих) волн. Кроме того, 
совместное влияние неоднородной стратификации и наличия тече
ния может приводить к образованию особого вида градиентно-ви
хревых волн — струйных волн (jet modes) [154], имеющих фазо
вые скорости, близкие к скорости течения. С апвеллингом (выхо
дом холодных глубинных вод на поверхность океана) связано по
явление фронтальных волн [97]. Аналогичные волны хорошо изве
стны в атмосфере [171];

3) экваториальная пограничная область, особенность которой 
связана с изменением знака параметра Кориолиса вблизи эква
тора. Здесь происходит модификация волн, обусловленных враще
нием Земли (волн Россби, Инерционно-гравитационных волн), 
в результате чего они становятся существенно неоднородными 
в меридиональном направлении. Д ля экваториальной волны К ель
вина  экватор играет роль стенки, вдоль которой эта волна рас- 
пространяется в восточном направлении, экспоненциально затухая 
в сторону высоких широт. В районе экватора может существовать 
такж е совершенно особый вид колебаний: смешанная Россби-гра~ 
витационная волна (волна Я  паи), которая на низких частотах яв
ляется градиентно-вихревой, а на высоких — гравитационной 
[48,62].

Важнейшим свойством пограничных областей является способ
ность концентрировать волновую энергию за счет образования так 
называемых захваченных волн  (trapped w aves), т. е. волн, локали
зованных внутри области («зоны захвата») и затухающих за ее 
пределами. Пограничная область для захваченных волн играет 
роль волновода, по которому волновая энергия может распростра
няться на большие расстояния с малыми потерями.

При описании топографических пограничных волн во многих 
случаях оказывается возможным использовать модели с простой 
геометрией, для которых параметры среды зависят только от од
ной пространственной переменной (вытянутый шельф или подвод
ный хребет, впадина и т. п.). По своей природе фронтальная по
граничная область и район экватора также имеют выделенное на
правление. Д ля топографических и фронтальных пограничных 
областей основной геометрической характеристикой будет их ши
рина L, соответствующая горизонтальному масштабу изменения 
параметров среды, а такж е масштабу «зоны захвата». Вследствие 
этого возникает новый размерный параметр скорости fL , который 
характеризует фазовую скорость градиентно-вихревых захваченных 
волн.

Д ля экваториальной области геометрический размер отсутст^- 
вует, однако для различных видов экваториальных волн аналогич
ную функцию выполняют соответствующие радиусы деформации 
(см. подробнее [48, 62] ). -
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В противоположность захваченным, излученные волны  (leaky 
waves) не привязаны к какой-либо зоне, а могут распространяться 
по всему океану. В пограничной области (например, вблизи бе
рега) эти волны модифицируются, При определенных (резонанс
ных) условиях может происходить их резкое усиление, однако они 
не задерживаются в этих областях, а свободно «излучаются» 
в открытый океан.

Отметим, что аналогичное разделение на захваченные и излу
ченные волны наблюдается и в других средах, например в земной; 
коре. Так, сейсмические волны Л ява  и Рэлея  являются захвачен
ными, а P L -волны  — излученными [49]. При этом захваченные 
волны представляют собой дискретный набор отдельных мод, 
а излученные, как правило, имеют непрерывный (континуальный) 
спектр по частоте и волновому числу.

Основное внимание в настоящей работе уделяется волнам, су
ществующим в топографических пограничных областях, прежде: 
всего в зоне шельфа — континентального склона, поэтому остано
вимся вкратце на их классификаций.

Д ля баротропных движений существуют три механизма топо
графического, захвата и соответственно три основных типа захва
ченных волн [164]:

1) захват вращением Земли и наличием береговой границы — 
волна Кельвина;

2) гравитационный захват в области мелководья — краевые 
волны (гравитационные волны Стокса);

3) захват совместным эффектом вращения Земли и неоднород-^ 
ности рельефа — топографические волны Россби.

Волна Кельвина  — единственный вид Пограничных волн, суще
ствующий на Частотах как выше, так и 'ниж е инерционной. В Се
верном полушарии она распространяется, оставляя берег справа, 
а в южном — слева. Ее амплитуда экспоненциально затухает в сто
рону открытого океана. На низких частотах характер волны Кель
вина определяется вращением Земли, с увеличением частоты зона 
шельфа начинает оказывать на нее все большее влияние, в резуль
тате чего волна Кельвина переходит в нулевую моду краевых волн. 
Впервые эта волна была описана Кельвиным в работе [192]. 
Волна Кельвина играет важную роль в формировании океанских 
приливов [55, 60, 179].

Вследствие уменьшения фазовой скорости гравитационных волн 
на мелководье возникает эффект захвата, аналогичный эффекту 
полного внутреннего отражения в оптике, и происходит образова
ние краевых волн. Впервые решение, описывающее волны подоб
ного типа, было получено Стоксом [190], в дальнейшем теория 
этих волн была развита в работах [121, 182, 185, 193] . Краевые 
волны имеют характер прогрессивных колебаний в направлении 
вдоль шельфа и стоячий — поперек него; за пределами шельфа эти 
волны быстро затухают. С увеличением частоты их фазовая ско
рость уменьшается. Волны, связанные с явлением волновода, ана
логичные краевым волнам в океане, хорошо известны в оптике
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(световод), акустике (звуковой канал), сейсмологии (волны Л ява) 
и др. Во всех этих случаях энергия концентрируется в зонах, где 
скорость распространения волн минимальна.

Под термином «топографические волны Россби» объединяются 
различные виды субинерционных квазигеострофических колебаний, 
связанные с переменностью рельефа и вращением Земли. В зоне 
шельфа — континентального склона образуются континентальные 
шельфовые волны, распространяющиеся вдоль шельфа в том же 
направлении, что и волна Кельвина. Ш ельфовые волны — важней
ший вид низкочастотных топографических колебаний, играющий 
заметную роль в формировании синоптических колебаний уровня 
океана и прибрежных течений, топографических вихрей, переносе 
осадочного материала, формировании суточных приливов и др. 
[66, 166]. Впервые на возможность существования подобных волн 
указал Ламб [44, § 206, 212], а их открытие и исследование свя
зано с работами [104, 130, 182, 184]. По характеру изменения; 
вблизи берега шельфовые волны напоминают краевые, но имеют 
другие механизм формирования, частотный диапазон и заметно 
меньшие скорости распространения.

Другой вид топографических волн Россби — двойные волны  
Кельвина  возникают в открытом океане на протяженных подвод
ных неоднородностях рельефа типа разлома, хребта, желоба и т. п. 
По-видимому, первым существование данных волн предсказал. 
G. С. Войт [11], а их описание и подробное исследование было выпол
нено Лонге-Хиггинсом [149, 150]. Как и континентальные шельфо
вые волны, двойные волны Кельвина относятся к классу градиент
но-вихревых волн.

Баротропные излученные волны в зоне шельфа могут сущест
вовать только на частотах выше инерционной. Волны Свердрупа — 
прогрессивные волны, образующиеся в открытом океане под совме
стным действием сил тяжести и вращения Земли, отражаясь от 
берега, образуют волны Пуанкаре. Последние имеют прогрессив
ный характер в направлении вдоль берега и стоячий — поперек; 
него [60, 179]. Первоначально волны Пуанкаре были описаны для 
канала постоянной глубины [180] и рассматривались при описа
нии глобальных приливных колебаний [179, 181]. Сравнительно 
недавно выяснилось, что этот вид волновых движений играет суще
ственную роль при формировании относительно короткопериодных 
(0,1—8 ч) колебаний, связанных с атмосферными возмущениями 
или цунами. Д ля этих движений большое значение имеет шельфо
вая зона: на определенных частотах (для которых на шельфе ук
ладывается кратное нечетное число полуволн) наблюдается шель
фовый резонанс, аналогичный резонансу в органной трубе [162, 
163]. При описании пограничных волн термины «волны Пуанкаре» 
и «излученные волны» обычно употребляются как синонимы [164].

Большинство бароклинных топографических волн являются ана
логами соответствующих видов баротропных колебаний (напри
мер, внутренние волны Кельвина  и внутренние краевые волны) 
На поверхности они практически не заметны и обычно наиболее.
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ярко проявляются в зоне термоклина. Исключением являются 
придонные захваченные волны  — квазигеострофические градиентно
вихревые колебания, интенсификация которых; происходит у дна. 
Возможность существования данного вида волн, -формирующихся 
в результате совместного влияния Стратификаций, наклона дна й 
вращения Земли, была предсказана Райнсом [183] ; сравнительно 
недавно эти волны были экспериментально зарегистрированы 
в океане [73, 191]

В реальном океане могут наблюдаться смешанные типы погра
ничных областей: например, в шельфовой зоне могут присутство
вать интенсивные течения, формирующие горизонтально неодно
родную стратификацию, в экваториальной области встречаются 
значительные перепады глубины й пр. Такие случаи значительно 
усложняют анализ волнового поля, возникает вопрос о связанно
сти различных типов пограничных волн. Мерой подобной связан
ности могут служить безразмерные отношения значений характер
ных скоростей, соответствующих отдельным типам волн:

D = fL j^ /g h  — параметр дивергентности, характеризующий связан
ность поверхностных гравитационных и топографи
ческих волн Россби;

S  —  параметр стратификации (число Бургера),
описывающий степень связанности внутрен
них гравитационных и топографических 
волн Россби;

Ro= U I{ fL )  — число Россби, характеризующее отношение скорости 
течения U к фазовой скорости топографических волн, 
а такж е взаимодействие струйных и топографичес
ких волн.

Когда значения этих параметров близки к единице, то волновые 
движения, относящиеся к различным типам возвращающих сил, 
становятся взаимосвязанными, так что выделить «в чистом виде» 
отдельные виды движений становится невозможным. В этом слу
чае могут возникать особые волны, не относящиеся ни к одному 
из описанных выше видов простых волн. Фактически придонные 
захваченные волны, появляющиеся в случае конечного значения 
числа Бургера, являются примером таких сложных волн.

Д ля реальных масштабов пограничных областей, глубины, стра
тификации и скоростей течений эти безразмерные параметры за 
метно меньше единицы, что дает физическое основание рассматри
вать отдельные виды волн в упрощенных моделях, описывающих 
только данные волновые движения. Так, гравитационные волны 
можно в большинстве случаев рассматривать без учета вращения, 
топографические волны Россби — в бездивергентном приближении 
(т. е. без учета гравитационных эффектов), струйные волны — 
в приближении малых чисел Россби и такж е пренебрегая дивер- 
гентностью. С другой стороны, учет конечности значений пара
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метров позволяет оценить степень взаимодействия соответствую
щих видов волн.

Различие фазовых скоростей для разных видов волновых дви
жений приводит к физической выделенности каждого из видов, ко
торые проявляются и в 'сложных моделях, учитывающих различ
ные факторы. При этом, что очень важно, добавление новых ф ак
торов (например, учет вязкости или сжимаемости) приводит к по
явлению дополнительных «степеней свободы» и соответственно 
новых видов колебаний, но прежние виды при этом изменяются 
лишь незначительно.

Таким образом, выделение отдельных видов волновых движе
ний является не математической, а физической проблемой [75]: 
это выделение зависит от конкретных значений безразмерных па
раметров океана.

. Естественно, различные проблемы теории пограничных волн и 
сами виды волновых движений невозможно рассмотреть в настоя
щей работе с равной степенью подробности. Исследование баро- 
тропных топографических пограничных волн началось более 100 лет 
назад и особенно интенсивно стало развиваться с середины 50-х 
годов. К настоящему времени накоплен богатый эксперименталь
ный материал, подтверждающий существование и свидетельствую
щий о важной роли для динамических процессов в океане волн 
Кельвина, Пуанкаре, краевых и шельфовых. Можно сделать опре
деленные обобщения и подвести итоги проведенных исследований. 
Поэтому рассмотрению баротропных движений посвящена большая 
часть книги.

Серьезные исследования экваториальной области океана и вол
новых движений, приуроченных к этой зоне, начались около 20 лет 
назад, и. сейчас это направление бурно развивается. Изучение ба- 
роклинных захваченных волн стало проводиться только в самые 
последние годы. Эмпирический материал по этим видам движений 
пока еще крайне ограничен, однако именно в этой области сле
дует в ближайшее время ждать значительного прогресса. Основа
нием для подобного предположения является то, что уже первые 
исследования показали тесную связь бароклинных захваченных 
волн с такими важными явлениями, как меандрирование океан
ских течений и апвеллинг.



ГЛАВА 1. ОСОБЕННОСТИ РАСПРОСТРАНЕНИЯ 
ДЛИННЫХ ВОЛН В ПОГРАНИЧНОЙ ОБЛАСТИ ОКЕАНА

1.1. Основные уравнения

Выбор модели (уравнений движения) для описания физических 
явлений в пограничной области океана (приливов, цунами, штор
мовых нагонов, меандрирования пограничных течений, внутренних 
приливов, апвеллинга и др.) определяется прежде всего простран
ственными и временными масштабами волновых движений, 
а такж е порядком основных безразмерных параметров (парамет
ров дивергентности и стратификации, числа Россби и др.).

Оценка безразмерных параметров позволяет в каждом кон
кретном случае пренебречь отдельными членами в уравнениях 
движения и построить более удобное приближение. В качестве 
исходной модели примем уравнения движения для идеальной жид
кости в известном линейном приближении Буссинеска [83].

Введем декартовы координаты с горизонтальными осями х, у  
и вертикальной z, направленной вверх от среднего уровня поверх
ности океана. Будем считать, что в океане в состоянии покоя

U — 0; p =  p0(z); р =  р0 (z),

где и (и, v, w ) — скорость частиц жидкости; р — давление; р — 
плотность жидкости; po (z)— заданное распределение плотности по 
глубине, определяющее изменение po(z) в состоянии гидростатиче
ского равновесия dp0l d z = —p0g. Частота Вяйсяля—Брента N в пре
небрежении сжимаемости жидкости (величиной gh/с*, где g  —
ускорение свободного падения, h  — глубина океана, cs — скорость 
звука в воде) выражается как N 2=  (—g /р0) (dp0/d z ). Она является 
удобным параметром, характеризующим статическое распределе
ние плотности.

Представим поле давления и плотности в виде суммы р  (х , у, 
z; t ) = p c( z ) + p ( x ,  у, t)  и р(х, у, z; 0  =  P o ( z ) + P ( x ,  у, t), где р  и 
р — возмущения поля давления и плотности. Тогда линеаризован
ные уравнения движения в приближении Буссинеска запишутся 
в виде

• § -  +  2 2 X u  +  1 i - V P - 1 t - g - 0 ,  (1.1)

где Q — вектор угловой скорости вращения Земли; А =  (д/дх, 
д/ду) — оператор Гамильтона.
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Д ля несжимаемой жидкости уравнение для изменений плотно
сти имеет вид

dp/dt +  w dp0ld z  =  0, (1.2)

а уравнение неразрывности

ди/дх +  dv/dy +  dw/dz =  0 . ( 1.3)

Граничное условие при z = — h(x, у )  (на дне) определяется 
равенством нулю нормальной к границе составляющей скорости

и • п =  0 при z  =  — h. (1.4)

При z =  0 (свободная поверхность) линеаризованные граничные 
условия включают кинематическое условие

w =  dtjdt при 2  =  0, (1.5)

где — смещение поверхности океана, и динамическое условие ра
венства давления на поверхности жидкости атмосферному дав
лению

р =  ра при z =  0. (1.6)

- Укажем на ограничения данного приближения. Линеаризация 
основных уравнений ограничивает наше рассмотрение волновыми 
движениями, в которых скорости частиц жидкости значительно 
меньше фазовой скорости волны. В частности, для частот а > ~ 0  
локальным условием линейности задачи служит малость числа 
Россби R o  — u/(Q L).  Согласно [48], приближение Буссинеска [т. е. 
учет изменений в уравнении (1.1) только в члене, связанном 
с плавучестью] справедливо при N 2Lz/g<C l ,  где Lz — вертикаль
ный масштаб.
. Полное выражение для силы Кориолиса в (1.1) имеет вид 

20  X  U-— {—2£Ь sincp — 2Qoycos <р, 2£2изтф, 2£2«cosq)},

где ф — географическая широта. Однако обычно используется тра
диционное приближение, в котором пренебрегается горизонталь
ной проекцией вектора угловой скорости вращения Земли

2Й X  и =  {—fv, fu, 0}, (1.7)

где f =  2Q stVz <р — параметр Кориолиса.*
Ограничиваясь, при дальнейшем анализе горизонтальными мас

штабами (R — радиус Земли), можно использовать извест
ные приближения f- и p -плоскости. При локальном анализе при
ливных волн, масштабы которых сравнимы с размерами Земли, 
эти приближения оказываются также удовлетворительными.

* Приближений (1.7), вообще говоря, несправедливо для внутренних волн 
с частотами оэ — /  [48]. : ;



Приближения /- и р-плоскости состоят в линейной аппроксима
ции параметра Кориолиса в зависимости от широты:

f =  2Q sin ф =  const — /плоскость; (1-8)
/  =  /ь +  рг/, р =  2Q cos (f/R — p-плоскость (1.9)

(здесь предполагается, что ось у  направлена вдоль меридиана).
В приближении гидростатики (приближение длинных волн), ос

нованном на малости параметров /ictg<p/L и &/N,  в уравнении 
(1.1) можно пренебречь членами с вертикальными ускорениями 
[48], и с учетом (1.7) уравнения движения запишутся в виде:

du/dt — fti — — (1/ро) (др/дх); ( 1 . 1 0 )

dv /d t- \- fu= - — (l/pa)(dp/dy); - ( 1- 11)

dp/dt +  wdp0/dz — 0] (1.12)
dp/dz =  —pg; (1.13)

ди/дх +  dv/ду  +  dwjdz =  0. (1.14)

Остановимся на описании баротропных движений в однородном 
океане (p = c o n s t)  с учетом вращения Земли и переменности, 
рельефа дна. Интегрируя уравнение (1.13), получим:

p(z)  =  p g ( t  — z) +  p'a. (1Л 5)
П олагая pa= const, можно исключить в уравнениях (1.10)— (1.11.J 
давление:

dujdt — fv —  — g  dtjd х; (1-16)
dv/dt +  f u =  — gd tjdy .  (1.17)

Так как £ не зависит от г, то из уравнений (1.16)— (1.17) следует, 
что и я v такж е не зависят от г. Интегрируя уравнение неразрыв
ности (1.14) по z, получаем:

dtjdt — — д (hu)ldx — д (hv)jdy. (1-18)

Выражения (1.10)— (1.14) и (1.16)— (1.18) образуют системы 
уравнений длинных бароклинных (внутренних) и баротропных 
волн. Они описывают довольно широкий класс явлений в океане 
с масштабами от 101 до 104 км. Учет внешних сил — приливного 
потенциала, переменного атмосферного давления, поля напряже
ний ветра и других — приводит к появлению дополнительных чле
нов в уравнениях. В дальнейшем будут рассмотрены уравнения 
с учетом воздействия атмосферных факторов (глава 3) и приливо
образующих сил (глава 6).

1.2. Баротропные волны у прямолинейного берега

. Задача о распространении длинных волн в океане значительно 
упрощается, когда глубина океана h зависит только от одной ко
ординаты х: в этом случае частным решением задачи являются



волны, распространяющиеся вдоль изобат и гармонические по ко
ординате у, параллельной изобатам. Любое нестационарное реше
ние можно представить в виде суммы таких гармонических волн; 
кроме того, само изучение гармонических волн представляет ин
терес, так как пространственно-временной спектральный анализ 
данных наблюдений характеризует именно такие простые волны.

, Большая часть океанических шельфов действительно имеют то
пографию дна, близкую к цилиндрической. Аналогичную структуру 
имеют такж е многие океанические хребты и впадины. Это свиде
тельствует о достаточной общности применения подобного под
хода. При этом мелкомасштабные (по сравнению с длиной волны) 
отклонения рельефа дна от цилиндрического можно учесть в за 
даче о рассеянии (см. главу 6).

В свою очередь крупномасштабные отклонения (такие, напри
мер, как изгиб островных дуг) учитываются в адиабатическом при
ближении. Однако, если на расстояниях, сравнимых с длиной 
волны, происходят значительные изменения глубины по обеим ко
ординатам, простая теория пограничных волн, вообще говоря, не
применима. В этом случае единственным методом анализа явля
ется численный расчет распространения волн для реальной дву
мерной топографии дна (см., например, [53] ).

Выберем систему координат, в которой ось у  совпадает с бере
говой линией, а ось х  направлена в сторону открытого океана. На 
берегу должно выполняться условие непротекания:

hu-*-0 при jc->0. (1.19)

Предполагая, что h = h (x) ,  будем искать решение (1.16)— (1.18)
в виде волн, распространяющихся вдоль берега. При этом введем 
разделение переменных:

П(х,  у, t ) \  П ( х ) \
и(х, у; t) = ( ' « ( * )  e i (a t - ky) . ( 1 . 20 )

\ v ( x ,  у; t)J \ v ( x ) J

Подставляя (1.20) в (1.16)— (1.18), получим следующую систему 
уравнений, которую будем использовать для анализа баротропных 
пограничных волн:

г'со и — fa —  — g d tjdx ;
г'соо +  f «  =  ikgt;, (1-21)

{hu) — ikhu  +  гсо£ =  0.

Из (1.21) можно получить выражения для компонентов скорости 
и, V .

(1.22)
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Исключая и и и из уравнения неразрывности, получаем обыкно-. 
венное линейное дифференциальное уравнение второго порядка 
относительно амплитуды колебаний уровня океана

Г М + - Щ - . С ' w + Щ Ч г ■ - > * ) £ W = °- <‘ -23>
Здесь и везде в дальнейшем, за исключением особо оговоренных 
случаев, штрих означает производную по х.

На берегу (при х =  0) должно выполняться условие (1Л9), ко
торое при h (0)^=0 имеет вид

©£' (х) — kft, (х ) =  0 при х  =  0. (1.24)

Если h (0) =  0, то следует использовать условие ограниченности, 
функций £, и, v на берегу.

Пусть область переменной глубины имеет конечный размер 
(L ), а далее глубина постоянна, т. е.

(h (x )  при 0 ^ х <  L;
h =  \ i j  . .  г (1.25)(_// =  const при x ^ L .

Тогда для области открытого океана ( x ^ L )  уравнение (1.23) 
значительно упростится:

^  й ( * ) - к а Ь ( * )  =  0; (1.26)

^  где

^  £ = * k 2 - { w * - f ) l { g H ) .  . (1.27)

Здесь и далее индекс «2» относится к  области открытого океана 
( х ^ Ь ) ,  а индекс «1» — к области шельфа — континентального 
склона (0 ^  х < Ь ) .

В зависимости от знака выражения (1.27) решение в открытом 
океане носит экспоненциальный или тригонометрический характер. 
Если > 0 , то

Ь (х)  =  А2е~”*х +  В2е**х . (1.28)

Из условия ограниченности решения следует, что в этом случае
£ (* )-> 0  при я -^ о о  (1.29)

(В2= 0). Таким образом, если
to2 <  f  +  k2g H ,

то волновое решение уравнения (1.26) экспоненциально затухает 
в сторону открытого океана и волны этого типа оказываются за 
хваченными в шельфовой зоне.

При х = Ь должно выполняться условие непрерывности уровня 
и нормального к берегу потока:

С, (*) =  £,(*); (1.30)
hi (х) щ (х) =  Н и 2(х) при х  =  L._______

2 Заказ № 152 I ЛвНМНГГЛДОКИЙ § 17.
1гндрОметел.\ ~.кай Ш М |
1 "



Подставляя в (1.30) ^2 = А 2е~К!Х, и учитывая (1.22), получим: 

whi (х) £' (л:) +  [и2со//.+  f  k (Н  — h (я))] £ (х) —  0 при x  =  L. (1.31а)

В частности, если h \(L )  = H, т. е. в отсутствие скачка глубины на 
границе шельфа, граничное условие (1.31а) приводится к виду

£'(х) - \ - к2£(х) =  0 при х  =  Ь. (1.316)

Таким образом, при x f> 0  имеются однородное линейное урав
нение (1.22) и два однородных граничных условия (1.24) и (1.31).
Тогда нетривиальное решение задачи будет существовать лишь при 
некоторых со (при фиксированном волновом числе k),  поэтому за 
хваченные волны представляют собой дискретный набор отдельных 
гармонических составляющих (мод). Каж дая из мод отобража
ется на плоскости (со, &) дисперсионной кривой © (k ).

При у.\ < 0  решение в открытом океане имеет осциллирующий 
характер

£2 (л;) =  Аг cos (р2х ) +  В 2 s in (р2х ), (1.32)

где р2 = М2, и условия (1.30) выполняются для любых со и k, для 
которых справедливо условие сoz> f z+ k zgH. Таким образом, дан
ный тип волн имеет непрерывный спектр, занимающий на плоско
сти (со, k ) всю область, где выполняется указанное условие 
(рис. 1.1). В отличие от захваченных волн, которые распростра-
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няются по шельфу как по волноводу и не могут уходить в откры
тый океан, этот тип волновых движений можно представить как 
суперпозицию волн, падающих, на шельф и отраженных от него 
в  открытый океан. Поэтому этот тип волн получил название излу
ченных [163]. Их такж е отождествляют с волнами Пуанкаре, 
хотя классические волны Пуанкаре были получены для океана по
стоянной глубины [180].

Д ля некоторых зон в -плоскости (со, к)  наблюдается «неполный 
захват» волновой энергии. Это явление получило название шель
фового резонанса. Амплитуды волн в этом случае в зоне шельфа 
при соответствующих значениях со и k  многократно увеличиваются. 
При удалении от берега амплитуды волн затухают, хотя и не до 
нуля. Можно ввести коэффициент усиления -у(со, k),  равный отно
шению амплитуды волны на берегу к амплитуде волны в откры
том океане. Зависимость этого коэффициента от частоты опреде
ляет частотные свойства шельфа. Подробнее об излученных вол
нах будет сказано в разделе 1.7.

1.3. Качественная теория баротропных захваченных волн

Следуя работе Хатненса [138], а такж е используя результаты 
работ [61, 78], рассмотрим подробно краевую задачу (1.23), 
(1.24), (1.29). Собственное значение со (при фиксированном k ) 
входит нелинейным образом в уравнение (1.23), поэтому теорию 
Ш турма—Лиувилля непосредственно применить не удается. Од
нако если преобразовать (1.23) к безразмерному виду, то задачу 
можно решить относительно другого параметра, отличного от со 
и k, который входит в уравнение (1.23) линейно. Введем обозна
чения

со* =  со//; k* =  kL\ х* — x\L\ h* =  hlH .  (1.33)

Подставляя (1.33) в (1.23), получим:

где D2= f2L2/(g H )  — параметр дивергентности. В дальнейшем 
-в этом разделе звездочку в обозначениях безразмерных величин 
будем опускать.

Как отмечалось выше, в области со2> 1  + k 2/D2 существует не
прерывный спектр волн Пуанкаре (рис. 1.1). При со2< 1  + k 2/D2 
спектр дискретный, и в пространстве параметров (к, со, D2) реше
ния существуют лишь на отдельных поверхностях, каж дая из кото
рых относится к одной моде.

Анализируя свойства захваченных волн, Дж . Хатненс [138] 
сформулировал ряд теорем (положений),которые приводятся;Ниже 
(пункты «а»—«к»). Положения, содержащиеся в'пунктах «г»—«к», 
были получены независимо А. Б. Одуло для задачи о распростра
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нении длинных волн в канале [61], положения «л»—«м» доказаны 
И. В. Файном [78].

Наиболее важным результатом, полученным Хатненсом, явля
ется утверждение, которое в дальнейшем будем называть «основ
ной теоремой»:

а ) если h '  (х) > 0  (профиль дна монотонный), то

< 0 .  (1.35)6 D 2 |ft= const '  7

Его доказательство довольно громоздко, поэтому здесь не при
водится. Уравнение (1.34) является уравнением Ш турма—Лиу- 
вилля относительно собственного параметра D2. Из него несложно
оценить свойства функции А? (ю> ^)> гДе п  — номер моды. «Основ
ная теорема» дает возможность ввести однозначные монотонные 
функции со(D2) или D2(со) и, таким образом, определить характе
ристики дисперсионных кривых a>n(k). Положения «б», «в» и «л» 
в значительной степени опираются на «основную теорему»;

б) при со< 1 для фиксированного волнового числа существует 
последовательность шельфовых волн, для  которых coo>coi>co2>  
> ...> содг (соо, возможно, отсутствует); при со> 1 существует после
довательность краевых волн, для  которых ( B o < © i < c o 2<  • • • <® n ,
юлг <  1 + k 2/D2 (coo, возможно, отсутствует); шельфовых волн для  
непрерывного профиля глубины бесконечное число, краевых  — ко
нечное число. Справедливость свойства «б» можно проиллюстри
ровать следующими рассуждениями. Если <о>1, то сомножитель 
при D2 положительный, и тогда при увеличении D2 увеличивается
количество нулей функции £ или растет номер моды: Do < D \  <  
C D 2 Из этого неравенства, а такж е из основной теоремы Хат-
ненса следует c o o < c o i < . . . < c o j v .

Аналогично выводятся неравенства для шельфовых волн (со< 
< 1 ) .  Конечное число краевых волн (при фиксированных k  и D2) 
является следствием наличия непрерывного спектра волн Пуан
каре: можно показать, что для конечного значения частоты число 
нулей функции ограничено;

в ) число краевых волн неограниченно растет с ростом волно
вого числа-,

г ) линия  со =  1 разделяет на дисперсионной диаграмме два 
класса захваченных волн: краевые (при со>1) и шельфовые (при 
со<1). Существует единственная мода, дисперсионная кривая ко
торой пересекает эту линию,— волна Кельвина  (рис. 1.1).

Номер моды для захваченных волн соответствует числу узло
вых (нодальных) линий, параллельных берегу. Волна Кельвина — 
это монотонно затухающая в сторону открытого океана волна, не 
имеющая узловых линий.

Краевые волны отличаются от шельфовых и волны Кельвина не 
только по положению на дисперсионной диаграмме. Легко пока
зать, что краевые волны могут существовать и при отсутствии вра
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щения Земли, так как по своей природе они являются гравитаци
онными. Захват краевых волн связан с эффектом полного внутрен
него отражения (от границы ш ельфа), хорошо известным в оптике.
Действительно, для этих волн фазовая скорость равна у gh, по
этому малые глубины аналогичны оптической среде с большим по
казателем преломления и, наоборот, большие глубины — среде 
с малым показателем преломления. При переходе луча (волны) из 
первой среды во вторую будет происходить полное внутреннее от
ражение, если луч (волна) послан к границе под углом, большим, 
чем критический.

Д ля краевых волн справедливы следующие положения:
д ) фазовая скорость краевых волн  |с |> У £ /гщ ш *  (Рис- 1-0?
е) фазовая скорость краевых волн, распространяющихся в ци

клоническом направлении относительно открытого океана, меньше  
скорости соответствующих волн, распространяющихся в противо
положном направлении.

В отличие от краевых волн, шельфовые волны образуются в ре
зультате совместного эффекта переменности рельефа и вращения 
Земли — в невращающемся океане они существовать не могут. 
Шельфовые волны являются следствием закона сохранения потен
циального вихря [33]: градиент потенциального вихря обеспечи
вает возможность низкочастотных колебаний на шельфе. Анало
гичную природу имеют, как известно, волны Россби. Фактически 
шельфовые волны являются одним из типов топографических волн 
Россби. Отметим несколько важных свойств шельфовых волн:

ж) при k-^~ 0 ю ->0;
з) для  монотонного профиля все су б инерционные волны  (шель

фовые, волна Кельвина) распространяются в циклоническом на
правлении относительно открытого океана, т. е. при со<1 с < 0.

Условие монотонности функции h (x )  является необходимым: 
если профиль немонотонный, волны могут распространяться 
в обоих направлениях. Типичный пример немонотонного про
филя — глубоководный желоб, примыкающий к континентальному 
склону. Так, в работах [25, 168] было показано, что вдоль океан
ского склона Курило-Камчатского желоба распространяется си
стема низкочастотных волн в антициклоническом направлении (на 
северо-восток). Такого типа волны, распространяющиеся вдоль 
океанских желобов, хребтов или подводных ступеней, получили 
название двойных волн Кельвина  [149, 150], которые такж е яв
ляются одним из видов топографических волн Россби;

и) если функция %(x)—h '(x ) /h (x )  ограничена, то для шель
фовых волн  соп -)-0  при  — оо для всех мод.

Из свойства «и» следует, что в случае ограниченной функции 
1(х)  каж дая из дисперсионных кривых соп (&) имеет максимум
со“ах(/г°). Групповая скорость на этой частоте для данной моды

* Амин — минимальная, Амане — максимальная глубина для рассматривае
мого профиля.
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равна нулю. При k < k °n фазовая и групповая скорости имеют про
тивоположные знаки. Следовательно, при любом фиксированном
(о<со«ах дисперсионная кривая n-й моды пересекается дважды, 
причем первое пересечение соответствует отрицательной групповой 
скорости, а второе— положительной. Частоты со « ах играют особую 
роль в динамике шельфовых волн: на этих частотах происходит 
резонансное накопление волновой энергии [104, 108] (см. раз
делы 6.6, 6.7). Ограниченность логарифмической производной глу
бины во всех точках является существенным условием справедли
вости положения «и»: так, для шельфа-ступеньки и линейного 
шельфа, имеющих неограниченную производную в точках х — 1 и 
х = 0  соответственно, дисперсионные кривые являются монотонной 
функцией волнового числа А и не имеют максимумов.

Следующие свойства характеризуют верхнюю границу фазовых 
скоростей волны Кельвина и первой моды шельфовых волн:

к) при со<1 |с | < У й '# 1(рис. 1.1).
Практически скорость ! волны Кельвина оказывается весьма

близкой к значению д/ gH  и совпадает с ним для океана постоян
ной глубины;

л )  скорость первой шельфовой моды ограничена критерием
1 /.

cs< — J  (1 — h)dx  ила в размерных величинах cs< — (Н  —
о “  о

— h)dx. Данное свойство подчеркивает характер распространения 
шельфовых волн, для которых определяющим является не грави
тация, а вращение и изменение рельефа.

Из перечисленных свойств следует, что параметр D2, фор
мально введенный в начале раздела, имеет, как это видно из по
следнего утверждения, ясный физический смысл, а именно: он 
пропорционален отношению квадрата скорости шельфовых волн 
к  квадрату скорости гравитационных волн. Используя понятие ба-
ротропного радиуса деформации Россби Ro =  л/g H / f ,  можно пред
ложить другую интерпретацию этого параметра: D2 равен отноше
нию квадрата ширины шельфа к квадрату радиуса Россби. Д ля 
большинства шельфов это отношение мало и составляет Ю~3— 
10-2, поэтому его полагают равным нулю, рассматривая шельфо
вые волны в бездивергентном приближении. Такое приближение 
эквивалентно отбрасыванию члена dt,/dt в уравнении неразрывно
сти (1.18). При этом возможно введение интегральной функции 
тока ip [48, 104]:

hu =  di\i/dy; hv — — dty/dx,

которая удовлетворяет следующему уравнению:
д Г д /  1 дф \  . д /  1 дф У . dh дф __  dh дф

rit V h  /  ”1”  rlti V h rilt /  c\v r\n riti f)v

( l .36)

.(1*37)
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Теоретический анализ и численные расчеты показывают, что 
приближение бездивергентности практически не влияет на пове
дение собственных функций и дисперсионных кривых шельфовых 
мод [102]. Однако для некоторых задач, как, например, для за 
дачи генерации шельфовых волн переменным атмосферным давле
нием (глава 3) или подводным землетрясением (глава 7), дивер- 
гентность существенна. Учет дивергентности важен такж е при ре
шении задачи о рассеянии шельфовых волн [103]. Отбрасывание 
члена с D2 приводит при этом к расходимости при k-+ 0 .

В бездивергентном приближении справедлива следующая тео
рема сравнения для дисперсионных кривых шельфовых мод, соот
ветствующих различным профилям рельефа:

м) если к \ ,(х) ^  Лг (х)  для любых х, то Юл* ^  (о«2> для лю 
бых k. Данный результат применим, в частности, для сравнения 
дисперсионных кривых- шельфовых волн, полученных для степен
ных профилей рельефа [вида h ( x ) = x a при х < 1 ] . Так при а > 1  
частота каждой моды растет с ростом а  (при фиксированном вол
новом числе).

На рис. 1.1 приведена обобщенная дисперсионная диаграмма 
пограничных баротропных волн в случае монотонного рельефа и 
f-плоскости. Выделены зоны существования различных типов волн.

1.4. Групповая скорость, дисперсия и соотношение
ортогональностей

Понятие групповой скорости cg=d(i>ldk широко используется 
в различных задачах распространения волн. С этой скоростью про
исходит перенос волновой энергии. Особую роль с этой точки зре
ния играют частоты, на которых групповые скорости имеют мини
мальное значение. Такие частоты получили название частот Эйри. 
[9]. В предыдущем разделе отмечалось, что одно из основных 
свойств шельфовых волн — наличие на дисперсионной кривой то
чек, соответствующих нулевой групповой скорости (максимумов 
дисперсионных кривых). Перенос волновой энергии на частотах
© Гх отсутствует, следовательно на них можно ожидать накопле
ния энергии. Анализ спектров течений в шельфовой зоне океана 
[35, 108] и лабораторное моделирование возбуждения шельфовых 
волн [105] (см. рис. 3.11) подтверждают данное предположение.

Хотя для краевых волн нулевые групповые скорости обычно не- 
наблюдаются, следует ожидать накопления волновой энергии на 
частотах с минимальными групповыми скоростями, т. е. на часто
тах Эйри. Теоретически это было показано в работе [32] при рас
смотрении задачи о возбуждении волны цунами в шельфовой зоне 
океана. Подробнее данный вопрос будет рассмотрен в главе 7..

В дополнение к положениям, сформулированным в разделе 1.3,, 
можно выписать еще несколько, описывающих важные свойства 
групповых скоростей захваченных волн:
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н) для краевых волн, распространяющихся в положительном 
направлении  (т. е. при & >0), групповая скорость cg всегда поло
жительна.

Данное свойство может показаться очевидным, так как группо
вая скорость гравитационных волн обычно имеет тот ж е знак, что 
и фазовая. Однако при k < 0  это не всегда справедливо: в работе 
[138] приведен пример, когда фазовая скорость краевой моды от

рицательна, а групповая — положительна (хотя и для параметров: 
шельфа, далеких от реальности). Отметим, что в этом случае дис
персионная кривая данной краевой моды имеет два экстремума, 
т. е. две частоты, на которых групповые скорости равны нулю.

С понятием групповой скорости тесно связаны вопросы дис
персии волн. В работе [78] в бездивергентном приближении было 
доказано утверждение, которое остается справедливым и в общем 
случае:

0) фазовая скорость всех типов захваченных волн уменьшается 
с возрастанием (по модулю) волнового числа k (d (с2) /d (k2) < 0 ) ,  
т. е. групповая скорость всегда меньше фазовой (по модулю). От
метим, что положение «о» справедливо и для сейсмических волн 
Л ява и Рэлея [49], аналогичных гравитационным захваченным вол
нам в океане. Этот результат имеет важное значение для 
задачи генерации захваченных волн. Действительно, например, 
равномерно движущаяся вдоль берега система атмосферных воз
мущений представляется на дисперсионной диаграмме прямой, вы
ходящей из начала координат. Эта прямая может пересекать од
нократно каждую из дисперсионных кривых, нигде не касаясь их. 
Как будет показано далее, эти пересечения отвечают простым по
люсам, которые при интегрировании дадут решение конечной ам
плитуды. Физически это означает, что циклон конечных размеров 
порождает в океане переменной глубины конечный отклик на воз
действие давления и ветра, даж е если он движется достаточно 
долго.

Элементарные волновые решения (моды) могут использоваться 
в качестве базиса, по которому разлагается решение. Д ля подоб
ного разложения требуются соотношения ортогональностей. Эти 
■соотношения будут иметь различный вид, в зависимости от того, 
какой из параметров является собственным, а какие — фиксиро
ванными. Можно представить три различных случая фиксации па
раметров [138], которые отвечают трем важным типам физических 
задач, связанных с теорией пограничных волн:

1) & =  const. Этот случай соответствует начальной задаче рас
пространения волн. Типичный пример — распространение волн цу
нами, вызванных подвижкой дна. Характерные линейные масштабы 
подвижки определяют размеры образующихся волновых возму
щений. При решении этой задачи удобно сначала использовать 
Фурье-преобразование по координате у, а потом разлагать Фурье- 
•образы по собственным функциям при фиксированном волновом 
числе. Задачи такого типа будут рассмотрены в главе,7;

2) со =  const. Такая задача (граничная) возникает, в частности,
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при исследовании приливов. Любую приливную гармонику можно 
представить в виде суперпозиции отдельных волновых составляю
щих с различными волновыми числами (глава .6). Кроме того, по
добную задачу приходится решать при исследовании рассеяния 
длинных волн на неоднородностях рельефа и береговой линии;

3) с = const. Этот случай соответствует задаче о характере от
клика океана на равномерно движущуюся вдоль берега систему 
атмосферных возмущений (глава 3).

Таким образом, при исследовании трех важнейших видов длин
новолновых возмущений: цунами, приливов и штормовых нагонов, 
приходится решать три различные типа задачи на собственные зна
чения. Рассмотрим первую из них. Пусть при k = k 0 имеются две 
различные моды в>,Ф<х)т. Умножим уравнения (1.21) при <o =  o)j
соответственно на ит, v*m, 'Qm и сложим их с сопряженными 
уравнениями (1.21) при co =  com, умноженными соответственно на 
ui> v j>

I (com —  COy) ( h U jU m  +  h V jV m  +  gZjCi) =  - J j -  (uf£i +  «m£/)]. (1.38)

Проинтегрировав (1.38) по * от 0 до oo и учитывая граничные 
условия (1.29), (1.31), получим:

00

(сот — «/) E jm =  - i-  (com — CD/) |  {Нщит - f  к о р м +  g'QjCn) dx  =  0. (1.39)

Ejm представляет собой матричный элемент интеграла энергии.
Из (1.39) легко получить, что

Е = Т , Е И. (1.40)
/

Таким образом, при k  =  const моды ортогональны в «энергети
ческом представлении». Это следствие закона сохранения энергии 
волны. Действительно, если представить суммарную волну в виде 
суперпозиции отдельных гармонических волн (мод), перекрестные 
члены в интеграле энергии (1.39) должны быть нулевыми, чтобы 
полная энергия нескольких мод не зависела от времени. Этот ре
зультат можно выразить и в более общем виде: если при эволю
ции системы (волны) сохраняется некоторый интеграл, то моды 
должны быть ортогональны в представлении этого интеграла. Ис
ходя из этого, легко получить соотношения ортогональностей для 
случая 2. При co =  const поток энергии F вдоль берега не зависит 
от координаты у:

dFjdy = 0 ,
где

оо

F = ^ g h t p d x .  (1.41)
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Тогда моды будут ортогональны в представлении потока энергии:
00

(kj — km) Flm =  (kj — km) J gh  fo a l  +  CiVf) dx  =  0. (1.42)
0

Этот результат можно получить и непосредственно из уравнений 
(1.21), подобно тому, как это было сделано для случая 6 —const.

Д ля случая c= co n s t соотношение ортогональностей можно по
лучить, если из уравнения (1.23) при k2 = k f ,  умноженном на £т ,

вычесть то же уравнение при k2 = kh  , умноженное на и полу
ченный результат проинтегрировать по х  от 0 до оо. Тогда

оо
( k% -  k)) J (с2 -  gh) tjbn dx =  0, (1.43)

0
Последнее соотношение с помощью (1.39), (1.41) можно привести 
к  виду

cEim - F lm =  0. (1.44)

Следуя [138], формулы (1.39), (1.42) и (1.43) можно объеди
нить:

(&m kj) Fт] — ((О/n ©у) Efnj == 0-. (1.45)

Соотношения ортогональностей имеют важное значение для ре
шения многих задач. Так, начальную задачу (глава 7) удобно 
рассматривать в энергетическом представлении, рассеяние волн — 
в представлении потока энергии, а для задачи о генерации волн 
движущимся циклоном достаточно использовать исходное уравне
ние (1.23).

1.5. Дисперсионные диаграммы пограничных волн 
для простейших форм рельефа

Среди различных аналитических форм аппроксимации рельефа 
в зоне шельфа — континентального склона три модели получили 
наибольшее распространение: шельф-ступенька, экспоненциальный 
шельф и шельф, задаваемый степенными функциями (чаще всего 
линейной). На таких моделях легко провести изучение влияния 
различных факторов (размеров шельфа, его глубины, трения, не
однородности береговой линии, стратификация и пр.) на погранич
ные волны. Первые две модели рассматриваются в настоящем раз
деле, третья — в следующем.

Шельф-ступенька. Шельф-ступенька (рис. 1.7 а) является про
стейшей формой задания рельефа дна вблизи берега, достаточно 
физически обоснованной и удобной для демонстрации основных 
классов пограничных волн. Вероятно, впервые эта модель была 
использована Сезава и Канаи (1939) [185], которые рассмотрели

26



движение в невращающемся океане и получили дискретный набор 
захваченных краевых мод. В дальнейшем данная модель рассмат
ривалась в работах [5, 11, 132, 187]. В наиболее подробном виде раз
личные типы пограничных волн для шельфа-ступеньки исследованы 
в работе М анка и др. [164].

Пусть глубина задана в виде

Тогда уравнение (1.23), описывающее амплитуду колебаний 
уровня, записывается в виде

На уберегу (при х = 0 )  должно выполняться условие (1.24), а на 
границе шельфа (при x —L )  — условия

где £i соответствует области шельфа (0< х < Ь ) ,  а £2 — открытого 
океана (x > L ).

чисто мнимой или действительной и решение уравнения (1.47) бу
дет выражаться в тригонометрических или экспоненциальных 
функциях:

где p\ = ixi, р2= i%2'
Характер решения можно представить на диагностической дис

персионной диаграмме (рис. 1.2). Следуя М анку [164], введем 
обозначения: Е  — экспоненциальное, Т — тригонометрическое ре
шение в открытом океане, Е г и Т ' — то же на шельфе. Тогда гипер
болами k2=  (со2 — f2) l(gh0), k2=  (со2 — f2) l (g H )  и прямой со—f  дис
персионная плоскость разобьется на ряд подобластей, где

(1.46)

(1.47)

где
и2 =  А:2 — (со2 — f ) / (ghj), } =  1, 2. (1.48)

В зависимости от знака выражения (1.48) величина x f  будет

£, =  Л, cos (р,х) +  В, sin (р,х), (1.50а)

или
(1.506)

(1.51а)

и ли .
(1.516)
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возможно существование решений, удовлетворяющих уравнению
(1.47) с граничными условиями (1.24) и (1.31а) или (1.49):

1) k2< ( a >2— f2) l ( g H ) ^ T T '  — любая точка этой области явля
ется решением уравнения (1.47) с граничными условиями (1.24) 
и (1.49) — это область существования излученных волн (волн Пу
анкаре); решение носит осциллирующий характер как на самом 
шельфе, так и вне его;

2) (со2 — f2) / (g h o )> k 2>((x)2 — f2) l(gH )  — Е Т '—  область, в кото
рой существует дискретный набор краевых волн; решение носит 
тригонометрический характер на шельфе и затухает по экспонен
циальному закону вне его;

тт' М 0 *

к "

ЕЕГ
.. 1 .1 1 . 1

Рис. 1.2. Области существования различ
ных типов решений для модели шельф- 

ступенька; co* =  co/f, k * — k y g H / f .

3) 0 < а > < /, k ^ —со/л/ g H  — Е Е '  — область существования волны 
Кельвина и 1-й моды шельфовых волн (для шельфа-ступеньки су
ществует всего одна шельфовая мода) — решение носит экспонен
циальный характер на шельфе (комбинация двух экспонент с раз
личными знаками у показателя) и в открытом океане (затухаю
щая экспонента).

Таким образом, в области 7Т ' существует непрерывный спектр 
излученных волн, описываемый для данной модели решениями 
(1.50а), (1.51а), а в областях ЕТ'  и ЕЕ' —  дискретный набор за 
хваченных волн с решениями (1.516) и (1.50а) или (1.506).

Д ля волн захваченного Типа из условий (1.24) и (1.31а) можно 
получить следующие дисперсионные уравнения: 
для Е Е '

2X,Z [ d( Ki (0 +  k f )  — (x2a> +  6f)] (jilCO — k f )  . , ,  с-оч
[ d ^ w - k f )  +  (x2a  +  fef)] +  ’

для ET'
t g P lL = =  (1 .5 3 )

d o  Pi — k f cox2 — k f  (1 — d)

где с?=^о/Я. Уравнение (1.52) имеет два типа решений. Одно из 
них, соответствующее волне Кельвина, можно легко получить, если 
в левой части (1.52) ограничиться первым членом разложения 
экспоненты в ряд Тейлора (что соответствует предположению
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о малости размеров шельфа по сравнению с длиной волны). 
В этом случае

c =  a>/k «  — л/ g H .  (1-54)

Волна Кельвина, как указывалось в разделе 1.3, обладает той 
особенностью, что ее дисперсионная кривая единственная пересе
кает линию © = /. На низких частотах эта волна полностью опре
деляется вращением Земли и (1.54) выполняется. По мере роста

Рис. 1.3. Дисперсионная диаграмма для модели шельф-ступенька 
(из работы [164]).

I  — линии максимального, II  — линии минимального усиления волны Пуанкаре.
Цифры — значения коэффициента усиления. co*=o/f, k *= k ^ g H ff .

частоты и уменьшения длины волны шельф оказывает на нее все 
большее влияние, фазовая скорость уменьшается, и она постепенно 
переходит в нулевую моду краевых волн (рис. 1.3).

Второе решение находится в предположении малости дивер
гентного члена в выражении (1.48). В этом случае — k и
из (1.52) получается следующее дисперсионное соотношение:

м =  / - c a w  • <‘ -55>
Это решение соответствует шельфовой волне. Из (1.55) следует, 

что при волна носит недисперсный характер
c — a /k - i— fL  при k - * 0 .  (1.56)
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При больших отрицательных значениях k частота шельфовой 
волны стремится к асимптоте

при <L57>
Отметим, что для двойной волны Кельвина, существующей на 

разрыве глубины в случае бесконечного океана, такж е справедливо 
выражение (1.57) [164].

Согласно п. «б» раздела 1.3 уравнение (1.53) имеет набор ре-' 
шений, соответствующих различным модам краевых волн, которые 
могут распространяться как в положительном, так и в отрицатель
ном направлении. На низких частотах за счет вращения Земли 
наблюдается некоторая асимметрия: для одинаковых со отрица
тельные моды имеют большее волновое число и соответственно 
меньшую фазовую скорость, чем положительные (п. «е» раздела 
1.3). При больших со решения становятся практически симметрич
ными (рис. 1.1).

На рис. 1.3, взятом из работы [164], помещена дисперсионная 
диаграмма для случая й =  1/в. Нетрудно убедиться, что для шель- 
фа-ступеньки выполняются положения, сформулированные в раз
делах 1.3, 1.4. Д ля излученных волн, занимающих область ТУ', на 
рисунке приведены значения коэффициента их усиления у. Под
робнее этот тип волн будет рассмотрен в разделе 1.7.

В заключение укажем некоторые ограничения модели шельфа- 
ступеньки: 1) в модели возникает только одна мода шельфовых 
волн; 2) на границе шельфа происходит разрыв скорости течения 
(условия неразрывности уровня £ и нормальной скорости оказы
ваются несовместимыми); 3) как будет показано в разделе 1.7, 
для шельфа-ступеньки коэффициент усиления излученных волн 
оказывается периодической функцией частоты со с одинаковым зна
чением всех максимумов (см. рис. 1 .7а), что плохо согласуется 
с наблюдениями.

Экспоненциальный шельф. Обычно используется два типа ап
проксимации рельефа дна в зоне шельфа—континентального склона 
экспоненциальными функциями. В первом [74, 96] принимается

h(x) — Н { \  — е~ах). (1.58)

Особенностью этого приближения является отсутствие точной 
границы шельфа и монотонное стремление глубины к пределу 
h(x)-> -H  при х-*-оо (рис. 1.7г). Решение уравнения (1.23) для 
данного профиля выражается в функциях Якоби. В общем, форма 
(1.58) неплохо описывает зону континентального склона, но хуж е 
пригодна для аппроксимации зоны шельфа [166], поэтому она не 
получила широкого распространения. Укажем только некоторые 
свойства волн в этом приближении:

1) существует бесконечный набор шельфовых мод, причем для 
каждой моды справедливо следующее соотношение:

со* =  c o „ / f (2/г +  1) 1 при &-!— оо, t i —  1, 2, 3 , . . .  (1.59)
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Групповая скорость для этих мод всюду отрицательна, что не ‘ 
противоречит п. «и» раздела 1.3, так как |(дг)->-оо при * -> 0 ;

2) h(x)-*-  0 при х -+ 0 ,  поэтому для краевых волн
с„ =  (о„/й„-*-0 при |& „ |-* о о . (1.60)

Многие свойства пограничных волн для данной формы рельефа, 
в частности (1.59), (1.60), те же, что и для линейного профиля 
(см. следующий раздел).

Другим способом задания экспоненциального шельфа является 
форма (рис. 1.7(3)

h(x) =

Уравнение (1.23) принимает тогда форму

Е '+  +  (1.62)

при 0 < x < L  и форму (1.26) при х > Ь .  На береговой границе вы
полняется условие (1.24), на границе ш ельф а— (1.316).

Впервые подобную аппроксимацию рельефа использовали Бух- 
вальд и Адамс для расчета континентальных шельфовых волн 
в приближении бездивергентности [104]. Ими был получен важ 
ный теоретический результат: показано, что для каждой моды 
шельфовых волн существует такое волновое число k, начиная 
с которого знак групповой скорости меняется на обратный (т. е. 
групповая и фазовые скорости имеют противоположные направле
ния распространения). Этот факт Хатненс [138] обобщил потом 
для всех профилей, имеющих ограниченную величину £(л:) =
= h '(x ) /h (x )  (п. «и» раздела 1.3). Д ля профиля (1.61) | (х) = а, 
т. е. данное условие выполняется, в отличие от профиля (1.58) 
и шельфа-ступеньки.

Экспоненциальная форма задания рельефа (1.61) широко при
меняется для расчета пограничных волн. Это объясняется двумя 
причинами. Во-первых, как будет показано ниже, решение уравне
ния (1.62) не представляет сложностей, особенно в бездивергент- 
ном приближении. Во-вторых, форма изменения глубины, описы
ваемая выражениями (1.61), хорошо соответствует реальной топо
графии в районах многих океанских границ.

Теоретические вопросы, связанные с распространением шельфо
вых волн на экспоненциальном шельфе, рассматривались в рабо
тах [102, 104, 105], решение для краевых волн для рельефа (1.61) 
рассматривалось в работе [21]. Экспоненциальная модель широко 
использовалась для интерпретации наблюдений за уровнем океана 
и течениями [24, 108]. Подобная аппроксимация рельефа приме
нялась такж е для анализа колебаний стратифицированной жидко
сти, учета влияния средних течений, неоднородности дна и бере
говых границ, для расчета генерации шельфовых волн атмосфер
ным давлением и ветровым напряжением, для анализа эквато
риальных топографических волн и др. [13, 100, 129, 195 и др.].

\h0ea

\h0e'aL

при 0 <  х  <  L; 

И  при х  >  L.
(1.61)
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Решение уравнения (1.62) при 0< x < L  имеет вид [21]

где Д, и N v — соответственно функции Бесселя и Неймана v-ro 
порядка,

Б области постоянной глубины решение для захваченных волн 
имеет вид (1.516). Из граничных условий (1.24), (1.316) получаем 
следующее дисперсионное уравнение:

А =  [б/ v (i) +  б/v  - . (У] [v # v (о) +  crA/v-i (а)] -
-  [vJv (о) +  o /v_ , (а)] [аN v &) +  £WV_, &)] =  О, (1.66)

Результаты исследования уравнения (1.66) при со> /  (для крае
вых волн) представлены на рис. 1.4. При <о</ при вычислении дис
персионных кривых можно пренебречь дивергентным членом, что, 
как показано в работе [102], вполне корректно для реальных бас-

Рис. 1.4. Дисперсионная диаграмма захваченных волн для модели экспо
ненциального рельефа дна (1.61), рассчитанная по (1.66). Область суще
ствования краевых волн ограничена двумя гиперболами a 2= g H k 2+ f i и а>2=  
—ghok2+ f 2. Отдельно показаны дисперсионные кривые для шельфовых 
волн. Заштрихована область существования волн Пуанкаре. Точками отме-

ь  (х) =  A ie- ax/2J v (ое~ах/2) +  B ie- ax/2N v ( а е - ах/2), (1.63)

(1.64)

(1.65)

где
6 = 1  — 2 к/а — v; 

и =  1 +  2 kf/iaa) — v;

l ^ a e ~ aL'2.

wjf

u)Jf

o

0,5

-6  -4  -2  0 2 ❖ В k / a

чены линии максимального усиления волн.
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сейнов. В этом случае уравнение (1.62) имеет постоянные коэффи
циенты и его решение при 0< x < L  принимает вид [104]

(х) =  А , е ' ахГ'  cos (qx) +  В хе~ах'2sin {qx), (1.67)
где

q =  ( — fka/a> —  a 2/4 —  k 2) 'h  (1.68)

[выражение^под знаком корня в (1.68) положительно, так как 
/а /с о > \k \ ,  а & < 0 ].

Из представления £ в виде (1.67) и (1.516) соответственно для 
зоны шельфа и открытого океана и условий (1.24), (1.316) полу
чается следующее простое дисперсионное уравнение для шельфо
вых волн:

tg  (qL) — q (k — a/2)-1. (1.69)

На рис. 1.5 приведены дисперсионные кривые двух первых мод 
шельфовых волн при различных значениях a* = aL. Видно, что

Рис. 1.5. Дисперсионные кривые 1-й и 2-й мод шельфовых волн для экспо
ненциального шельфа (1.61) при различных значениях параметра a L =

=  1, 2, . . . ,  10; (о*=со/7, k*= kL .

с ростом а* максимальные значения частоты возрастают. Увели
чение а* при фиксированном Я  соответствует уменьшению Ямин=  
=  /го- Так, если положить Я = 5200  м (характерная глубина откры
той части Тихого океана), то а* =  1 отвечает /г0=  1913 м, а * = 3 — 
259 м, а* =  5—35 ад, а* =  10—0,23 м и т. д. Таким образом, чем 
больше отношение глубин H l h тем большее значение имеет 
Юмакс для каждой моды. Это правило выполняется и для других 
форм рельефа. В частности, для шельфа-ступеньки оно выражено 
формулой (1.57).

1.6. Пограничные волны для профилей рельефа, 
аппроксимируемых степенными функциями

Среди различных форм аппроксимации рельефа в пограничной 
области океана важное значение имеет аппроксимация его степен
ными функциями. Особенно часто используются модели с линейным
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законом изменения глубины h = bx. Так, Стокс еще в 1846 г. 
в работе [190] использовал модель бесконечного линейного откоса. 
Аналогичное приближение применялось в работах [121, 182, 193]. 
Существенным недостатком подобной аппроксимации рельефа яв
ляется отсутствие характерного горизонтального масштаба. Ме
жду тем, как было показано в разделе 1.3, размеры области пере
менной глубины (1.25) фактически определяют параметры погра
ничных волн. В частности, шельфовые волны при малых волновых 
числах имеют значительно меньшие фазовые скорости, чем анало
гичные квазигеострофические волны, получаемые в модели беско-

Шелыровые Волны

Рис. 1.6. Дисперсионные кривые крае
вых 0  =  1; 2) и шельфовых (/ =  3) 
волн для линейного профиля в случае 
шельфа конечного размера ( /)  и в ви
де бесконечного откоса (2) (из ра

боты [166]).
Цифрами указаны номера мод.

нечного откоса [182], так как ширина реального шельфа много 
меньше баротропного радиуса деформации. С ростом волнового 
числа различие в фазовых скоростях уменьшается и в пределе, 
при \k\ ->оо, решения, полученные для рельефа, заданного 
в форме (1.25), при условии, что на берегу ставится условие 
«уголка», т. е. /i-> oo  при х - ^ 0 ,  совпадают с решениями для бес
конечного откоса (рис. 1.6).

Следуя работе Р. Рида [182], рассмотрим распространение волн 
над бесконечным откосом h ( x ) = b x .  Уравнение (1.23) в этом слу
чае приводится к виду

fk
gbx (i)X

о. (1.70)

На берегу (при х = 0 )  и при * - > 0 0  должны выполняться усло
вия ограниченности функции £. Используя замену переменной и = 
=  —2kx и функции ty = eul%(u) из (1.70), получаем:

- / *  fт\>" +  ( 1  —  и )  я ] /  — 2 gkb 2со (1.71)
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есть функция Куммера iFt  ̂^ 2gkb------2м 2 ’ ’ ГДе

Ъ, z )  представляется рядом

,Л (а ,  Ь, 2) = l + - f  2 +  ^ (; + ; ) - 4 -  +  . . .  (1.72)

При z-*~ оо эта функция (вырожденная гипергеометрическая функ
ция первого рода) имеет асимптоту

tFi(a, Ь, г ) -*  z a~ be при z -^ o o  (1.73)

(Г — гамма-функция), т. е. экспоненциально растет, кроме слу
чаев, когда а = —п, п = 0, 1, . . .  Таким образом, для существования 
ограниченных решений при z - > 0 и z - > o o  необходимо и доста
точно, чтобы

, f 1

Единственное ограниченное в нуле решение этого уравнения

2gkb г 2<в ■ п. (1.74)

Д ля фиксированного волнового числа k уравнение (1.74) имеет 
три действительных корня во всех случаях. При п = 0 один из кор
ней со= f  не зависит от волнового числа и соответствует инерцион
ным колебаниям, другие два корня соответствуют волне Кельвина 
и нулевой моде краевых волн, распространяющейся в цикло
ническом направлении относительно открытого океана. При п — 1 
три корня уравнения (1.74) отвечают квазигеострофической моде 
и двум краевым модам (циклонической и антициклонической). При 
малых k (т. е. для очень длинных волн) со-*-f для краевых волн 
и со —>- 0 для геострофических волн и волны Кельвина.

Рассмотрим теперь модель шельфа конечной ширины
(рис. 1.7 б)

(Ъх при 0 <  х  <  L;
h{x) =  \ „  ^  ■ (1.75)4 ' \ Н  при х  >  L.

Та:кую модель использовал Робинсон [184] для интерпретации 
аномальных откликов уровня океана на атмосферное давление, от
меченных в работе [130], и позднее Майсек [165]. Дисперсионное 
соотношение в этом случае имеет вид

JM v . 1. - 2 М . ) { [ й ( ' ‘ - Д ,) ' +  +  £ ) }  +

+  2A 1JFl(v, 1, - 2 k L )  =  0, (1.76)

где
,F[ == diFi/dz'; A =  bL/H,

2 gkb 2<o 2

(1.77)
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При A C l  для шельфовых волн можно использовать упрощенное 
соотношение

i^i (у, 1, - 2 k L )  =  0. (1.78)

Вычислив нули функции Куммера, можно из (1.78) найти соб
ственные частоты. Как и в модели бесконечного откоса [182] , 
здесь на каждый корень дисперсионного соотношения (1.76) при
ходится три собственные частоты, соответствующие двум краевым 
и шельфовой моде.

На рис. 1.6 приведены дисперсионные кривые для двух рас
смотренных форм рельефа. Видно существенное различие моделей. 
Это различие обусловлено не только конечным размером шельфа 
во второй модели, но и наличием в ней скачка глубины у края 
шельфа. В частности, этот скачок приводит к образованию допол
нительной моды шельфовых волн, которая не стремится ни к од
ной из квазигеострофических мод Рида при ---- оо.

Другие степенные функции, отличные от линейной, для ап
проксимации дна использовались реже [186]. Между тем при рас
четах шельфовых волн они имеют ряд преимуществ по сравнению 
с другими аппроксимациями. В частности, профили вида h (x )  = 
= b ( x + x о)“, которые будут рассматриваться ниже, обладают боль
шей гибкостью, чем профили типа (1.58) или (1.61), а значит, 
позволяют лучше описывать реальное распределение глубин.

Вначале рассмотрим распространение низкочастотных волн для 
профилей «без стенки» на берегу, т. е. вида (рис. 1.7 в, е)

Можно показать, что регулярные решения (1.23) при такой 
форме аппроксимации глубины для всех типов волн существуют 
лишь при 0 < а  ^  1 (для субинерционных колебаний существует 
решение такж е при а  =  2). В дальнейшем при анализе субинерци
онных колебаний будет использоваться бездивергентное прибли
жение, позволяющее получить решение при любых а.

Д елая в (1.23) замену переменных, и — —2kx, =  и пола
гая D2= 0, получаем:

Решением (1.80), ограниченным в нуле, является функция Кум- 
мера i f i [ a /2 —fa/(2co), а, и]. Тогда, учитывая (1.316), получаем 
простое дисперсионное уравнение [78]:

^ . ( а ,  Ь, z) =  tF t ( l  +  a + l ,  - 2 k b )  =  0. (1.81)

Данное уравнение при &<0 имеет решение только в том случае, 
когда а < 0. Эти решения соответствуют дискретным шельфовым

Ьха при 0 <  х  <  L; 
Н  =  ЬЬа при х  >  L. (1.79)

(1.80)
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модам. Следуя работе [78], приведем некоторые свойства диспер
сионных кривых:
a) —► а/(а +  2п) при k - ^ — oo, (1.82)
где я =  1,2,  . . .  — номер моды.

Д ля доказательства данного положения можно использовать 
асимптотическое разложение функции (1.73). Полюса функции 
Г (а) соответствуют предельным частотам отдельных мод;

б) групповая скорость отрицательна при любых  &<0. Это ус
ловие получается из анализа свойств нулей функции Куммера;

в) сп~ ^ ~  — — f L при k - ^ 0 ,  (1.83)
J<x, п

где сп — фазовая скорость п-й моды; / а, п — п-й нуль функции 
Бесселя а-го порядка.

Этот результат легко получить, используя предельный переход 
для функции Куммера при малых z  и больших отрицательных зна
чениях а.

Отметим, что для каждой моды можно получить аналитические 
выражения для собственных значений и собственных функций 
в том случае, когда

w jf  =  а/(а +  2m), (1.84)
где п =  1, 2, . . .  — номер моды, a m  — целое число, большее п. Д ан 
ные аналитические выражения для нескольких низших мод, 
а такж е предельные значения частот приведены в табл. 1.1.
Таблица 1.1

Волновые числа k T —  — kL  для различных значений частот для профилей
вида (1.79)

Номер моды

C 0*= C 0/f

1 2 3

а
а +  2 

а

со

а  +  1 оо

—

а  +  4 

а

2

а +  2 —  V «  +  2 а  +  2 +  л / а + 2 оо

а +  6 2

/ 2
1 m *

2

/ 2СЬ, 2 3; / 2
<*• 3 *

4а 4а “ 4а “

Рассмотрим теперь степенные профили «со стенкой», т. е. про
фили вида

ГЬ (* +  *<.)“ при 0 < x < L ;  
h ^ ~ \ H  =  b(L  +  x 0)a при x > L .  }
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Д ля таких профилей уравнение (1.23) не содержит особенно
стей и, следовательно, имеет регулярные решения при D2=£= 0. В то 
же время можно показать, что в бездивергентном приближении 
для профилей вида (1.85) собственные частоты меньше, чем для 
профилей вида (1.79), при условии нормировки волновых чисел на 
Ь + х о и L соответственно. Учитывая свойство «б», а такж е свой
ство «а» раздела 1.3, получим, что значения волновых чисел, при
веденные в табл. 1.1, оказываются завышенными ■ по отношению 
к точным решениям для профилей вида (1.85), причем

где &т — табличные значения волновых чисел; kc — точные реше
ния для профилей «со стенкой». М аксимальная ^частота (со”ах) 
шельфовых волн для профилей вида (1.85), следовательно, не мо
жет превышать значений а / / ( а  + 2п). Этот результат позволяет, 
в частности, сразу оценить, участвуют ли шельфовые волны в фор
мировании приливных движений в том случае, когда реальный 
профиль удается описать зависимостью типа (1.85).

Д ля другой важной проблемы — расчета отклика океана на 
движущийся вдоль берега циклон — требуется оценивать пара
метры свободных волн при малых волновых числах. В случае ап
проксимации рельефа дна (1.85) фазовые скорости приближенно 
равны cn t t — 4 f ( L + x 0)a /J l ,  „> а собственные функции для уровня 
океана можно оценить по формуле

in =  (х +  x 0f - a)l2J a . ,  ( 2  aJ  -  af - +  ■■*° ) .  (1.87)

В заключение отметим, что полученные общие результаты не 
распространяются на случай, когда на границе шельфа имеется 
скачок глубины. В этом случае максимальная частота шельфовых 
волн определяется главным образом самой величиной ска-хка и 
может быть близка к инерционной частоте /.

1.7. Шельфовый резонанс для простейших форм рельефа

Исследование непрерывного спектра излученных волн .(волн 
Пуанкаре) ирелставляет самостоятельный интерес. Явление шель
фового резонанса, аналогичное резонансу в органной трубе [163], 
может играть существенную роль при распространении волн цу
нами. Волна, набегающая из открытого океана, в результате мно
гократного отражения от берега и границы шельфа может значи
тельно усиливаться на избранных «резонансных» частотах. Пе
риоды резонансных «частично захваченных» волн Пуанкаре срав
нимы с характерным временным масштабом волн цунами (10—1 
100 мин).



Наиболее простой характеристикой, описывающей непрерывный 
спектр волн Пуанкаре, является коэффициент амплитудного уси
ления y — отношение амплитуды волны у берега к амплитуде 
волны в открытом океане. Эта величина зависит от частоты и 
вдольберегового волнового числа k. Рассматривая волну Пуанкаре 
как суперпозицию падающей из открытого океана и соответствую
щей отраженной волн, можно записать:

где а — угол падения волны. k = 0 соответствует нормальному па
дению.

Впервые явление шельфового резонанса, по-видимому, рассма
тривалось в работах Манка и др. [163, 187]. В работе [114] про
ведено исследование этого явления для различных форм рельефа. 
Ниже будет рассмотрено несколько примеров шельфового резо
нанса для простейших аналитических аппроксимаций рельефа.

Экспоненциальный шельф. Рассмотрим для начала профиль 
глубины, описываемый выражением (1.61) (рис. 1.7д).  Сопостав
ляя решение (1.51а) в области постоянной глубины с решением 
(1.63), с учетом условия (1.316) можно рассчитать функцию

Zi(y) =  ( l — v ) J v (y) +  y J v - i ( y ) ,  F l {y) =  \xJv {y) +  y J v- l {y)\
Z2 и F2 аналогичны Z\ и F\, где вместо функции Бесселя 7V, 7v- i  
стоят функции Неймана NVy iVv_ i;

Результаты расчета при k = 0 представлены на рис. 1.7 5 при 
следующих значениях параметров шельфа: /го =  50 м, Я  =  5000 м, 
L = 100  км, aL =  ln l0 0 . На рисунке выделяются два максимума 
на частотах 14f  и 32f, коэффициент усиления для которых состав
ляет соответственно 5,6 и 4,7. Характерной особенностью волн П у
анкаре для шельфа, описываемого выражением (1.61), является 
слабая зависимость положения максимума функции y(w, k)  от 
угла падения волны (рис. 1.8).

В случае, когда шельф задается выражением (1.58) (рис. 1.7г), 
коэффициент усиления у (со, 0), соответствующий нормальному 
углу падения волны, имеет следующий вид [164]:

sin a  =  k д /gh/(cо2 — f ) , ( 1.88)

Y (со, k) =  {[Z, (a,) F2 (a) -  Z2 (a,) F t (a)]2 +

+  o2e~aL [F2 (a) J v (0l) -  F t (a) N ,  (a,)]2} -1' 1, (1.89)

где

у  (со, 0) =  [яа cth (яа)]'/2, (1.90)

где
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h(o)-h0 x

h(i)=h ,

Рио. 1.7. Формы рельефа для нескольких моделей и соответ
ствующие им зависимости коэффициента усиления волны 
Пуанкаре от частоты (случай нормального падения, 6 = 0 ) .



Соответствующий график, рассчитанный для параметров 
шельфа L = 100  км и # = 5 0 0 0  м, носит сравнительно гладкий ха
рактер и не имеет максимумов (рис. 1.7г).

Шельф-ступенька. Д ля такой простой формы шельфа зависи
мость у (со, 0) выражается из (1.50а), (1.51а) и (1.49):

у  (©, 0) =  [cos2 (PlL) +  d sin2(p ,/.)]"7*, (1.91)

где по-прежнему d = h 0/H. Так как d <  1, то из (1.91) следует, что 

Ymhh =  1 при р хЬ — ят\

(1.92)

j —Ч, т 2 m — 1Ymskc — & при piL — 2

где т== 1, 2, . . .  Как видно, минимальное значение коэффициента
усиления, равное единице, достигается, когда ширина шельфа
равна кратному числу полуволн, а максимальное, когда она равна 
lU, 3А, 5U волны и т. д. Интересно, что значения всех максимумов 
и всех минимумов равны между собой. Это — специфическая осо
бенность шельфа-ступеньки, для других форм шельфа она не на
блюдается (рис. 1.7).

Коэффициент усиления оказывается тем больше, чем больше 
разница глубин между шельфом и открытым океаном. При отсут
ствии шельфа y= 1 -

На рис. 1.7 а приведена зависимость у(ю, 0) Для шельфа-сту
пеньки при fto =  500 м, Я = 5000  м, L = 100  км.

Линейный шельф. В случае^ когда шельф имеет форму откоса 
и описывается выражением (1.75) (рис. 1.7 6), зависимость у(со, 0) 
выражается

у  (со, 0) =  [ j 2o(o) +  d j l ( o ) ] - 'h , (1.93)

где

о =  Х л/Ъ; X =  2 y \J  L {a)2g~  П  ; d  =  A / t f ;  h =  aL.

На рис. 1.76 приведены результаты расчета у(со, 0) в случае, 
когда /i =  500 м, Я = 5000  м и L = 100  км.

Если на границе шельфа нет скачка глубины, т. е. шельф имеет 
форму (1.79) и а = 1 ,  то функция у(со, 0) носит гладкий характер 
и не имеет максимумов (рис. 1.7е). Расчет произведен для случая 
Я  =  5000 м, L = 100  км. Обращает внимание большое сходство дан
ного случая с тем, когда рельеф глубины носил характер обратной 
экспоненты (1.58) (рис. 1.7г).

Параболический шельф. В случае, когда шельф имеет парабо

41



лическую форму, т. е. h — ax2 при х 0< х < Ь ,  коэффициент усиления
Y (со, 0) имеет вид *

у  =  2 л / а  [4а2 +  1 — cos.(2^io) +  2asin(2[xa)]_ '/2, (1.94)
V Xq

если о2> 0 , или форму

у  (со, 0) =  2 д / [ 462 — 1 +  ch (2|лб) +  26 sh (2цб)]_1/!, (1.95)

если ^ < 0  и б2> 0 . Здесь

u =  l n - ^ - -  а2 — ~  f2) L 2 ____L - б2 — _ as
^  ш  х0 ' °  —  g H 4 ’

\
\

V 4 s 's
\ \  Г ~ J ---- У /

\  \  -------------
\

\  \
\

\  с  2° 
\ \

Ч
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1
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1 
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\ N ^
\
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Рис. 1.8. Изолинии коэффициента усиления волны П уанкаре к),  по
строенные согласно (1.89) для шельфа экспоненциальной формы (1.61). 
Ш триховая линия ограничивает область существования волн Пуанкаре.

Зависимость y (co, 0), приведенная на рис. 1.7е, рассчитана для 
профиля (1.85) с параметрами х — 10 км, Ь = 90 км, # = 5 0 0 0  м.

Исследование характера зависимости y(w, k)  показывает, что 
резонансные свойства шельфа проявляются на «избранных часто
тах», причем положение максимума функции у (а, к )  зависит от 
угла падения волны сравнительно слабо, но достаточно сильно из
меняется само значение y (рис. 1.8). М аксимальное усиление на
блюдается при нормальном угле падения волны, т. е. при а =  0, ми-

* Важно отметить, что, как следует из (1.94), при со- -̂оо y(w , 0)~*{h(xo)l 
Н] ^ 4. Этот результат остается справедливым и в случае произвольной непре
рывной функции h (x ) .
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нимальное — при а, близком к 90°. За  счет вращения Земли на
блюдается некоторая асимметрия у (со, k),' с ростом частоты она 
уменьшается.

Зависимость у (со) полностью аналогична резонансной кривой 
простого колебательного контура в радиотехнике, которая есть от
ношение амплитуды колебаний в резонаторе к амплитуде «на
качки». Соответственно можно ввести понятие добротности (Q),  
характеризующее скорость утечки энергии из резонатора. За счет 
излучения в открытый океан относительная убыль энергии за пе
риод колебаний равна 2л/Q. Максимальное значение резонансной 
кривой приблизительно соответствует значению добротности на ре
зонансной частоте m a x y ( c o ) ~ Q .  Например, для профиля (1.61) 
с указанными значениями парамётров (рис. 1.7(3) на частоте со =  
=  14f  добротность составляет около 5.

В определенном смысле функцию у (со, k)  можно интерпретиро
вать как передаточную функцию от открытого океана к берегу. 
В главе 7 будут продемонстрированы расчеты зависимости у (со, k ) 
для реальных сечений Курильского шельфа, имеющие важное зна
чение для задачи цунамирайонирования побережья.

1.8. Численные методы расчета пограничных волн
и их применение для северо-западной части Тихого океана

При анализе пограничных волн для конкретных регионов, что 
требуется для нужд практики (проблема цунами, анализ волновой 
структуры приливов, штормовые нагоны и пр.), необходима доста
точно точная аппроксимация реального рельефа. В этом случае 
задача сводится к численному решению уравнения (1.23) с гра
ничным условием (1.24) при заданной форме аппроксимации h(x) .  
Фактически для пограничных волн приходится решать два типа 
задач:

а) для излученных волн — расчет формы взволнованной поверх
ности и коэффициента усиления у (со, k );

б) для захваченных волн — определение собственных частот и 
соответствующих им собственных функций

Существует несколько методов численного расчета пограничных 
волн. Авторы в расчетах преимущественно использовали метод 
начальных параметров (М НП) [25] или интерполяционно-разно
стный [79].

Метод начальных параметров. Метод начальных параметров 
широко применяется при решении различных задач механики, в ча
стности при расчете строительных конструкций. Основная его идея 
заключается в разбиении области, в которой коэффициенты диф
ференциального уравнения являются переменными, на ряд подоб
ластей, для каждой из которых коэффициенты можно аппроксими
ровать так, чтобы решение уравнения в них имело простую анали
тическую форму. Простейший способ — аппроксимация переменных 
коэффициентов внутри каждой подобласти константами. На гра-
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нидах подобластей ставятся условия склейки. В итоге решение на
чального дифференциального уравнения сводится к решению си
стемы линейных алгебраических уравнений.

Рассмотрим применение МНП для расчета пограничных волн.- 
В уравнении (1.23) переменность коэффициентов связана с изме
нениями глубины в зоне шельфа. Аппроксимируем зону перемен
ной глубины ступенчатой функцией (см. рис. 1.11а).  Тогда для 
каждой /-й ступеньки уравнение (1.23) будет иметь вид (1.47) 
с решением вида (1.50а) или (1.506). Задавая на границах ступе
нек условия типа (1.49), получим рекуррентную формулу для вы
числения коэффициентов Aj, By.

где Zj — вектор-столбец, Cj — матрица перехода от /-го участка 
к (} +  1 )-му:

где коэффициенты п получаются из условий (1.49) после под
становки в него выражений (1.50а), (1.506). Из граничного усло
вия (1.24) следует:

Уравнение (1.101) после подстановки в него выражений (1.98),
(1.99) и (1.102) фактически оказывается дисперсионным уравне
нием для захваченных волн. Постоянная А\ может быть задана 
произвольно.

(1.96)

(1.97)

(1.98)

(1.99)

или

В^=---^— А х при к? <  0, а р  1
( 1. 100)

где mi определяется выражением (1.48); р\ = Ы\.
2

Д ля последней (N-й) ступеньки при к п > 0 (для зах! 
волн) из условия ограниченности £(х) при х-э-оо следует:

захваченных

( 1. 101)

где

( 1. 102)R jv- i —
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Расчет коэффициента усиления y(co, k)  для излученных волн, 
равного

у (а, к ) ^ А ^ А 1  +  В%, (1.103)

выполняется по формулам
у (a,, V ^ A ^ Z x Z l ) - ' 12, (1.104)

N— 1
Z N =  Z { П С;, (1.105)

/=1

a Z n — транспонированная матрица Zn.

Рис. 1.9. Теоретические дисперсионные кривые двух первых мод шельфовых 
волн для экспоненциального рельефа (1.61) и результаты их численного рас- 

- чета (1 — 1-е приближение, 2 — 2-е, 3 — 3-е); w* =  o)/f, k*= kL .

Достоинством МНП является то, что для него шаг по % можно 
задавать переменным (размеры отдельных ступенек не имеют зна
чения). Точность расчета захваченных и излученных волн для ре
альной формы рельефа фактически связана с точностью аппрокси
мации данной формы рельефа ступенчатой функцией. Естест
венно, что при увеличении числа ступенек возрастает качество 
аппроксимации и соответственно растет точность. На рис. 1.9 в ка
честве примера приведены результаты расчета шельфовых волн для 
экспоненциального профиля для разного числа ступенек. При ап
проксимации данного профиля 5 ступеньками погрешность опре
деления собственных частот составила около 20%,  при 10 сту
пеньках — 6 %, при 20 — 2,5 %.

Интерполяционно-разностный метод. Метод основан на конечно
разностной аппроксимации высокого порядка точности дифферен
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циального уравнения (1.23). При этом значения функций h ( x ) и 
h' (x)  в узлах разностной схемы вычисляются предварительно с по
мощью интерполяции многочленами. Данный метод прост в реа
лизации (используются стандартные алгоритмы), удобен в, исполь,- 
зовании (непосредственно в ЭВМ вводятся значения изобат и их 
удаленность от берега) и обладает высокой точностью.

Основной этап расчетов — вычисление собственных частот и 
собственных функций для полученного кусочно-полиномиального 
профиля. Внутренний блок вычислений состоит из решения задачи 
Коши с условиями на открытой границе (1.31) и

Z ( x ) = l  при х==Ь. (1.106)

Выполнение условия непротекания (1.24) на берегу служит при 
этом критерием для нахождения собственного числа.

Необходимость вести счет от края области изменения рельефа 
к берегу диктуется характером изменения амплитуды колебаний 
поверхности, как правило, быстро убывающей в сторону открытого 
океана. Действительно, вычисление затухающего решения приво
дит к счетной неустойчивости и требует применения специальных 
методов для избавления от нее. В качестве разностной схемы ис
пользовался метод Рунге—Кутта четвертого порядка, с постоян
ным шагом, упрощенный для случая линейной системы.

Контрольный расчет для экспоненциального шельфа, для кото
рого функция h(x)  задавались в 20 точках, разбросанных по ин
тервалу 0 ^  х < Ь ,  дал погрешность в пределах 0,1—0,2 %.

Расчеты захваченных волн для конкретного рельефа. В задачах 
о распространении длинных волн в океане возникают трудности 
в случае сложного характера изменения глубины бассейна. Д ля 
масштабов неоднородности рельефа, больших чем длина иссле
дуемых волн, эта трудность обходится применением приближенных 
методов, например лучевого приближения. Мелкомасштабные не
однородности рельефа являются рассеивающими факторами, но 
в целом они слабо влияют на распространение длинных волн.

Рис. 1.10. Схема, иллюстрирующая продольный разрез рельефа вдоль линии
Курильской гряды.

Сплошными линиями показаны профили глубин на расстояниях 50, 100 и 150 км от
берега.
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Рис. 1.11. Профиль глубины для рай
она о. Ш икотан и его ступенчатая 
аппроксимация (а) ; . дисперсионные 
кривые шельфовых волн (& *<0) и 
двойных волн Кельвина (fe*> 0), 
рассчитанные для профиля а (б); 
со*—co/f, k*—kL. Указаны относитель
ные частоты суточных приливных 

гармоник Ki и Oi [17].

Л хм

Рис. 1.12. Поперечный профиль волны для различных значений частот и 
волновых чисел, отмеченных на рис. 1.11 б [17].

а) со*=0,676; 6) k* ■ 1 (двойные волны Кельвина);k*=kL. в) со*=0,3; г) (O*=0,l. (o*=co/f.



Рис. 1.13. Рельеф шельфовых волн 1-й моды при со* =  0,67 [й* =  5,5 (а) и
г — 1-я).

Проще всего рассмотреть пограничные волны на достаточно вытя
нутом континентальном шельфе, в том случае когда рельеф можно 
считать цилиндрическим (зависящим только от расстояния от бе
рега). Характерным примером такого шельфа является область 
Курильских островов.

В районе от о. Хоккайдо до п-ова Камчатка изолинии глубин 
близки к прямым линиям, без учета мелких особенностей с мас
штабами, меньшими 50— 100 км, такими, как форма береговой 
черты островов и наличие проливов (см. рис. 2.2), На рис. 1.10 
приведена схема, условно показывающая вид береговой границы 
в этом районе. Видно, что относительная площадь проливов неве-
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10,5 (б)] и двойных волн Кельвина при fe*= l,0  (в — нулевая мода; 
(0*=шIf, k*~kL..

лика. Поэтому при расчете волновых движений с длинами волн, 
превышающими 100 км, для данного района вполне допустимо ис
пользовать теорию и методы, изложенные выше. Некоторые оценки 
влияния проливов на распространение приливных волн будут даны 
в главе 6.

Расчет пограничных волн для различных профилей ^рельефа 
в районе Курило-Камчатского желоба был выполнен численно 
[25, 79]. На рис. 1.11 а приведен профиль рельефа в районе о. Ш и
котан, на рис. 1.116 — результаты расчета соответствующих ему 
дисперсионных кривых для субинерционных пограничных волн, 
просчитанные МНП, а на рис. 1.12 — формы колебаний для неко
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торых выбранных значений частот и волновых чисел. Дисперсион
ные кривые, лежащие в левой полуплоскости (рис. 1.11 б)  — шель
фовые волны, распространяющиеся вдоль берега в юго-западном 
направлении, в правой — двойные волны Кельвина [25], распро
страняющиеся вдоль океанской стороны желоба в северо-восточ
ном направлении.* Д ля наглядности эти два типа колебаний по
казаны в изометрической проекции на рис. 1.13.

Исследование краевых и излученных волн для реального 
рельефа в значительной степени связано с проблемой цунами. На

Рис. 1.14. Профили глубины для района о. Итуруп (/) и о. Симушир 
(II) ( а ) ; дисперсионные кривые краевых волн, соответствующие при
веденной батиметрии а (б); поперечные профили нулевой и первой 
краевых мод для частоты 2 цикл/ч, соответствующие точкам на 

дисперсионных кривых б (в) [78].

рис. 1.14 6, в в качестве примера приведены результаты расчета 
краевых волн для двух различных профилей рельефа в районе Ку
рильской гряды (рис. 1.14а). Хорошо видно, что их фазовые ско
рости (как, впрочем, и формы колебаний) существенно зависят от 
формы шельфа: с уменьшением ширины шельфа они возрастают 
(для шельфовых волн — наоборот).

Многочисленные численные примеры расчета краевых и излу
ченных волн для района Курильских островов и Камчатки приво
дятся в разделе 7.3. Подобные расчеты позволили, в частности, 
провести цунамирайонирование Тихоокеанского побережья СССР 
в зависимости от резонансных и волноводных свойств шельфа [80].

* Майсек [168] предлагает их называть желобовыми волнами  (trench w aves).
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ГЛАВА 2. НАБЛЮ ДЕНИЯ И АНАЛИЗ 
ДЛ И Н Н Ы Х  ВОЛН В ОКЕАНЕ

2.1. Глубоководные измерения уровня океана

До недавнего времени представление о характере колебаний 
уровня в открытом океане базировалось исключительно на бере
говых наблюдениях. Между тем существуют по крайней мере две 
проблемы, для которых прямые глубоководные наблюдения за 
уровнем чрезвычайно важны: океанские приливы и цунами.

Количественное описание и объяснение физической природы 
приливов Мирового океана является центральной проблемой тео
рии приливов [54]. В настоящее время имеется около двух десят
ков приливных карт для всего Мирового океана или его отдельных 
акваторий, построенных с использованием береговых наблюдений 
(полуэмпирические модели) или чисто теоретически на основе дан
ных о потенциале приливообразующей силы, конфигурации бере
говой линии и рельефа дна. Карты существенно различаются 
между собой, и единственный способ проверки их объективности 
и точности — измерение приливов в открытом океане.

Не менее важны подобные наблюдения для проблемы цунами. 
Во-первых, измерение цунами вблизи мест их генерации имеет 
первостепенное значение для проверки и дальнейшего развития 
существующих представлений о процессах возбуждения и распро
странения волн цунами [69]. Во-вторых, создание автоматизиро
ванной системы наблюдений за уровнем в открытом океане явля
ется наиболее перспективным путем решения задачи надежного 
и заблаговременного предупреждения о цунами. Применяемый 
в настоящее время «сейсмологический» метод прогноза цунами 
основан на измерении сейсмических характеристик землетрясения 
и объявлении тревоги цунами в случае, если энергия (магнитуда 
М )  землетрясения превысит некоторое критическое значение 
(обычно при М ~ ^ 7). Он приводит к большому числу ложных тре
вог, так как далеко не каждое, даже сильное землетрясение со
провождается цунами [69]. «Гидрофизический» метод прогноза, 
предложенный С. J1. Соловьевым [29, 69] и основанный непосред
ственно на регистрации волны цунами вдали от берега, способен 
обеспечить существенно большую надежность оповещения 
о цунами.

Глубоводные измерения уровня важны и по другим причинам. 
Колебания уровня вблизи берега искажаются вследствие рефрак
ции, нелинейного взаимодействия волн друг с другом, нерегуляр
ности линии берега; на них оказывают воздействие волновой за 
хват и шельфовый резонанс, а такж е придонное трение на мелко
водье. Изучение всех этих явлений представляет большой 
теоретический и практический интерес, но сделать это, используя 
данные только береговых наблюдений, затруднительно; модели 
приливов, цунами и других длинноволновых процессов, основанные
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на этих данных, могут содержать серьезные дефекты. Измерения 
уровня океана в зоне шельфа и вне его дают в этом отношении 
ценную информацию и могут способствовать существенному улуч
шению моделей. При этом точность глубоководных регистраторов 
уровня обычно выше, чем береговых самописцев уровня.

Регистрации уровня в открытом океане связаны с большими 
техническими сложностями, и фактически такие измерения стали 
проводиться только в течение последних 20 лет. Первые работы 
в этой области выполнены М. Эйри, С. Хиксом, Ф. Снодграссом, 
Ж . Фью и др. [95,112].

Первоначально основной задачей глубоководных измерений 
уровня было изучение океанских приливов. Эту цель преследовала 
созданная в 1965 г. группа № 27 СКОР* [95]. Крупным меро
приятием этой группы было проведение в 1973 г. большого экспе
римента в Бискайском заливе, во время которого было выполнено 
сравнение различных систем регистраторов глубоководных прили
вов [95]. Этот эксперимент, а также более поздние исследования 
[39, 123] показали, что среди различных систем датчиков (вибро- 
тронные, кварцевые, акустические, тензодатчики и др.) кварцевые 
обеспечивают наибольшую точность и стабильность измерений. 
Кроме того, выяснилось, что автономные постановки более на
дежны, чем буйковые (меньше потери приборов), поэтому послед
ние применяются в настоящее время относительно редко.

В каталоге пелагических измерений приливов [112] содержатся 
сведения о 108 глубоководных станциях, установленных до 1979 г. 
Доктор Картрайт любезно предоставил дополнительный список из 
57 станций, выполненных в последнее время. Вместе с 9 станциями 
Первой и Второй советско-американских экспедиций [39, 42], ка
бельными станциями СахКНИИ [17, 28], а также несколькими 
станциями, известными по литературным источникам . [123, 124, 
198 и др.], общее количество глубоководных станций, на которых 
измерялся уровень океана, составляет около 190. На рис. 2.1 при
ведена схема их размещения. Распределение станций крайне не
равномерно — большинство измерений было выполнено в северо- 
восточной и северо-западной частях Атлантики, а также в северо- 
восточной части Тихого океана. В Северном Ледовитом, Индий
ском, южной и центральной частях Тихого океана глубоководные 
измерения уровня практически отсутствуют.

Большинство современных приборов, предназначенных для из
мерения глубоководных приливов, способны регистрировать и цу
нами. Имеются и специальные приборы для регистрации цунами 
в открытом океане [87], но опыт их эксплуатации показывает, что 
такие узконаправленные регистраторы экономически невыгодны.

Д ля службы цунами предполагается использовать датчики, вы
несенные в открытый океан в зону высокой сейсмической актив
ности и соединенные кабелем с берега. Кабельные постановки

* СКОР — Научный комитет по океанским исследованиям М еждународного 
совета научных союзов.
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достаточно надежны и рассчитаны на долговременные регистрации 
уровня. Так, донная станция ОБС-3, установленная к западу от 
побережья Калифорнии на глубине около 4 км, проработала 6 лет 
[170]. В настоящее время на Дальнем Востоке разрабатывается 
Единая автоматизированная система наблюдения за возникнове
нием и распространением цунами и оповещения о них (EACH «цу
нами»), основанная на кабельных датчиках. Первые работы в этом 
направлении были начаты в конце 60-х годов в СахКНИИ под 
руководством С. J1. Соловьева с использованием датчиков, разра
ботанных В. М. Ж аком [28, 29], и в Гавайском институте геофи
зики на основе датчиков конструкции М. Витусека [194]. Две 
совместные экспедиции, главной задачей которых была регистра
ция цунами в открытом океане [39, 42], явились значительным 
этапом этих работ. Многолетние попытки измерить цунами в от
крытом океане увенчались успехом сравнительно недавно: почти 
одновременно были проведены регистрации цунами в районе 
о. Шикотан [17] и вблизи Калифорнии [124].

Описание приборов, применяющихся для глубоководных реги
страций уровня, можно найти в работах [87, 95, 194]. Сведения 
о различных измерениях уровня в открытом океане содержатся 
в работах [3, 12, 42, 112, 164]. Отметим, что самые продолжитель
ные автономные записи получены, по-видимому, на двух станциях 
в районе Антарктического циркумполярного течения [198].

2.2. Описание и методика обработки глубоководных 
записей уровня

Записи уровня в открытом океане, полученные во время Первой 
и Второй экспедиций по проблеме цунами, а такж е в экспедициях 
СахКНИИ, явились основой для анализа различных классов баро- 
тропных волновых движений в пограничной области северо-запад
ной части Тихого океана и широко используются в настоящей 
работе. Поэтому остановимся на кратком описании- этих материа
лов и основных этапов их первичной обработки [3].

В Первой советско-американской экспедиции (август—сентябрь 
1975 г.) для наблюдений за колебаниями уровня океана использо
вались вибротронные датчики конструкции М. Витусека [194]. Их 
точность составляла 0,5—0,8 см водяного столба. Измерения про
водились двумя сериями по 20, сут каждая. В первой серии было 
поставлено 9 регистраторов, поднято 7, во второй — поставлено 6, 
поднято 4. Из 11 полученных записей 6 (ст. P l . l ,  Р3.1, Р5.1, Р8.1 
и Р 9 .1— все из первой серии) были высокого качества, две (Р3.2 
и Р9.2) были с неправильно определенным калибровочным мно
жителем, а три (Р4.1, Р4.2, Р7.2) содержали значительные сбои, 
особенно Р4.1. Поэтому анализ приливов и других длинноволно
вых движений базировался преимущественно на 6 станциях первой 
серии (рис. 2.2) [20, 21, 24, 40, 42], станции второй серии исполь
зовали для уточнения отдельных характеристик краевых волн [21].
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Рис. 2.2. Схема расположения станций в районе Курильской гряды, Япо
нии и о. Сахалин.

/ — шесть станций Первой советско-американской экспедиции по проблеме цунами, 
на которых измерялся уровень в открытом океане; 2 — три аналогичные станции 
Второй экспедиции; 3 — станции Курильской гряды и Японии с известными значе
ниями гармонических постоянных приливов (использовались при построении прилив
ных моделей в разделах 6.4, 6.6); 4 — мареографные станции Курильской гряды: 
Малокурильское, Ю жно-Курильск, Буревестник, Курильск, Матуа и Северо-Курильск; 
5 — измерители течений. Штрих-пунктирная линия указы вает положение желоба.



Во Второй экспедиции (август—октябярь 1978 г.) применялись 
кварцевые датчики конструкции Р. Р. Харви с высокой точностью 
определения уровня ( — 0,5 мм).  Были получены высококачествен
ные записи уровня океана на трех станциях: Р2 (продолжитель
ность 54 сут, глубина постановки 1000 м) Р5 (40 сут, 5650 м) и 
Р8 (36 сут, 4000 м) (рис. 2.2).

Наблюдения за колебаниями уровня на шельфе Курильских 
островов ведутся с 1970 г. Первоначально использовались вибро- 
тронные датчики конструкции В. М. Ж ака [29], в последнее 
время — регистраторы, разработанные группой авторов под руко
водством В. Н. Митрофанова [17]. Донные станции устанавлива
лись на глубинах от 20 до 120 м и соединялись кабелем с берего
вой регистрирующей аппаратурой. М аксимальная продолжитель
ность непрерывной регистрации — около 1 года.

Несмотря на различия в типах приборов, их точности, районах 
постановок, общий вид записей, получаемых донными самописцами 
уровня, достаточно близок между собой. Типичный пример такой 
записи приведен на рис. 2.3 а. Практически на всех записях при
донного давления прослеживается инструментальный тренд, вызван
ный механическим воздействием воды на чувствительные элементы 
прибора. Удаление тренда является первым необходимым этапом 
обработки записей. Оптимальным средством решения этой задачи 
является аппроксимация тренда комбинацией аналитических функ
ций типа eat и Р (t — время, а  и у — параметры, зависящие от 
свойств датчика) [3]. При этом естественные колебания уровня 
практически не искажаются. На рис. 2.3 б приведен тренд, рассчи
танный таким образом, а на рис. 2.3 в — запись _ с вычтенным 
трендом.

Основной вид колебаний, который прослеживается на всех за 
писях уровня океана, — это прилив. За редкими исключениями, 
широкий по частоте естественный длинноволновый шум на фоне 
приливов не просматривается (рис. 2.3 б), так как энергетический 
уровень приливов значительно превышает уровень других процес
сов. Поэтому необходимым этапом, предшествующим анализу по
следних, является исключение из записей приливных составляю
щих. Обычно для этой цели применяют те или другие фильтры 
[13, 160], хотя это не всегда удобно, так как даж е при исполь
зовании «жестких» фильтров остаточный приливный шум часто 
превосходит по своей величине другие типы движений, которые 
представляют интерес для анализа. Кроме того, фильтрация при
водит к укорачиванию рядов, т. е. к потери части полезной инфор
мации. Однако благодаря тому, что поверхностный прилив явля
ется в основном детерминированным ' процессом, можно суще
ственно понизить его энергетический уровень, не внося искажения 
в неприливные процессы. Д ля этого по имеющейся реализации, 
используя, например, метод наименьших квадратов (М НК), сле
дует рассчитать гармонические постоянные прилива, а потом вы
честь его из первоначальных записей. Практически достаточно 
взять 8 главных приливных гармоник, чтобы уменьшить уровень

56



Рис. 2.3. Запись придонного давления на ст. Р2 и некоторые этапы ее пред
варительной обработки.

а — исходная запись (в сантиметрах водного столба); б — рассчитанный инструменталь- 
ный тренд; в — рассчитанный прилив; г — остаточный уровень.



вклада от прилива 15—20 раз, а при использовании 20 гармоник 
устраняется 95—98 % прилива [3].

М НК как метод очищения рядов от приливов применялся для 
анализа материалов Первой, Второй советско-американских экс
педиций, а также записей береговых и донных самописцев уровня 
[33, 52] и показал свою высокую эффективность. Остаточные при
ливные колебания, обусловленные гравитационными гармониками, 
радиационными приливами и другими спектральными составляю
щими на приливных частотах, устранялись с помощью специаль
ной фильтрации [3,42].

На рис. 2.3 г представлен в качестве примера тот же ряд, что 
и на рис. 2.3 в , после вычитания из него 20 приливных гармоник. 
На записи отчетливо выражены различные виды длинноволновых 
колебаний в широком диапазоне частот, при этом остатки прили
вов визуально не просматриваются.

Количество гармоник, которое целесообразно учитывать для 
удаления приливов, зависит от величины приливов: чем сильнее 
прилив, тем большее количество приливных гармоник приходится 
вычислять. Д ля районов обширного мелководья, где существенную 
роль начинают играть высокочастотные составляющие прилива, 
например для Северного моря, приходится дополнительно вклю
чать большое количество высокочастотных (мелководных) гармо
ник. Обычно 15—20 гармоник обеспечивают вполне достаточную 
для практических целей точность.

Изложенный подход был использован для выделения захвачен
ных баротропных волн в районе Южных Курил — о. Хоккайдо на 
основе наблюдений Первой экспедиции (глава 3). К сожалению, 
во время этой экспедиции не удалось получить записи цунами в от
крытом океане, так как за все время экспедиции не произошло 
ни одного достаточно сильного землетрясения [21]. Большие уси
лия по поиску и идентификации волн цунами в открытом океане 
были предприняты на основании глубоководных наблюдений за 
уровнем на трех станциях Второй экспедиции. Сильных землетря
сений в районе постановок за период работы также не наблюда
лось, но высокая точность регистраторов позволяла надеяться на 
то, что удастся обнаружить и идентифицировать цунами от слабых 
или удаленных землетрясений. Д ля выделения аномального си
гнала (возможной волны цунами) на фоне естественного фона 
применялся специальный отбеливающий фильтр (ряды были пред
варительно тщательно очищены от приливов). Удалось выделить 
несколько аномальных отклонений уровня, вероятно вызванных 
землетрясениями [144]. Отметим, что ранее подобный анализ запи
сей кабельных станций позволил выделить возмущения уровня, 
которые интерпретировались как слабые цунами [7]. Помимо 
чисто научного интереса, работы по выделению и распознаванию 
слабых волн цунами на фоне естественного длинноволнового шума 
представляют большое значение при разработке методов анализа 
гидрофизических сигналов в Единой автоматизированной системе 
наблюдений за цунами.
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Первые достоверные наблюдения цунами в открытом океане 
были получены лишь в самые последние годы. 23 февраля 1980 г. 
к юго-востоку от Малых Курильских островов произошло земле
трясение с магнитудой М  = 7,1 (рис. 2.4 а ) . Землетрясение вызвало

Рис. 2.4. а — эпицентр землетрясения 23 февраля 1980 г. (1); штри
ховой линией (2) выделена область автершоков; б — схема распо

ложения датчика давления (3).

небольшое цунами, которое было зарегистрировано береговыми 
самописцами уровня на островах Итуруп, Кунашир, Шикотан,

ш
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Рис. 2.5. Записи цунами 23 февраля 1980 г., полученные с помощью 
донного датчика давления (1) и самописцев уровня в Ю жно-Курильске 
(2) и М алокурильском (3). Тонкой линией отмечен момент землетрясе

ния (М = 7,1).
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Хоккайдо и Хонсю (рис. 2.5). В это время работала донная изме
рительная система, установленная летом 1979 г. на глубине 113 м 
в 8 км южнее о. Шикотан (рис. 2.4 6). Донный самописец уровня 
зафиксировал цунами с амплитудой 4—5 см примерно за час до
подхода волн к берегу (рис. 2.5) [17].

Рис. 2.6. Схема расположения донного 
самописца уровня (Р) и магнитографа 
(МТ)  вблизи побережья Мексики (а). 
Крестом в нижнем правом углу рисунка 
помечен эпицентр Петатланского земле
трясения 14 марта 1979 г. (из работы 
[124]). Запись придонного гидростатиче
ского давления во время Петатланского 
землетрясения 14 марта 1979 г. (б).  
Момент землетрясения отмечен буквой 
Е ; стрелкой R1 отмечены колебания, об
условленные сейсмическими волнами Р э
лея; приход слабо выраженной волны 
цунами отмечен буквой Т  (из работы 

[124]).

110 105

Несколько раньше волну цунами с амплитудой 1,5—2 см от 
землетрясений с М = 7,6, происшедшего в районе Мексики 14 марта 
1979 г., зарегистрировал Ж- Фью с помощью автономного датчика 
своей конструкции, установленного на глубине 3200 м на расстоя
нии 150 км от берега (рис. 2 .6 а).  Интересно, что, помимо цунами, 
прибор зафиксировал и сейсмические колебания дна океана (волны 
Рзлея) (рис. 2.6 6). По-видимому, из-за своей малой амплитуды 
данное цунами было не сразу обнаружено, и поэтому сообщение
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о нем [124] появилось позже, чем сообщение о цунами в районе 
Ш икотана.

Эти две записи позволяют составить первое представление о ха
рактере распространения волн цунами вблизи зон их генерации 
и представляют несомненный интерес для сопоставления с запи-4- 
сями береговых самописцев уровня. Больш ое' значение имеет 
сравнение этих двух записей, так как первая относится к шель
фовой зоне океана, т. е. к зоне, где происходит захват и шельфо
вый резонанс волн цунами, а вторая — зоне открытого океана, где 
эти явления не наблюдаются. Подробнее данные вопросы будут 
рассматриваться в главе 7, а сейчас лишь отметим, что, вопреки 
распространенному мнению, полученные записи свидетельствуют
о том, что цунами в открытом океане может проявляться и как 
цуг волн, а не только как одиночная волна, как это предполага
лось ранее.

2.3. Спектр длинных волн в океане

При изучении спектра волн вблизи берега, как правило, исполь
зуются непосредственные измерения уровня океана (береговые 
самописцы уровня), а в открытом океане — регистрации колебаний 
придонного гидростатического давления. В широком диапазоне 
частот колебания гидростатического давления на дне обусловли
ваются преимущественно смещениями свободной поверхности 
океана с учетом изменения атмосферного давления. Таким образом, 
регистрируются отклонения уровня от равновесного. Влияние барчо- 
клинности в записях давления (неконтролируемая погрешность из
мерения колебаний уровня вследствие изменений гидростатического 
давления, связанных с флюктуациями плотности воды) при этом 
невелико и составляет, по оценке [201], ~  10-4— 10-5. При сравне
нии данных береговых самописцев уровня и датчиков придонного 
давления приходится дополнительно учитывать изменения атмо
сферного давления. Уровень, измеренный самописцем, пересчиты
вается в приведенный уровень h  =  £+APa/pg) 1,01Дра, где 
£ — в сантиметрах, и изменения атмосферного давления Дра — 
в гП а], сопоставимый с данными донншх датчиков.

Гравитационные и радиационные приливы. При анализе спектра 
длинных волн следует иметь в виду, что он формируется двумя 
типами составляющих: дискретными (приливы) и непрерывным по 
частоте длинноволновым фоном. Одновременный анализ этих двух 
типов затруднен из-за существенного различия в уровнях энергии. 
Приливные колебания содержат около 85—90 % общей энергии 
длинных волн, причем дисперсия колебаний уровня, приходящаяся 
на суточный и полусуточный прилив, составляет около 103 см2, на 
долгопериодный 101— 102 см2, на мелководные и радиационные со
ставляющие 10°— 101 см2. Суммарная дисперсия непрерывной части 
спектра около 102 см2. Д ля иллюстрации на рис. 2.7 приведен 
амплитудный спектр записи уровня открытого океана, где ясно 
виден вклад приливных волн в сравнении с непрерывным спектром.
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Одна из наиболее характерных особенностей спектра волн 
в океане — резкое уменьшение энергии в диапазоне, лежащем 
между частотами волн зыби ( Г ~ 1 0  с) и полусуточными прили
вами (Т ~  12 ч). Минимальный уровень энергии соответствует пе
риоду 3—5 мин, т. е. приходится на границу, разделяющую два 
типа гравитационных волн — длинные и поверхностные (см. рис. 2.1 
в [48] ). Энергия длинных волн, с периодами ниже приливных, 
относительно мала. Считается, что главная причина, способная

Рис. 2.7. Амплитудные спектры 
колебаний уровня океана исход
ного (а) и остаточного (б) на 

станции Р2 (h= 1000 м).

резко повысить содержание энергии в названном диапазоне,— это 
волны цунами [159, 163].

По данным Манка и Балларда [160], спектр естественного 
длинноволнового шума на частотах выше приливных имеет моно
тонный характер, уменьшаясь от 10-1 см2-сутна частоте 2,5 цикл/сут 
до 10-2 см2-сут на частоте 6 цикл/сут (по наблюдениям на северо- 
восточном побережье Тихого океана). Монотонный характер спек
тра нарушается на частотах 3, 4, 5, 6 циклов в лунные сутки, 
где наблюдаются спектральные максимумы, значительно превы
шающие общий уровень спектра. Своим происхождением они 
обязаны гравитационным приливным гармоникам высшего по
рядка, образующимся в зоне мелководья в результате нелиней
ного взаимодействия главных приливных волн.

Ранее предполагалось, что в открытом океане вдали от бере
гов, где влияние нелинейности пренебрежимо мало, уровень есте
ственного длинноволнового шума должен быть значительно 
меньше, чем вблизи берега, и не содержать экстремумов на часто
тах высших приливных гармоник. Однако, как показали резуль
таты наблюдений Второй советско-американской экспедиции, на

Ч аст от а
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частотах 3, 4, 5, 6, 7, 11 дикл/сут имеются хорошо выраженные 
максимумы, превышающие средний уровень шума (рис. 2.8) [40]. 
Аналогичные колебания заметны и на спектре уровня открытого 
океана в районе Гавайских островов, полученном в работе [123].
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Рис. 2.8. Амплитудные спектры колебаний уровня 
океана для станций Р2, Р5 и Р8.
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Как было показано в работе [41], эти максимумы связаны с воз
действием на атмосферу излучения Солнца, а точнее с его отсут
ствием в ночное время, в результате чего и появляются высшие 
радиационные гармоники S3, S i ,  S 5, S в  и т. д., с частотами, крат
ными основным радиационным гармоникам Si и S 2 (суточной и по
лусуточной). По береговым данным их выделение: затруднено 
наличием нелинейных гармоник с близкими частотами, но там, 
где зона мелководья невелика и нелинейные гармоники слабы, 
радиационные гармоники выделяются достаточно отчетливо. Осо
бенно хорошо они проявляются в спектрах атмосферного давления 
и температуры воздуха (рис. 2.9)*. Относительная роль радиацион
ных приливов в прибрежных районах невелика, но в открытом 
океане в частотном диапазоне 3— 12 цикл/сут на их долю прихо
дится основная часть волновой энергии [40].

Синоптические колебания уровня. На частотах ниже приливных 
колебания уровня океана определяются в основном метеорологиче
скими факторами. В районе обширных мелководий уровень океана 
формируется прежде всего колебаниями ветрового напряжения, 
для глубокого океана преобладающее воздействие на уровень ока
зывает атмосферное давление. На рис. 2.10 приведены спектры 
атмосферного давления, ветрового напряжения и уровня океана 
в Северо-Курильске, построенные по пятилетним рядам наблюде
ний (1971— 1975 гг.). Фактически во всем синоптическом диапазоне 
частот (на периодах от 1 мес до 1,5 сут) спектры уровня и атмо
сферного давления идентичны, причем когерентность между ними 
в этом диапазоне близка к 1 (рис. 2 .11а), а сдвиг фазы — к 180° 
(рис. 2 .116). Это свидетельствует о том, что отклик уровня на 
атмосферное давление для данного района носит практически гид
ростатический характер (выполняется «закон обратного баро
метра» [45]). Обычно такая картина наблюдается д ля  открытого 
океана (в том числе и для изолированных островов [201]), 
а в зоне шельфа под влиянием континентальных шельфовых волн 
закон обратного барометра нарушается [130, 131, 146]. Факти
чески само открытие шельфовых волн было связано с объяснением 
отклонения характера отклика уровня океана на шельфе Австра
лии от гидростатического [184] (см. главу 3). Однако, как будет 
показано в следующей главе, передаточная функция в линейной 
системе давление—уровень существенным образом зависит от на
правления распространения атмосферных возмущений относительно 
направления распространения шельфовых волн. В случае противо-, 
положных направлений, как это имеет место для тихоокеанского 
шельфа Курильской гряды, отличия уровня от гидростатического 
невелики. Д ля различных береговых пунктов Курильской гряды 
от 55 до 80 % энергии неприливных колебаний уровня обусловлены 
гидростатическим откликом на атмосферное давление [51].

Н а спектрах имеется ряд слабых максимумов, общих’для атмо
сферного давления и уровня, соответствующих периодам 9,4; 5,4;

* Аналогичные спектры для Бермудских островов приводятся в работе [201].
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Р ис. 2 .10. Спектры колебаний уровня океана, атм осф ерн ого  
давлен ия  и напряж ений  ветра, построенны е по 5-летним  р я дам  

наблю ден ий  в С еверо-К урильске [45].
Спектры: а — исходного уровня (I) и приведенного (2); б — атмосфер
ного давления; в  — нормальной к берегу Xх (2) и вдольбереговой со

ставляющей напряжения ветра %У (/).



3,6; 2,1 и 1,7 сут (рис. 2.10). Спектральные максимумы на перио
дах 3— 10 сут, по-видимому, связаны е естественным синоптическим 
периодом (типичным периодом повторяемости барических возму
щений [45] ). Многочисленные измерения в различных районах 
Мирового океана показывают, что «синоптические максимумы» 
имеют неустойчивый характер во времени и пространстве и обычно 
слабо выражены. В колебаниях атмосферы (а следовательно, и 
в связанных с ними колебаниях уровня океана) в частотном диа
пазоне от 1 цикл/год до 1 дикл/сут отсутствует определенная пе
риодичность, и наблюдающиеся в этом диапазоне колебания ф ак
тически являются квазипериодичными.

На периоде около двух — трех недель наблюдается «перелом» 
спектра атмосферного давления (рис. 2.10). Здесь проходит гра
ница синоптических процессов, для которых характерна линейная 
связь между пространственными и временными масштабами, и 
климатических, для которых из-за ограниченных размеров Земли 
подобная связь отсутствует.

Период две недели является одновременно низкочастотной гра
ницей, начиная с которой когерентность колебаний уровня и давле
ния начинает падать (рис. 2 .11а). Во-первых, это связано с тем, 
что масштабы длиннопериодных атмосферных процессов прибли
жаются к размерам океана, а следовательно, изменение давления 
над всей акваторией океана не вызывает пропорционального изме
нения уровня [51]. Во-вторых, на низкочастотные колебания 
уровня океана, помимо атмосферных процессов, оказывают влия
ние долгопериодные составляющие приливов, а такж е сезонные 
изменения плотности воды, которые в конечном счете связаны 
с годовым и полугодовым Циклом изменчивости потока тепла, по
лучаемого от Солнца, а такж е с общим характером океанической 
циркуляции.

Частота 0,03 цикл/ч (т. е. период около 35 ч) является высоко
частотной границей связанности атмосферного давления и уровня 
океана (рис. 2 .11а). Спектральная плотность уровня на частотах 
выше 0,03 цикл/ч значительно превышает спектральную плотность 
давления. Уровень океана в этой области формируется в основном 
за счет других факторов (приливы, инерционные колебания и пр.). 
Максимумы в спектрах уровня на периодах 1 и 0,5 сут связаны 
с неустраненными остатками гравитационных приливов (в основ
ном нелинейного происхождения).

Колебания ветрового напряжения связаны с вариациями атмо
сферного давления. Тем не менее их спектры сильно различаются. 
«Перелом» спектров ветрового напряжения наблюдается на более 
высоких частотазс ( ~  0,007 цикл/ч, что соответствует периоду около 
6 сут) (рис. 2.10). На низких частотах спектры напряжений носят 
практически однородный характер, на высоких — характеризуются 
монотонным спаданием по закону (о-1-5. По-видимому, на периоде 
6 сут происходит изменение характера пространственных градиен
тов пОля атмосферного давления, определяющих геострофический 
ветер.
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Единственный заметный максимум спектров напряжения соот
ветствует как раз «точке перелома» (0,007 дикл/ч), причем здесь 
ж е проходит низкочастотная граница связанности ветровых напря
жений и уровня океана (рис. 2.11 в), подобно тому как это имело 
место для атмосферного давления. В отличие от когерентности 
давления и уровня, которая на частотах ниже точки перелома 
падает, но все равно значительна (свыше 0,5 — см. рис. 2 .11а), 
когерентность напряжения и уровня ниже этой точки практически 
отсутствует [за исключением наиболее низких частот, где заметна 
небольшая, но значимая связанность уровня и вдольберегового 
компонента напряжения (рис. 2.11 в)].

Высокочастотная граница связанности уровня с компонентами 
ветрового напряжения та же, что и с атмосферным давлением 
( ~ 3 5  ч). Таким образом, основное воздействие на океанские про
цессы ветровое напряжение оказывает на временных масштабах 
от 1,5 до 6 сут (рис. 2.11 в).

Связь уровня океана и ветра в указанном диапазоне в рассмат
риваемом районе (приглубый берег) проявляется слабее, чем связь 
уровня и давления. Когерентность не превышает 0,3, однако лежит 
значительно выше Доверительного уровня и характеризуется ста
бильным поведением фазы (рис. 2.11 г),  причем вдольбереговой 
компонент напряжения ветра опережает уровень'примерно на 45°, 
анормальны й-— на 90°.

Синоптическйй диапазон частот, в котором наиболее сильно 
проявляется воздействие атмосферного давления и ветра на про
цессы в океане, совпадает с диапазоном существования шельфовых 
волн, и именно это во многом обусловливает ту важную роль, кото
рую играют последние в динамике пограничной области океана.

Диапазон волн цунами. Особый интерес представляет спектр 
длинных волн в частотном диапазоне 0,5— 10 цикл/ч, т. е. в диапа
зоне волн цунами. Дисперсия колебаний фоновых уровней здесь 
невелика и составляет около 0,04 см2 в открытом океане и 1 см2 
вблизи берега. Согласно Манку и др. [159, 163], основная причина, 
вызывающая эти колебания, заключается в нерезонансном воздей
ствии флюктуаций атмосферного давления на свободную поверх
ность океана. Этот частотный диапазон в атмосфере соответствует 
внутренним гравитационным волнам (ВГВ) и акустико-гравита- 
ционным волнам (АГВ) [14]. Типичная скорость их распростра
нения соответствует скорости звука в воздухе — около 300 м/с, что 
несколько больше типичной скорости длинных волн в открытом 
океане— 200 м/с. Вследствие этого передача энергии из атмосферы 
в океан происходит из-за «кумулятивного» воздействия возмуще-

Рис. 2.11. Результаты взаимного спектрального анализа уровня океана и атмо
сферного давления (а, б); уровня океана и напряжения ветра (в, г) ( 1 —- 

вдольбереговая составляющая, 2 — нормальная к берегу).
Расчеты проводились по материалам, опубликованным в кн.: Нестационарные длинноволно

вые процессы на шельфе Курильских островов. Владивосток, ЮВНЦ, 1984, с. 93—109.
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ний давления [159]. Спектр флюктуаций атмосферного давления, 
заимствованный из работы [14], приведен на рис. 2.12. Характер
ным его свойством является спадание по закону и-2. Хотя свойства 
ВГВ и АГВ изучены пока недостаточно полно, по-видимому, можно 
считать, что спектр атмосферного давления достаточно устойчив 
и однороден в пределах акватории океана. Волны, возникающие 
под действием такого распределенного источника, образуют поле

естественного длинноволно-
( аПа)2/(рад-с '1) вого шума в океане.

Характерные горизонталь
ные масштабы волн в рассмат
риваемом частотном диапазо
не ( ~ 1 0 2 км) значительно 
меньше размеров океана 
~  103— 104 км). Учитывая 
также, что поглощение и рас
сеяние длинных волн открыто
го океана сравнительно малы, 
естественно ожидать, что 
спектр волн открытого океана 
однороден. Действительно, 
синхронные измерения спектра 
длинных волн в двух точках 
(Р5 и Р8 — см. рис. 2.2), зна
чительно удаленных друг от 
друга (около 1000 км), дают

Рис. 2.12. Спектр флюктуаций атмо
сферного давления, по данным [14].

практически одинаковые спектры. Характерным свойством этих 
спектров является монотонное совпадение, примерно соответст
вующее, как и для спектра колебаний давления, закону со-2.

Наиболее интересным свойством спектров колебаний уровня 
является значительное возрастание волновой энергии при прибли
жении к берегу. На рис. 2.13 повышение уровня энергии для 
береговых станций составляет 1,5—2 порядка. По-видимому, это 
происходит, во-первых, из^за шельфового резонанса вследствие 
усиления волн, приходящих из открытого океана в зону шельфа, 
а во-вторых, из-за возникновения в этой зоне независимой системы 
волн захваченного типа (краевых волн), энергия которых убывает 
при удалении от берега (см. главы 1, 3). По оценке М анка и др. 
[163], вблизи берега 95—98 % энергии приходится на захваченные 
волны. Как отмечается в этой работе, «вызывает удивление то 
малое количество энергии, которое несут волны, поступающие из
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о т к р ы т о г о  о к е а н а ,  и  т о  б о л ь ш о е  к о л и ч е с т в о  э н е р г и и , к о т о р ы м  о б 
л а д а ю т  в о л н ы , з а х в а ч е н н ы е  ш е л ь ф о м » . О б л а с т ь  з а х в а т а  ( д л я  к р а е 
в ы х  в о л н )  с о с т а в л я е т  н е з н а ч и т е л ь н у ю  ч а с т ь  о к е а н а  —  м е н е е  5 %  
е г о  п л о щ а д и ,  с о о т в е т с т в е н н о  т а к а я  ж е  д о л я  в ы н у ж д а ю щ е г о  п о л я

см1- мин

Частота
Рис. 2.13. Спектры колебаний придонного давления, относящиеся 

к трем характерным зонам Тихого океана.
1 — зона шельфа (донный самописец уровня вблизи о. Ш икотан, Л*»100 м);
2 — область континентального склона (ст. Р2, Л=1000 м); 3 — открытый

океан (ст. Р5, Л=5650 м).

а т м о с ф е р н о г о  д а в л е н и я  у ч а с т в у е т  в в о з б у ж д е н и и  э т и х  в о л н . 
В  р а б о т е  [1 6 3 ] х о т я  и  н е  д а е т с я  о б ъ я с н е н и е  э т о м у  п а р а д о к с у ,  в с е  
ж е  о т м е ч а е т с я ,  ч т о  « в з а и м о д е й с т в и е ,  о б у с л о в л е н н о е  р а с с е я н и е м ,  
е с л и  д а ж е  о н о  м а л о ,  д о л ж н о  и г р а т ь  б о л ь ш у ю  р о л ь  в  р а с п р е д е л е - .  
н и и  э н е р г и и  м е ж д у  р а з л и ч н ы м и  в о л н а м и  ( м о д а м и ) » .
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Как будет показано в главе 3, перераспрёделение энергии ме
жду волнами открытого океана (волнами Пуанкаре) и захвачен
ными (краевыми) вследствие рассеяния на неоднородностях рель
ефа и берега приводит к возрастанию энергии краевых волн 
приблизительно на два порядка.

Обобщенный спектр ко
лебаний уровня океана. Не
смотря на то что измерения 
спектра длинных волн не
многочисленны, а также 
разнородны по качеству, в 
настоящее время имеется 
возможность систематизи
ровать известные экспери
ментальные данные, относя
щиеся к Тихоокеанскому 
бассейну. Д ля более полно
го соответствия целесооб
разно использовать сведе
ния об изменениях придон
ного гидростатического дав
ления и приведенного уров
ня, которые практически не 
содержат изостатические

2 Гравитационные приливы
СМ ' ч  Mm M f K i

<°6r  I I  I H  
Радиационные приливы

S a S sa  S, S,S3StSs

Я  11 HI
f ,3 (  В е р н , Б ейкер, 1380)

Рис. 2.14. Обобщенный спектр ко
лебаний приведенного уровня оке
ана, построенный согласно [123, 
198, 203]. Использовались данные 
о скорости спадания спектра с ча
стотой, приведенные авторами. 
Звездочкой отмечены результаты 
авторов настоящей работы 
(рис. 2.10 и 2.13). В области вы
соких частот приведен типичный 
спектр колебаний уровня океана 
вблизи побережья Курильских 

островов (рис. 2.13).

Частота
10° цикл/ч

колебания, а характеризуют поле свободных длинных волн. Обоб
щенные данные приведены на диаграмме на рис. 2.14. На ней све
дены результаты измерений, полученные разными авторами и от
носящиеся к глубоководным и мелководным частям океана. Прямые 
линии аппроксимируют изменение значений спектра в зависимости 
от частоты в широком диапазоне от 10~4 до 101 цикл/ч. Хорощо
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видно, что на диаграмме отдельно группируются данные, получен
ные в открытом океане, в том числе на изолированных островах 
[203], и данные, полученные с помощью береговых самописцев 
уровня или датчиков придонного давления, установленных в зоне 
мелководья [17, 28, 40]. Различия между спектрами открытого 
океана и береговыми составляют 1—2 порядка в диапазоне частот 
10-1— 101 цикл/ч и 0,5— 1 порядок в диапазоне частот 10-4— 
10-1 цикл/ч.

Эффект возрастания спектральной плотности при приближении 
к берегу в низкочастотной области, как и в случае волн типа цу
нами, связан с существованием в зоне шельфа континентальных 
шельфовых волн, а такж е с усилением вблизи берега вынужден
ных колебаний.

Суммарная дисперсия в колебаниях уровня определяется 
в основном низкочастотной частью спектра, поэтому ее изменения 
связаны с изменениями энергии длиннопериодных составляющих. 
В табл. 2.1 приведены дисперсии колебаний уровня для береговых

Таблица 2.1

Дисперсия колебаний приведенного уровня океана для различных станций [51]

*
Станция

Расстояние 
от берега, км Глубина, м

Дисперсия (сма) в частотном 
интервале

0—0,5 цикл/ч 0,5—30 цикл/ч

Р5 900 5650 5 ,3 0 ,02
Р8 150 4000 2 ,0 0 ,04
Р2 30 1000 3 ,6 0 ,25

Кабельная станция «Ши 10 100 — 0 ,5
котан»
М алокурильское 0 0 34,8 —
Ю жно-Курильск 0 0 34,7 —
Буревестник 0 0 33,5 —
Северо-Курильск 0 0 45,1

(приведенный уровень) и донных станций. Видно, что изменения 
энергии волн носят достаточно закономерный характер, дисперсия 
вблизи берега и в открытом океане различается примерно на по
рядок.

Отметим, что еще^одной зоной океана, в которой наблюдаются 
закономерные изменения энергии колебаний уровня океана в низ
кочастотном диапазоне, является экваториальная область. Как 
будет показано в главе 5, экватор выполняет роль волнового ка
нала, в котором возникает широкий спектр экваториальных волн 
и как следствие концентрация волновой энергии. При удалении от 
экватора в сторону высоких широт энергия колебаний уровня 
убывает.
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ГЛАВА 3. ИССЛЕДОВАНИЯ БАРОТРОПНЫХ 
ЗАХВАЧЕННЫХ ВОЛН

3.1. Генерация длинных волн в океане

Возбуждение длинных волн в океане обычно связывают с си
лами, воздействующими на поверхность океана,— переменным 
атмосферным давлением и напряжением ветра или с массовой 
приливообразующей силой. Вопросы генерации приливных волн, 
а такж е волн цунами будут рассмотрены ниже, соответственно 
в главах 6 и 7. Здесь мы остановимся на анализе роли атмосфер
ного давления И ветра в генерации длинных волн различного мас
штаба в открытом океане и на шельфе.

Воздействие переменного атмосферного давления ра в (1.15) 
в приближении длинных волн эквивалентно влиянию массовой 
силы в правой части (1.10)— (1.11)— (1 /р )( d p j d x )  и (11р)(дра/ду)  
соответственно. Ветер создает на поверхности океана касательные 
напряжения х = ( х х, ху ), где т = р 0С’г)|V |V, V — скорость ветра, 
ро=1,25-10_3 г/см3 — плотность воздуха, CD — коэффициент сопро
тивления (обычно принимается CD ~  1,5-10_3) [48]. Интегрируя 
уравнения движения по вертикали (см., например, [33]), легко по
лучить уравнения движения с учетом переменного атмосферного 
давления и ветра:

стиц жидкости.
В дальнейшем будем анализировать уравнение движения отно

сительно приведенного уровня Ti =  ̂ -j-Apa/(pg’), т. е. уровня океана 
за вычетом гидростатической добавки. Это удобно, в частности, 
потому, что именно этот параметр непосредственно измеряется 
донными самописцами уровня (придонное гидростатическое давле
ние). Подстановкой т] в уравнениях (3.1)— (3.2) исключается атмо
сферное давление. Его влияние, однако, сказывается в уравнении 
неразрывности (1.18).

В области открытого океана, полагая / i= # = c o n s t ,  в приближе
нии p-плоскости уравнение для Z=pgr] (подповерхностное давле
ние) будет иметь вид

Здесь скорости ча-

(3.1)

(3.2)

ж  ч ' * 2 - 4 r - w 2 ' z - t - m - z z +  а д ’  4 г  г
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- 2V - k w z  = S 2pa +  -7 7 -  2? rot2 T - f
1 d

C2 dt ~  ^ а т  H
A В

-L -  2  div t  +  4 -  j?T* +  2p J L . T* _  2P 4 r  4 -  ^  ( 3 . 3 )

D
H
E

H  d t  

F

где c2= g H ,  3 ’ — d2/dt2-\-f2. Различные члены в правой части уравне
ния (3.3) помечены буквами латинского алфавита.

тч

Р и с . 3 . 1. Д и а г н о с т и ч е с к а я  д и а г р а м м а , 
и л л ю с т р и р у ю щ а я  р о л ь  р а зл и ч н ы х  
ч л ен о в  в  у р а в н е н и и  (3 .3) в  за в и с и м о 
с т и  о т  п е р и о д о в  и  л и н ей н ы х  м а с ш т а 
б о в  в ы н у ж д а ю щ е й  си лы . П р и в ед е н ы  
п р ям ы е , с о о т в е т с т в у ю щ и е  с к о р о сти  
д л и н н ы х  в о л н  в  о тк р ы т о м  о к е а н е  
(810 к м /ч )  и  с к о р о с ти  з в у к а  в а т м о 

сф е р е  (1200  к м /ч ) .

Оценим роль различных членов в правой части уравнения (3.3) 
в зависимости от временного (Т)  и пространственного (L) мас
штабов. Оператор &  при Tf> 2 я  можно аппроксимировать, как 
2? ~  Р, а при Tf  <  2я — &  ~  4я2Т2. П олагая для оценки ра ~  5 гПа =  
=  500 Па и т г~ 0,03 П а ( 1 / ~ 4  м/с), что, согласно [48], является 
типичным для областей над океаном, получим:

Tf  >  2я I Tf <  2я

А -  500f*/(gHT)
В ~  0 ,03 f/(tfL )

С -  0,03f 2/(HTL)  
D, Е ~  0,03f /{RH)  
F ~  0,03f z/ (RHT)

А ~ 5 0 0 K g H T 5)
В -  0,03f / (HLT2) 
С ~  0,03/(//L 74)

D, Е ~  0,03/3/(/?Я) 
F — 0,03f2/(RHT)

R  — радиус Земли.
На рис. 3.1 приведена диаграмма, на которой в координатах 1/L 

и l /Т показаны области доминирующего влияния разных факторов 
вынуждающих сил. Линии, разделяющие области диаграммы, по
меченные буквами А, В, . . . ,  проведены с точностью, соответствую-
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щей условности оценки масштабов d / d t ~ 2 n / T  и др. Качественный 
анализ показывает, что p-эффект (D, Е, F) оказывается существен
ным лишь в области больших пространственных и временных мас
штабов, причем член F пренебрежимо мал по сравнению с членами 
D и Е. В диапазоне масштабов, соответствующих нижней правой 
части диаграммы, доминирующим фактором является завихрен
ность поля напряжений ветра (В). Линия, разделяющая область 
доминирующего влияния завихренности поля напряжений ветра 
и атмосферного давления, примерно соответствует скорости 24 км/ч. 
Следовательно, волны в атмосфере со скоростями, меньшими 
24 км/ч, возбуждают волны в океане за счет завихренности поля 
напряжений ветра. Й наоборот, для быстрых волновых процессов 
доминирующим фактором является атмосферное давление.

Диапазон масштабов доминирующего влияния дивергенции 
поля напряжений ветра (С) соответствует области в верхней пра
вой части диаграммы выше инерционной частоты.

Этот качественный анализ роли разных факторов вынуждаю
щей силы оказывается весьма полезным при выборе модели воз
буждения длинноволновых процессов в океане. В зависимости от 
масштабов вынуждающего воздействия атмосферы (циклоны, тай
фуны, гравитационные, акустико-гравитационные волны и др.) 
выбор модели можно сделать, определив доминирующий фактор 
воздействия, пренебрегая при этом малозначащими членами в пра
вой части (3.3). Например, для медленно движущихся циклонов 
( L ~  103. . .  104 км) определяющим параметром воздействия на 
океан является завихренность поля напряжений ветра, а в случае 
акустико-гравитационных волн в атмосфере (скорость распростра
нения -—■ 1000 км/ч) длинные волны возбуждаются в основном по
средством воздействия переменного атмосферного давления.

Задача о возбуждении длинных волн в пограничной области 
океана над шельфом усложняется из-за необходимости учета из
менения глубины бассейна, а также наличия береговой границы. 
Поэтому оценки удается получить только для некоторых простых 
моделей.

Рассмотрим влияние атмосферного давления и ветра в уравне
ниях (3.1)— (3.2). В приближении /-плоскости для полуограничен- 
ного океана с h = h(x)  в области шельфа и континентального 
склона уравнение для Z  имеет вид

При этом граничное условие (1.19) на берегу при условии, что 
h (0) ф  0, будет иметь вид

w  rot*т +  т  ~ з г div т - (3.4)

d t д х
д  д



Как показано ранее, однородная форма (3.4)— (3.5) допускает 
существование двух типов решения: с непрерывным спектром 
(волны Пуанкаре) и с дискретным (волна Кельвина, краевые и 
шельфовые волны).

Краевые волны и волны Пуанкаре, имеющие частоты выше 
инерционной и пространственные масштабы Z. — 101 . . .  Ю2 км, 
в основном генерируются возмущениями атмосферного давления, 
вызванными внутренними гравитационными или акустико-гравита- 
ционными волнами в атмосфере [163]. Это подтверждается также 
результатами работы [48], в которой на основании простых оце
нок была показана доминирующая роль атмосферного давления 
при генерации краевых волн быстро движущимися циклонами.

Возбуждение шельфовых волн, имеющих субинерционные ча
стоты и пространственные масштабы — 102. . .  103 км, принято 
связывать с циклоническими процессами в атмосфере. Преобла
дающая роль переменного напряжения ветра в возбуждении шель
фовых волн обосновывается в работе [129]. Однако при этом ис
пользовалось бездивергентное приближение, которое не позволяет 
учесть воздействие атмосферного давления.

Оценим относительную роль внешних факторов в уравнениях 
(3.1)— (3.2) при возбуждении шельфовых волн в рамках простой 
модели шельфа экспоненциальной формы (1.61). В отличие от мо
делей [88, 129], где анализировались уравнения относительно 
функции тока, рассмотрим уравнения относительно давления Z. 
П олагая возмущения внешней силы, гармоническими

уравнение (3.4) и граничное условие (3.5) можно преобразовать 
к виду

Вынуждающая сила входит как в основное уравнение (3.6), так 
и в граничное условие (3.7). Это затрудняет непосредственную 
оценку относительного вклада ветра и давления. Поэтому осуще
ствим замену переменной

Поскольку хх и %у не зависят от х, граничное условие (3.7)' 
принимает однородную форму

(3.6)

(3.7)

СО

Y'  — -^ L y  =  0.
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Ограничиваясь рассмотрением масштабов Ь / Т ^ л /  gH,  уравне
ние (3.6) можно преобразовать к виду

Y" +  aY'  +  (-02~ f2------- =

=  [ - т ( т “ + ? > - + - г ^  +  ' - г ^ ] -  М

ТЧ \

масштабов вынуждающей силы. Приведены дисперсионные кривые 
первых трех мод шельфовых волн (а= 0 ,025  км-1). При других значе

н и я х  а кривые могут пересекать такж е и область доминирующего воз
действия атмосферного давления ра.

Д ля уравнения в форме (3.8) легко оценить вклад каждой со
ставляющей вынуждающей силы. Диаграмма, приведенная на 
рис. 3.2, была рассчитана, как и в случае однородного океана, для 
характерных масштабов [ро.| — 500 Па, а |т |~ 0 ,0 3  Па.

В целом качественные выводы из анализа диаграммы согла
суются результатами Гилла и Ш умана [129], которые указывали 
на преобладающую роль вдольбереговой составляющей напряже
ния ветра (ту)при генерации низкочастотных длинных (L > 1 0 3km) 
шельфовых волн. Однако, как видно из диаграммы, в области пе
риодов, меньших 2 сут, роль атмосферного давления может ока
заться более существенной. Доминирующая роль поперечной со
ставляющей волнового напряжения (т*) проявляется в области 
малых пространственных масштабов L < 300  м.
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Экспериментальные исследования краевых волн в океане на
чались сравнительно недавно. Это объясняется сложностями их 
регистрации и выделения на фоне других процессов. Д ля их 
идентификации необходимо определить не только период, но и ско
рость распространения, поэтому возникает необходимость вести 
регистрацию одновременно в нескольких точках океана. Измерение 
уровня океана долгое время проводилось с помощью дорогостоя
щих стационарных самописцев уровня, расположенных сравни
тельно редко вдоль береговой линии. Поэтому анализ длинных 
волн ограничивался, как правило, измерением и изучением при
ливов, а такж е штормовых нагонов. В связи с увеличением числа 
самописцев уровня, а такж е с появлением датчиков придонного 
гидростатического давления стала возможной регистрация более 
коротковолновых процессов, в том числе и краевых волн.

Как отмечалось в главе 2, проведение исследований подобных 
процессов в значительной степени стимулировалось возрастающим 
интересом к изучению катастрофических волн цунами, в особен
ности, необходимостью заблаговременной их регистрации. В свою 
очередь задача о распространении волны цунами в шельфовой об
ласти океана тесно связана с эффектом захвата длинных волн 
рельефом дна.

Первые экспериментальные исследования эффекта захвата ■ 
длинных волн шельфом связаны с работами В. Манка. В работе 
[162] в записях береговых самописцев уровня на побережье Кали
форнии были отмечены аномальные волновые возмущения с харак
терными периодами 5—6 ч, вызванные воздействием на океан про
ходящих циклонов. Измеренные параметры волны достаточно 
хорошо совпадали с теоретическими оценками, полученными со
гласно модели Стокса [190] для низшей моды краевых волн. 
Используя результаты прибрежных измерений гидростатического 
давления, авторы указывают на существование широкого по ча
стоте длинноволнового шума, обусловленного, по их мнению, ма
лыми случайными краевыми волнами. В дальнейшем изучение 
эффекта захвата в том же районе было выполнено исключительно 
на основе датчиков придонного гидростатического давления, рас
положенных на шельфе вблизи берега и непосредственно за шель
фом [187]. Исследуя спектральные характеристики записей 
уровня, авторы определили частотный интервал 0,7— 10 цикл/ч, 
в котором когерентность между записями на двух станциях (глу
боководной и мелководной) весьма мала. Этот эффект объяснялся 
наличием в записях мелководной станции независимого (некоге
рентного) длинноволнового шума, обусловленного захваченными 
краевыми волнами.

Позднее в более полной работе [163] результаты обработки 
нескольких синхронных записей придонного гидростатического 
давления, зарегистрированных в различных точках Калифорний
ского шельфа, использовались для оценки пространственно-вре-

3.2. Экспериментальные исследования краевых волн
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меннбго спектра колебаний уровня океана в диапазоне частот 
2— 12 дикл/ч. На рис. 3.3 приведен основной результат работы. 
В координатах частоты и вдольберегового волнового числа на диа
грамме проведены изолинии спектра. Главной особенностью 
рисунка является наличие полос повышенной спектральной плот-

. Рис. 3.3. Пространственно-временной спектр колебаний уровня океана 
вблизи побережья Калифорнии. Нанесены дисперсионные кривые для 
первых четырех мод краевых волн, Зачерненные участки, помеченные на 
рисунке буквами А, В, С, . . соответствуют диапазонам максимального 

усиления волн П уанкаре в плоскости ы и k  (из работы [163]).
Изолинии спектра соответствуют значениям 0,03; 0,05; 0,1; 0,25; 0,5 см2-ч, площади 

со спектральной плотностью более 0>05 заштрихованы.

ности. Положение полос хорошо совпадает с рассчитанными с по г 
мощью численной модели теоретическими дисперсионными кри
выми низших краевых волн, причем основная энергия приходится 
на волны нулевой моды. В общей сложности на долю краевых 
захваченных волн приходится свыше 95 % суммарной волновой 
энергии. По существу, это была первая успешная попытка разде
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ления излученных и захваченных волн в спектре длинных волн 
на шельфе.

В работе [21] по материалам Первой советско-американской 
экспедиции по проблеме цунами (1975) был выполнен анализ, ана
логичный [163]. Отличие заключалось прежде всего в больших 
масштабах эксперимента, размер полигона достигал 300 км. Ана
лизировались синхронные записи придонного гидростатического 
давления в пяти точках полигона P l . l ,  Р3.1, Р5.1, Р 7 .1 и  Р9.1 (см. 
рис. 2.2).

Методика предварительной обработки записей, а такж е спек
трального анализа описана в главе 2. Д ля построения простран

с т в у

Рис. 3.4. Спектры колебаний уровня океана вблизи о. Хоккайдо для стан
ций P l . l  (1), Р5.1 (2), Р7.1 (3 ). Рядом приведены функции когерентности 

между записями уровня.

ственно-временнбго спектра колебаний уровня океана была исполь
зована как методика прямой оценки, так и адаптивной (методом 
максимального правдоподобия) [20]. Подробное описание этих 
спектральных оценок можно найти, например, в [19, 36].

Спектральный анализ, результаты которого приведены на 
рис. 3.4, показал значимую когерентность колебаний уровня в раз
ных точках в интервале частот 1,1— 1,8 цикл/ч. Д ля изучения ха
рактера этих колебаний была рассчитана диаграмма изменения 
уровня спектральной мощности на каждой частоте в зависимости 
от времени, которая показала существенную нестационарность 
волновых колебаний уровня (рис. 3.5). Оказалось, что в спектре 
за 8—9 и 13— 14 сентября наблюдается заметное усиление соста
вляющих с частотами 1,2— 1,3 цикл/ч, связанное с возмущениями 
поля атмосферного давлениями напряжений ветра, наблюдавши
мися в это время. Оценки спектров волновых чисел и частот по
зволили изучить пространственную структуру волнового поля. 
Оказалось, что для большинства из них максимумы спектральной 
плотности л е ж а т ' близко к направлению, параллельному берегу
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Рис. 3.5. Изменение спектральной 
плотности колебаний уровня океана 
в диапазоне частот 1—3 цикл/ч в за 
висимости от времени. Нанесены изо
линии спектральной плотности 

(см2-ч).

Рис. 3.6. Спектр волновых чисел для частоты 0,6 цикл/ч. Нанесены 
изолинии спектральной плотности колебаний уровня океана (см2-ч). 
Ш триховая линия соответствует направлению вдоль береговой линии.



(рис. 3.6), причем один из максимумов соответствует направлению 
распространения волн на юго-запад, а второй — на северо-восток.

Д ля дальнейшего анализа волнового поля вместо спектра вол
новых чисел и частот Е(со, к ) удобнее рассматривать его сечение 
по линии, проходящей через начало координат в плоскости вол
новых чисел и параллельной линии берега Е ( а ,  k),  где k  — вдоль- 
береговая составляющая волнового вектора. На рис. 3.7 приведена 
диаграмма Е(а>, k)  в интервале частот 0—2,8 цикл/ч, которая

си цикл/ч

П З *  

Ш Л 1 '

Ш *

—  /
....... //

• ///

0 ,5  
/

5
_____________________________ J  м

v-0 ,1 0  - 0 ,0 5  0  0 ,0 5  0 ,1 0  к  р а д / ч

Рис. 3.7. Дисперсионная диаграмма захваченных краевых волн (нулевая и 
1-я моды) для  района о. Хоккайдо, рассчитанная по численной модели.

Линия /  отделяет область существования волн Пуанкаре, / /  — линии их максимального 
усиления. Нанесены изолинии пространственно-временнбго спектра, рассчитанного по 
наблюдениям в четырех точках (Р1.1, Р5.1, Р7.1 и Р9.1). I I I — локальные максимумы 
спектральной плотности. I — Е < 0,03 см2-ч; 2 —  0,03 см2-ч< £<0,05 смг-ч; 3 — 0,05 см2 • ч <  

< £< 0 ,10  см2-ч; 4 — £>0,10  см2-ч.

показывает распределение энергии колебаний уровня неприливного 
происхождения по частотам и волновым числам. Выделяются ха
рактерные участки, для которых локальные максимумы спектраль
ной плотности вытягиваются в линию (черные кружочки). К таким 
участкам следует отнести интервал частот 1,1— 1,8 и 0,6—0,,8 цикл/ч 
для левой полуплоскости и небольшой участок 1,3— 1,5 цикл/ч для 
правой полуплоскости. Ввиду периодичности оценки спектра вол
новых чисел на диаграмме появляется еще целый ряд полос по
вышенной спектральной плотности, соответствующих ложным 
максимумам в оценках спектра (аналог аллиасинга).

Таким образом, отчетливо видно, что энергия волнового поля 
на шельфе концентрируется в основном в узких диапазонах ча
стот и волновых чисел, соответствующих отдельным дискретным
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модам. Наиболее ярко проявляются максимумы в оценках спектра 
волновых чисел в левой полуплоскости диаграммы (для с < 0 ) , что 
соответствует распространению волн вдоль шельфа на юго-запад. 
Преимущественно юго-западное направление распространения за 
хваченных волн подтверждают и оценки спектра волновых чисел, 
выполненные по методу максимального правдоподобия [20]. В ка
честве примера на рис. 3.8 приведены результаты анализа для ча
стоты 0,38 цикл/ч. Положение основного максимума спектра

J — оценка методом максимального правдоподобия (адап
тивная), 2 — традиционная оценка. Спектр нормирован на 
величину главного максимума. Изолинии проведены через 
0,2 от максимума. Нанесены 95 %-ные доверительные интер
валы для этих оценок (штриховые линии). Крестиком отме
чено теоретическое положение максимума для нулевой моды

хорошо, согласуется с теоретическим положением нулевой моды 
краевой волны, бегущей на юго-запад. По-видимому, такое из
бранное направление распространения связано с тем, что несколько 
южнее полигона начинается изгиб береговой линии и шельфа, 
препятствующий образованию встречной краевой волны, распро
страняющейся на северо-восток.

Д ля исследуемого района был проведен численный расчет крае
вых и излученных волн (см. раздел 1.8), результаты которого, 
такж е представлены на рис. 3.7. Наблюдается хорошее совпадение 
максимумов спектра волновых чисел и частот и дисперсионных 
кривых нулевой моды краевых волн. Это означает, что длинновол
новое поле, измеренное в ходе эксперимента, состояло в основном 
из волн захваченного, типа нулевой моды, причем преимущественно

имri

■Рис. 3.8. Спектр волновых чисел колебаний уровня 
океана на частоте 0,38 цикл/ч.

краевых волн.



распространяющихся на юго-запад. Первая и вторая, а такж е бо
лее высокие моды здесь, видимо, не проявляются или проявляются 
слабее.

Захваченные краевые моды, рассматривавшиеся в данном раз
деле, были вызваны, по-видимому, флюктуациями давления. Ана
логичным образом ведут себя и краевые волны, вызванные сейс
мическим источником, которые рассматриваются в главе 7.

3.3. Рассеяние длинных волн и теоретическая модель
спектра в океане

Как указывалось в главе 2, возбуждение длинных волн в диа
пазоне частот цунами 0,5—6 цикл/ч происходит в основном за счет 
воздействия на океан равномерно распределенного источника — 
флюктуаций атмосферного давления. Образуемый длинноволновый 
шум обладает рядом свойств, характерных для установившегося 
стохастического процесса, аналогичного турбулентности: случай
ность, стационарность и однородность в пределах открытого океана. 
В отличие от турбулентности, влияние нелинейного взаимодействия 
длинных волн столь малых амплитуд ( ~ 1  см) пренебрежимо 
мало. Оценка времени взаимодействия волн значительно (на два 
порядка) превосходит характерное время затухания волны вслед
ствие диссипации [63].

Таким образом, в формировании спектра волн участвуют три 
основных процесса: 1) возбуждение волн; 2) рассеяния на неодно
родностях рельефа дна или береговой границы; 3) диссипация 
волновой энергии [126]. Д ля установившегося процесса выполняется 
условие равенства потоков энергии, поступающего из атмосферы 
и диссипируемого трением. Под диссипацией будем понимать влия
ние турбулентной вязкости, которая, согласно известным оценкам, 
существенна лишь в мелководных акваториях океана. К ак 
показано в работе [63], затухание среднего поля длинных волн 
за счет рассеяния на случайных неоднородностях рельефа дна зна
чительно превосходит затухание волн за счет вязкости. «Чистая» 
диссипация, согласно [63], для длинных волн характеризуется 
временем затухания около 1—3 сут. Вследствие этого роль рассея
ния оказывается определяющей при формировании распределения 
энергии волн по волновым числам и различным модам. Процесс 
рассеяния успевает перераспределить энергию длинных волн 
в океане прежде, чем станет существенным эффект диссипации.

Задача об установлении волнового поля в случайно-неоднород
ной среде, описываемом в рамках кинетических уравнений, явля
ется весьма сложной. В частности, при произвольном соотношении 
между длиной волны и размером неоднородностей не удается вы
писать замкнутые уравнения относительно моментов второго по
рядка. В отдельных случаях, например при размерах неоднород
ностей 5, заметно превышающих длину волны Я, процесс стано
вится марковским и уравнения замыкаются; роль времени в этом
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случае играет выделенная пространственная координата. Д ля про
извольного соотношения между S и X отсутствует так называемая 
динамическая причинность, характерная для марковских процес
сов; решение в данной точке уже не является функцией от реше
ния в предыдущей точке (благодаря рассеянию назад).

Рассмотрим установившееся в результате случайного рассеяния 
волновое поле, считая наличие такого стационарного поля опыт
ным фактом. Следует отметить, что в последовательной теории, 
основанной на кинетических уравнениях, доказательство существо
вания установившегося поля является одной из важных задач ис
следования.

Важным вопросом, возникающим при исследовании установив
шегося распределения энергии длинных волн по различным модам, 
является вопрос о соотношении волновой энергии на шельфе и 
в открытом океане. Из физических соображений можно предполо
жить, что это соотношение определяется равновесием между пото
ком энергии, поступающим в захваченные (краевые) волны от из
лученных (Пуанкаре) волн и обратным потоком энергии в излу
ченные волны.

Рассмотрим полуограниченный океан, который для простоты 
выкладок заменим широким каналом, который имеет рельеф дна, 
близкий к цилиндрическому. Случайные отклонения рельефа дна 
от цилиндрической формы полагаем достаточно малыми, чтобы 
допустить существование нормальных мод. Без учета непрерывного 
поступления энергии из атмосферы, а такж е оттока энергии волн 
за  счет диссипации определим равновесное (в статистическом 
смысле) распределение энергии по модам (захваченным и излу
ченным).

Поскольку рассеяние не меняет частоту волн, в дальнейшем 
будем полагать ее фиксированной. Как было показано в раз
деле 1.4, задача о распространении волн с фиксированной частотой 
характеризуется законом сохранения потока энергии вдоль берега. 
В частности, в разделе 1.4 показано, что моды ортогональны 
в представлении потока энергии вдоль берега [см. (1.45)]. Не 
оговаривая конкретную форму рассеяния, а такж е его интенсив
ность, рассмотрим рассеяние на случайных неоднородностях 
рельефа дна, считая, что фазы рассеянных волн случайны. В до
полнение укажем необходимость учета еще одного важного свой
ства рассеяния: процесс рассеяния разрешает обмен энергиями 
между всеми возможными модами, так что в процессе перераспре
деления энергии могут реализовываться все возможные состояния 
системы при фиксированном общем потоке энергии волн. В резуль
тате возникающего процесса случайного многократного рассеяния 
достигается детальное равновесие (равновесное состояние). Пока
жем, что это состояние соответствует равнораспределению потока 
энергии по модам.

Рассмотрим канал шириной L, в котором рельеф дна опреде
ляется средней функцией h (х)  и случайными отклонениями bh(x, y )  
(рис. 3.9). На фиксированной частоте со в канале существует вол^
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новое поле £(л:, у) .  Это поле является случайным и стационарным 
(по ансамблю Ыг) в направлении оси у:

(? (х ,  y)) =  F t (x)i

{v2{x, y)) =  Ft (x), (3.9)

где < > — знак осреднения. Вдольбереговая скорость v вы ража
ется через £ согласно (1.16)— (1.17). Так как возмущения глубины

Рис. 3.9. Схема, иллюстрирую
щ ая рассматриваемую модель 

океана.
Стрелками указаны направления по

токов энергии отдельных мод.

невелики, функции .£(*, у)  и v(x ,  у )  можно представить в виде 
суммы мод:

N
I Lrt I X ) \

(3.10)
(Z {х, у) \  A  (Zn
u * ,

Zn ix ) 
(x)

где N — число мод на данной частоте, а ап (у)  вычисляются из 
соотношения ортогональности (1.42).

Зная функции t,(x, у )  и v(x ,  у )  на некоторой линии у = у п  
можно определить функции t,(x, у )  и v{x, у) для любой точки 
канала (см. рис. 3.9). Следовательно, на произвольной линии у=уъ  
можно найти разложение вида (3.10). Коэффициенты ап {у\) и 
ап(У2 ), таким образом, должны выражаться через некоторую мат
рицу { А пп,}, элементы которой определяются рельефом глубины 
между линиями у = у \  и г/=г/2:

N

&п{у%)== 2  Апта,т(у\).
/7 1 =  1

Все моды можно разделить на два типа: распространяющиеся 
в положительном направлении оси у  (£^) и в отрицательном на
правлении (Zn). Учитывая, что суммарный поток на линиях 1 и 2 
должен быть одинаков
ЛГ, лг лг, N



получим
Л', N /V N
1 [ а + Ы ] 2+  Е  [ й » 'Ы ] 2= Е К ( № ) Г +  Z  U n i y d W  (3.12)

I Ni  +  1 1 JVi +  I

где iVi — число мод, распространяющихся в положительном на
правлении. Объединим коэффициенты, стоящие слева в (3.12), под 
общим обозначением Ьп (коэффициенты мод до рассеяния), а стоя
щие справа (3.12)— сп (коэффициенты после рассеяния). Заметим, 
что между Ьп и сп такж е должна быть линейная связь, причем 
соответствующая матрица { В пт} может быть легко получена из 
{Апт}- Таким образом,

2  В птЬт. (3.13)
т

Важное свойство матрицы {Впт} — ее унитарность, т. е.
_ *
&  пт. ===: £>nmt

где звездочка — знак комплексного сопряжения; В пт — элемент 
матрицы, обратной { В пт} .  Это свойство непосредственно следует 
из закона сохранения потока энергии (3.12).

Из предположения о стационарности волнового процесса в ши
роком смысле, т. е. независимости всех его статистических харак
теристик от у, следует, что все коэффициенты (г/) и ап (у)  не 

зависят в среднем (по модулю) от у:

(| a t  |2) =  const,

(| ап |2)  =  const

или
<1М2> =  < Ы 2>, n = l , . . . , N .  (3.14)

Подставляя (3.14) в (3.13), получим:

<1 с» Р > = < 1  Ьп I2)  =  £  ( В птв*п1ьть7>.
т, I

Элементы матрицы {Впт}, как указывалось выше, зависят от 
рельефа глубины между линиями y = y i  и у = у 2- Коэффициенты 
же Ьп определяются возмущениями рельефа во всем канале. Это 
дает возможность использовать «приближение усечения» [48], т. е.

( В м г В 'щ Ь п Ь Ъ ^ В м В Ъ Х Ь т Ь Т ) -

Вследствие хаотизации фаз отдельных мод 

{ b mb*t) =  \bm f b mi,
поэтому

<1 Cl I2) = : <| bi |2> =  £  <| B ik Р> <1 bk f )  =  Z  Dik <| Ьк I2). (3.15)
k k

W



М атрица {Dnm} стохастическая, т. е. сумма ее строчных эле
ментов равна 1. Уравнение (3.15) является задачей на отыскание 
собственного вектора <|&/г|2> матрицы {Dnm} при собственном 
числе, равном 1. Из теории стохастических матриц известно, что 
такой вектор'Всегда существует и представляет единичный вектор

<1М 2> = 1 .  (3.16)
Таким образом, оказывается, что стационарное распределение 

(если оно осуществляется) соответствует равнораспределению по
тока энергии по модам.

Полученное свойство установившегося волнового процесса
(3.16) позволяет определить пространственное распределение вол
новой энергии в канале с произвольным профилем. Проиллюстри
руем это на двух простых моделях.

Модель 1. Рассмотрим задачу о статистическом распределении 
энергии между модами в канале постоянной глубины Я  и ширины 

где % — длина волны. В этом случае имеется конечное 
число нормальных мод вида

I  /со/ —  k y \

l n =  Ae у п cos(x„x), (3.17)

где п — номер моды, а к  и и — соответственно вдоль- и поперекбере- 
говые волновые числа, которые связаны соотношением

k2n +  Kn (3.18)

К аж дая мода может быть представлена в виде суперпозиции 
падающей и отраженной волн. При этом угол падения а  опреде
ляется как

t g a  — k/K. (3.19)

В процессе многократного рассеяния происходит, с одной сто
роны, хаотизация фаз отдельных мод, с другой стороны, выравни
вание в среднем соответствующих потоков энергии <F{> =  const, 
где F — среднестатистический поток энергии, приходящийся на 
одну моду. Учитывая случайность фаз, легко вычислить полную 
среднюю волновую энергию Е = (_&’2>, соответствующую установив
шемуся (в статистическом смысле) состоянию системы. Статисти
ческое осреднение устраняет интерференционные члены при под
счете суммарной энергии, и поэтому полная средняя плотность 
энергии волн есть простая сумма средних энергий отдельных мод 
Е ~Т ,(& пУ-  Поскольку L ^> l /k  и число мод велико, можно опре-

П
делить плотность распределения энергии по углу падения а;

dE a — (Еп) dn —  я -1/7© da. (3.20)

При этом оказывается, что распределение энергии по углу изо
тропно. Интегрируя выражение (3.20) по углу а  от —я/2 до я /2 ,

* Отметим, что при увеличении ширины канала число мод волн П уанкаре 
возрастает и в пределе при L — спектр становится непрерывным.



получим важное соотношение, связывающее значение средней сум
марной плотности волновой энергии и среднего потока энергии 
одной моды:

E  =  F a > ( g H ) - 1. (3.21)

Зависимость плотности потенциальной энергии отдельной моды 
от расстояния от берега из (3.17) имеет вид

&п =  -+-Р g & = - Y & n cos2(Knx). (3.22)

Интегрируя (3.22) по углу а , получим выражение для средней 
суммарной плотности потенциальной энергии:

Р =  <^2) =  - 1  <^2) [ 1 + J 0 (2k0x)], (3.23)

где &o =  coV ёН\ Jо — функция Бесселя.
При удалении в открытый океан

Р  — -j-  Е  при х -*■ оо, (3.24)

а вблизи берега
Р Е  при х -+ 0 .  (3.25)

Таким образом, дисперсия колебаний уровня океана вблизи берега 
возрастает вдвое по сравнению с дисперсией в открытом океане. 
Следовательно, даже в океане с почти ровным дном наблюдается 
повышение энергии длинных волн вследствие многократного рас
сеяния.

Модель 2. Оценим среднестатистическое распределение энергии 
по модам в океане в присутствии шельфа характерной глубины h 
и ширины I. В дополнение к модам Пуанкаре наличие шельфа 
допускает существование конечного числа захваченных (краевых) 
мод. Точное аналитическое решение для оценки энергетических 
соотношений довольно затруднительно, поэтому мы ограничимся 
приближенной оценкой коротковолнового (высокочастотного) при
ближения. Полагая Х,<С1 и Л<С#, можно оценить число захвачен
ных мод как

N  ~  1/Х, (3.26)
где л/ gh/a>.

Введем для удобства следующие обозначения £оахв, Е  озл и 
Е0 — соответственно плотностей энергии захваченных волн, излу
ченных и их суммы на шельфе; £ ^ хв, Е™л и Есо — то же для 
открытого океана.

Таким образом,
_ пИЗЛ | пЗЗХВ

о —•* £ о  “г  £ о  ;

Еоо =  Е™\  так как Я“ хв =  0.
(3.27)
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Как и в случае океана с ровным дном, выполняется соотноше
ние (3.21), связывающее среднюю суммарную плотность энергии 
волн £«> в открытом океане со средним потоком энергии F, прихо
дящимся на одну моду.

В состоянии стохастического равновесия устанавливается ра
венство средних потоков энергии не только среди мод Пуанкаре, 
но и среди захваченных мод:

F ~ c gl { 8 3r y  (3.28)

На высоких частотах для захваченных мод групповая скорость
cg~ л] gh, поэтому среднюю суммарную плотность энергии захва
ченных мод можно оценить как

Е Г В =  £  <!ГГВ> = N  < # захв> -  Fa  (g h f  \  (3.29)
i

Из сравнения (3.29) и (3.21) следует, что плотность энергии 
захваченных мод (на шельфе) значительно превышает плотность 
энергии излученных волн в открытом океане:

Е Г в/Еос ~  Я/А. (3.30)
Согласно разделу 1.7 (см. примечание к с. 42), энергия излу

ченных волн в лучевом приближении возрастает в сторону берега 
но закону h ( x ) - '1*, т. е.

£ „3л/£ изл _  у т т д  (3 31)

Из (3.31) с учетом (3.27) и (3.30) следует, что

£озл/£оахв ~  УА/77. (3.32)
Таким образом, большая часть энергии на шельфе приходится 

на долю захваченных волн (> 9 0  % для реальных шельфов). Эта 
оценка хорошо согласуется с данными [163].

Аналогичные (3.30)— (3.32) соотношения выполняются и для 
средней плотности потенциальной энергии Р, которая соответ
ствует дисперсии колебаний уровня на шельфе и в открытом 
океане. Учитывая, что /г<СЯ, из (3.30) и (3.32) можно показать, 
что

(3.33)
Это соотношение для большинства шельфов ~  102. Таким об

разом, наличие шельфа приводит к значительному возрастанию 
волновой энергии, что подтверждается данными наблюдений (см. 
раздел 2.3).

Произвольный шельф. Исходя из свойства равнораспределения 
потока энергии по модам, можно рассчитать передаточную функ
цию, связывающую спектральную плотность колебаний уровня 
случайного волнового поля в открытом океане и вблизи берега 
с учетом реального рельефа в зоне шельфа — континентального 
склона. Спектр длинных волн в диапазоне частот цунами сравни
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тельно устойчив и однороден в пределах открытого океана, по
этому, используя спектр, полученный в произвольной достаточно 
удаленной от берега точке в качестве «эталонного», можно на 
его основе рассчитать спектр для любого участка в пределах одно
родного шельфа.

Как показано в главе 2, хорошим примером установившегося 
стационарного волнового процесса, по-видимому, является поле

Рис. 3.10. Отношение спектра колебаний уровня оке
ана в пограничной зоне к эталонному (глубоковод-. 
ному, h = 5650 м) (1) и. теоретическая передаточная 

функция (2).
а — в зоне шельфа (6=100 м); б — в районе континенталь

ного склона (h = 1 ООО м).

длинных волн в диапазоне частот цунами в северо-западной части 
Тихого океана, прилегающей к Курильским и Японским островам. 
Измерения спектра волн, выполненные в этом районе (рис. 2.13), 
относились к трем характерным зонам океана:

1) открытый океан (ст. Р 5 ,/г= 5 6 5 0  м ) ;
2) зона континентального склона (ст. Р2, h =1000 м);
3) шельфовая зона (донный самописец уровня вблизи о. Ш ико

тан, h =  100 м).
В целях проверки описанного свойства равновесного процесса 

рассеяния волн были выполнены расчеты, в которых спектр от
крытого океана (ст. Р5) использовался в качестве опорного.

На рис. 3.10 приведены результаты расчета передаточной функ
ции от открытого океана ( / г = 5650 м) к берегу ( h =  100 м) и
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к  промежуточной зоне (h =1000 м). Нанесены измеренные отноше
ния спектров S IOo/5s6so и 5юоо/-$565о- Наблюдается хорошее совпа
дение значений передаточной функции, оцененной эксперимен
тально и теоретически (Тезисы XVIII Генеральной Ассамблеи 
ИАФСО, Гамбург, 1983 г.).

3.4. Исследование шельфовых волн в океане

В настоящее время имеются надежные измерения шельфовыл 
волн в различных районах Мирового океана. В этом разделе будут 
рассмотрены лишь некоторые из них. Дополнительные Сведения 
о наблюдениях шельфовых волн можно найти в работах [94, 137, 
146, 166].

Обнаружение шельфовых волн связано с объяснением аномаль
ного характера колебаний уровня океана на побережье Австралии. 
Б. Хэмон в 1962 г. [130] обратил внимание, что в спектре уровня 
океана хорошо проявляются колебания с периодом в несколько 
дней, распространяющиеся в направлении, противоположном на
правлению движения атмосферных возмущений, причем характер 
отклика уровня океана на атмосферное давление для этих коле
баний не соответствовал «закону обратного барометра». А. Робин
сон (1964) теоретически показал возможность существования осо
бого класса субинерционных градиентно-вихревых колебаний 
(шельфовых волн) [184], что позволило объяснить результаты 
Б. Хэмона. Позднее Хэмон [131] провел сравнение теоретических 
значений фазовых скоростей, 'полученных по модели [184], и их 
фактических значений по данным наблюдений на различных стан
циях австралийского побережья. Хорошее совпадение данных рас
четов и измерений показало важную роль шельфовых волн в фор
мировании уровня Океана в синоптическом диапазоне частот.

В дальнейшем шёльфовые волны по наблюдениям за колеба
ниями уровня океана были обнаружены в различных районах Ми
рового океана: у побережья Орегона и Британской Колумбии 
(северо-восточная часть Тихого океана), в районе Северной Каро

лины (северо-западная часть Атлантики), вблизи Японии, Перу, 
Гвинеи и др. [146, 166] . Почти во всех этих случаях шельфовые 
волны проявлялись в фазовых запаздываниях колебаний уровня 
на различных станциях, а такж е в негидростатическом отклике 
на атмосферное давление. В результате этих исследований устано
вилось мнение, что закон «обратного барометра» выполняется 
только в открытом океане или на изолированных островах (на
пример, на Бермудах [201] ), а для станций, расположенных 
в зоне океанического шельфа, он существенно нарушается. Отме
тим, что этот вывод нуждается в уточнении: негидростатический 
отклик уровня наблюдается в первую очередь там, где: а ) вблизи 
берега имеется широкий протяженный шельф; б) направление 
распространения атмосферных возмущений и шельфовых волн 
совпадает. Так, на тихоокеанском побережье Курильских остро-
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b o b ,  где эти направления противоположны, а шельф короткий, 
закон «обратного барометра» достаточно хорошо выполняется, 
а на охотоморской стороне нарушается [47, ,51, 52] (см. раз
дел 3.6).

В целом условия для возбуждения шельфовых волн в районах, 
где направление их распространения совпадает с направлением 
движения атмосферных возмущений, более благоприятные, чем 
там, где эти направления противоположны. Однако и в последнем 
случае шельфовые волны могут возбуждаться за счет рассеяния 
метеоприлива на неоднородностях рельефа.

В то же время следует отметить, что шельфовые волны гораздо 
лучше проявляются в течениях, чем в уровне: колебаниям уровня 
океана в несколько сантиметров соответствуют течения со скоро
стями в десятки сантиметров в секунду. Д. Картрайт (1969) был, 
по-видимому, первым, кто использовал наблюдения за течениями 
для выделения шельфовых волн [108]. Результаты анализа, про
веденного им, показали присутствие на шельфе Г еб ри д ск^  остро
вов первой моды шельфовых волн, играющей важную роль в фор
мировании суточных приливных колебаний (см. раздел 6.5).

Вслед за работой Картрайта последовало большое количество 
работ, в которых для выделения шельфовых волн использовались 
синхронные наблюдения за уровнем океана и прибрежными тече
ниями [118, 140, 197]. Подробные обоснования рациональной си
стемы измерения и выделения шельфовых волн приводятся в ра
боте [137], в которой указано, что по наблюдениям за уровнем 
выделение высших мод шельфовых волн крайне затруднительно, 
для решения этой задачи необходимы измерения течений на си
стеме датчиков, расставленных поперек шельфа (подобно тому, 
как для выделения отдельных мод внутренних волн требуются 
измерения на различных глубинах).

В середине 70,-х годов появились исследования, в которых было 
показано, что шельфовые волны играют особую роль в формиро
вании меандров Гольфстрима (см. [100], а такж е обзор [166]).

Эффектный эксперимент, подтверждающий существование 
шельфовых волн, был выполнен на лабораторной модели Д. Кол
дуэллом и др. [105]. Измерения проводились на вращающемся 
макете океана с шельфом экспоненциальной формы вида (1.61). 
На рис. 3.11 приведены результаты сравнения теоретических дис- 
персионных кривых с измерениями. Хорошее совпадение наблю
дается для 1-й, 2-й и 3-й мод шельфовых волн. Интересно, что для 
данной модели хорошо возбуждались шельфовые волны не только 
с отрицательными, но и с положительными групповыми скоростями 
(т. е. с большими волновыми числами). Существенным результа
том работы [105] явилось экспериментальное подтверждение ранее 
высказанной гипотезы [104, 108] о преимущественном возбужде
нии шельфовых волн с нулевой групповой скоростью. ,

Наблюдения шельфовых волн в районе Курильской гряды. Ис
следования синоптических колебаний уровня в районе Курильских 
островов позволили обнаружить шельфовые волны [20, 47]. Ана
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лизировались записи уровня океана на пяти станциях Курильской 
гряды, расположенных вдоль шельфа (рис. 2.2), длительностью 
2 мес, а такж е наблюдения за атмосферным давлением и ветром 
[47]. Взаимные спектральные функции колебаний различных гид
рометеорологических характеристик между двумя парами станций: 
Ю жно-Курильск—Буревестник (а)  и Буревестник—Северо-Ку- 
рильск (б) (см. рис. 2.2), приведены на рис. 3.12 А,  Д ля первой 
пары станций, расположенных сравнительно недалеко друг от

о» I f

Рис. 3.11. Дисперсионные кривые шельфовых волн и волны 
Кельвина для  модельного профиля экспоненциальной 

формы (1.61) (из работы [105]).
I, II, I I I  — экспериментальные данные соответственно для 1-й, 2-й 

и 3-й мод.

друга ( ~ 2 0 0  км), высокая связанность характерна для всех эле
ментов в широком диапазоне частот (рис. 3.12 Л, а ) , для второй 
пары станций, расстояние между которыми ~ 8 0 0  км, высокая 
когерентность наблюдается только в определенных частотных диа
пазонах (рис. 3.12Л, б). Можно предположить, что экстремумы 
когерентности между колебаниями уровня океана в Буревестнике 
и Северо-Курильске связаны со свободными и вынужденными 
шельфовыми волнами, генерированными атмосферными процес
сами. На рис. 3 .125  приведены дисперсионные кривые двух пер
вых мод шельфовых волн, рассчитанные для реального Куриль
ского шельфа, и нанесены на них волновые числа для тех частот, 
на которых когерентность между значениями приведенного уровня 
была достаточно велика. Волновые числа kj  определялись по фор
муле kj=A<p(u>j)/Ax, где Ах  — расстояние между пунктами (ис
пользовались различные пары из 5 станций). Как видно из ри
сунка, совпадение с первой модой шельфовых волн на низких ча
стотах получилось достаточно убедительным.
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Нулевая групповая скорость для первой моды примерно соот
ветствовала частоте 1 цикл/сут. Наблюдаемые на этой частоте 
экстремумы в спектрах уровня, а "также высокая когерентность 
между приведенными уровнями (рис. 3.12 А, а, б)  могут объяс
няться не только наличием остатков прилива, но и присутствием 
на этих частотах шельфовых волн, резонансно возбужденных ат
мосферой.

Рис. 3.12. А  —  когерентность и сдвиг ф аз между записями уровня океана (1), 
атмосферного давления (2) и приведенного уровня (3) для пар станций: Ю жно- 
Курильск—Буревестник (а) и Буревестник—Северо-Курильск (б); Б  — диспер
сионные кривые 1-й и 2-й мод шельфовых волн, рассчитанные для осредненного 
рельефа дна в районе Курильской гряды. Н а частотах экстремумов в когерент
ности между записями приведенных уровней нанесены кружки, соответствующие 

волновым числам, оцененным по сдвигам фаз между записями [47].

Специальный анализ приведенных (негидростатических) коле
баний уровня океана с целью выделения в нем свободных шель
фовых волн был проведен в работе [20]. Записи были подвергнуты 
полосовой фильтрации с окном 0,002—0,026 цикл/ч. Остаточные 
флюктуации уровня не превосходили 10— 12 см. Две записи приг 
ведены на рис. 3.13. Стрелками отмечены сильные волновые воз
мущения, которые хорошо прослеживались во всех пунктах.

П ри.расчетах пространственных спектров оказалось, что в ин
тервале частот 0,008—0,0.12 цикл/ч на диаграмме выделяется рез
кий максимум, соответствующий распространению волн на юго-
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Рис. 3.13. Примеры фильтро
ванных записей колебаний при
веденного уровня в двух сосед
них точках Курильской гряды.
Стрелками отмечены наибольшие 
отклонения уровня океана за пе
риод наблюдений, зарегистрирован

ные на всех станциях [21].

запад, с волновыми числами 0 ,6 -10-3—0,9Л 0_3 км-1. На рис. 3.14 
приведен типичный пространственный спектр, рассчитанный адап
тивным методом. Здесь разрешающая способность, достигаемая 
в направлении юго-запад—северо-восток, значительно превосходит 
разрешающую способность спектра в перпендикулярном направле
нии. Это объясняется расположением станций, лежащих почти на 
прямой линии, соединяющей о. Хоккайдо и южную часть 
п-ова Камчатка, и поэтому изолинии спектра имеют характерный

Рис. 3.14. Оценка максимального 
правдоподобия (адаптивная) спек
тра волновых чисел колебаний 
уровня океана на частоте 
0,01 цикл/ч. Спектр нормирован 
на величину главного максимума. 
Изолинии проведены через 0,2 от 
максимума. Показано взаимное 
расположение станций на Куриль
ских островах, записи которых 
использовались при расчете. Кре
стом отмечено теоретическое зна
чение волнового вектора для 1-й 

моды шельфовых волн [20].
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вытянутый вид. На рисунке нанесено теоретическое положение 
максимума в спектре волновых чисел, рассчитанное для шельфо
вой волны первой моды, распространяющейся вдоль шельфа на 
юго-запад. Оценка волнового вектора проводилась численно [20]. 
Видно, что наблюдается хорошее совпадение предсказанного поло
жения максимума в спектре и измеренного в эксперименте.

Д ля исследуемого диапазона частот спектр свободных волн со
ставляют лишь захваченные волны, поэтому для дальнейшего ана
лиза целесообразно использовать сечение спектра волновых чисел 
в направлении, параллельном береговой линии. На рис. 3.15

в координатах частоты и со
ставляющей волнового векто
ра вдоль берега проведены 
изолинии спектральной плот
ности. Они характеризуют 
распределение энергии колеба
ний уровня по частоте и дан
ной вдольбереговой... составля
ющей волнового вектора. На

Рис. 3.15. Пространственно-временной 
спектр колебаний уровня океана 
(см2-ч). Нанесена теоретическая ди
сперсионная кривая для 1-й моды 

шельфовых волн.

рисунке выделяется вытянутый максимум в спектре, соответствую
щий частотному интервалу 0,008—0,012 ч-1 и интервалу волновых 
чисел 0,6-10-3—0,9-10-3 км-1. Этот максимум хорошо описывается 
дисперсионной кривой, рассчитанной численно для первой шельфо
вой моды. В отличие от анализа краевых волн [21], представленных 
в разделе 3.2, здесь не наблюдается широкого по частоте спектра 
свободных волн, что, по-видимому, связано с небольшой для этого 
класса волн длительностью наблюдений. Как видно из рис. 3.13, 
за время регистрации через район измерений -прошло лишь два 
существенных цуга волн, вызванных, по-видимому, возмущениями 
поля атмосферного давления или напряжений ветра и давших 
вклад в спектр колебания уровня океана в указанных интервалах 
волновых чисел и частот.

Дальнейшее исследование шельфовых волн в районе Куриль
ской гряды было продолжено в работах [46, 51, 52]. В частности, 
анализировались факторы, формирующие негидростатические коле
бания уровня [52]. Приведенный уровень рассматривался как вы
ход линейной системы, на вход которой подавались компоненты 
ветрового напряжения, атмосферное давление, а также градиенты 
в направлении вдоль Курильской гряды и перпендикулярно ей. 
При этом оказалось, что максимальный вклад дает перпендику
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лярная к берегу составляющая градиента давления. Следова
тельно, на формирование негидростатических колебаний уровня 
в данном районе главное влияние оказывает не локальный ветер, 
а усредненный по пространству, причем главную роль играет гео- 
строфический компонент ветра, параллельный направлению гряды.

Это представление хорошо согласуется с моделью генерации 
шельфовых волн, предложенной Гиллом и Шуманом [129]. С по
мощью данной модели в работе [52] проанализирована возмож
ность возбуждения первой моды шельфовых волн вдольбереговым 
компонентом ветрового напряжения. В диапазоне частот 0,3— 
0,6 цикл/сут получено достаточно хорошее согласование с наблю
дениями.

В работе [46] при рассмотрении связи колебаний градиентов 
атмосферного давления и уровня океана было отмечено, что на 
частотах, где первая мода шельфовых волн имеет нулевую груп
повую скорость, наблюдается уменьшение когерентности. При этом, 
как хорошо видно на графиках, представленных в работе [52], 
на этих же частотах наблюдается резкое увеличение передаточной 
функции от атмосферного давления к уровню. Данные результаты 
являются вполне естественными: на стационарных частотах наблю
дается резонансный отклик уровня на атмосферное давление, при 
этом фазовые сдвиги между входным процессом (давлением) и 
выходным (уровнем) носят случайный характер, что приводит 
к существенному уменьшению когерентности. Отметим, что ана
логичное явление в океане наблюдается на инерционных частотах: 
резонансное возбуждение колебаний на этих частотах и слабая 
связь с внешними силами.

Д ля этого же района расчеты топографических волн были вы
полнены Майсеком и др. [168] на основании двойной экспонен
циальной модели:

где х = 0 соответствует самой глубокой части желоба. Параметры 
рельефа (Li =  197 км, L2 =  50 км, # 0 =  7,75'км , а =  0 ,9 Ы 0 ~ 2 км-1, 
6 =  3 ,7 Ы 0 “3 км-1 ) были выбраны ими путем осреднения большого 
числа поперечных профилей. Результаты расчетов на данной ана
литической модели достаточно хорошо согласуются с численными 
расчетами, приведенными в работах [25, 79] (раздел 1.8).

Майсек и др. [168] предполагают, что низкочастотные (с пе
риодом несколько месяцев) колебания уровня в береговых пунк
тах Курильской гряды и Камчатки, распространяющиеся, согласно 
данным наблюдений, в северо-восточном направлении, связаны 
с желобовыми волнами. Однако нужно учесть, что указанный класс 
волн очень быстро затухает по направлению к берегу (см. рис. 1.12, 
1.13), значение уровня на берегу составляет. 10~3— 10-4 от значе-

Н ае2ах 

h{x) =  \ н 0е~2Ьх

при —L, х  <  о,

при 0 ^ . х  <  Ь2,

Н 0е 2bLl =  Я  при х  >  Ь2,
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ния в максимуме, поэтому возможность наблюдения таких волн 
вблизи берега маловероятна. Двойные волны Кельвина (желобо- 
вые волны) должны локализоваться в районе океанской стороны 
желоба и, как будет показано в следующем разделе, вихреобраз
ные образования в этом районе, которые регулярно проявляются 
по данным космических наблюдений [188], скорее всего, связаны 
именно с этим типом колебаний.

Можно отметить, что субинерционные топографические волны 
оказывают заметное воздействие на формирование синоптических 
колебаний, а также суточных приливов' (раздел 6.6) в районе 
Курильской гряды.

3.5. Топографические вихри в районе Курило-Камчатского
желоба

Как показали исследования последних лет, синоптические 
вихри, открытые в начале 70-х годов, играют важную роль в дина
мике Мирового океана, определяя в значительной степени его по

году и климат. Наблюде
ния, полученные во вре
мя глобального между
народного океаническо
го эксперимента ПОЛИ- 
МОДЕ, свидетельствуют, 
что в океане имеется ши
рокий спектр вихревых 
образований от одиноч
ных вихрей до систем 
плотно упакованных цик
лонических и антицикло- 
нических центров. Боль
шую часть вихрей можно 
интерпретировать как 
сложный синтез баро
тропных и бароклинных 
волн Россби и крупно-

Рис. 3.16. Топографические 
вихри в районе п-ова Камчатка. 
Использована спутниковая фо

тография из работы [188].

масштабной океанической турбулентности [34]. Имеется, однако, 
ряд наблюдений, где зафиксированы системы вихрей, имеющих 
хорошо выраженную топогенную природу. Так, на спутниковых 
фотографиях, приведенных в работе [188], на шельфе п-ова Кам
чатка хорошо выделяется цепочка вихрей с расстоянием между
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центрами 160— 170 км (рис. 3.16). На некоторых фотографиях 
заметны такж е и другие более крупные вихри, расположенные 
вблизи оси Курило-Камчатского желоба *. Согласно данным, при
веденным в работе [10] на основе анализа спутниковой информа
ции, устойчивая система вихрей такж е наблюдается в районе Ку
рильских островов (рис. 3.17). Эти вихри представляют собой ква-

Рис. 3.17. Топографические вихри в районе Курило-Камчатского ж е
лоба. Использован рисунок из работы [10].

1 — холодные течения; 2 — трансформированные воды холодных течений; 3 — 
трансформированные воды теплых течений; 4 — теплые течения.

зистационарные образования, медленно распространяющиеся 
вдоль оси желоба в северо-восточном направлении с характер
ными скоростями 1—3 мили в сутки (т. е. 2—6 см/с). В летнее 
время вихри лучше выделяются, что, по-видимому, связано с тем, 
что в это время больше контрасты температуры (на спутниковых 
фотографиях различия температуры менее 2°С практически не 
заметны). Высокая устойчивость наблюдаемых вихрей в разные

* Увеличенные фотографии из работы [188] были любезно предоставлены 
авторам К- Альнес и Г. Соломоном.
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сезоны свидетельствует о их баротропной природе, а четкая перио
дическая структура (см. рис. 3.16) говорит о их волновом харак
тере.

В работах [25, 168] (см. раздел 1.8) было показано, что 
в районе Курило-Камчатского желоба могут существовать две си
стемы низкочастотных баротропных топографических волн: шель
фовые волны, распространяющиеся вдоль шельфа в юго-западном 
направлёнии, и двойные волны Кельвина, распространяющиеся 
вдоль океанской стороны желоба на северо-восток. Можно пред-

# Длина волны

'U =a)‘f  -250 -500 500 250 км

Рис. 3.18. Дисперсионные кривые топографических волн для района Ку
рило-Камчатского желоба (шельфовые волны в левой половине диаграммы, 
двойные волны Кельвина — в правой). Отмечены точки на дисперсионных 
кривых, соответствующие топографическим вихрям, представленным на

рис. 3.16 и 3.17.

положить, что вихри, наблюдающиеся на шельфе Камчатки и 
в районе желоба, связаны именно с этими двумя типами волн [66].

На рис. 3.18 представлена дисперсионная диаграмма с резуль
татами расчета двух низших мод шельфовых волн и двойных волн 
Кельвина для осредненного профиля рельефа в районе Курильской 
гряды—Камчатки. Частота дана в безразмерном виде, поэтому 
при подстановке соответствующих значений f данный график 
может быть использован как для района средних Курил 
(/« 1 ,0 6 -1 0-4 с-1 ), так и для Камчатки ( f~  1,17• 10^4 с-1 ).

Д ля района Камчатки шельфовые волны существуют в диапа
зоне частот 0— 1,2 цикл/сут и имеют характерные фазовые скоро
сти 10—20 км/ч. Имеющиеся фотографии вихрей у побережья 
Камчатки (рис. 3.16) не позволяют определить их скорость рас
пространения, но их реальные волновые размеры (удвоенное рас

102



стояние между центрами) соответствуют шельфовым волнам суточ
ного периода (рис. 3.18). При этом рассчитанные центры цирку
ляции для шельфовых волн данного периода располагались на 
расстояниях от берега, хорошо согласующихся с наблюдениями. 
Д ля северной части Тихого океана суточные приливные шельфо
вые волны были инструментально зарегистрированы в районе 
Южных Курил [25, 35], вблизи о. Ванкувер [116], а также вблизи 
Сахалина [67] (см. разделы 6.5, 6.6). По-видимому, аналогичное 
явление наблюдается и в районе Камчатки, причем спутниковые 
фотографии показывают, что оно проявляется в виде системы топо
графических вихрей.

Двойные волны Кельвина для района Курило-Камчатского ж е
лоба могут иметь минимальные периоды 100— 120 ч (рис. 3.18), 
причем наиболее вероятно как раз существование волн именно 
с этими периодами (групповая скорость в этом случае близка 
к нулю и должно происходить накопление волновой энергии). 
Линейные размеры вихревых образований в районе желоба 
(рис. 3.17) соответствуют нулевой моде двойных волн Кельвина 
с групповой скорость Cg~ 2 см/с (рис. 3.18), что близко наблюден
ным значениям скоростей смещения вихрей [10]. Период этих 
малоподвижных вихревый образований (5—6 сут) близок к синоп
тическому периоду атмосферных процессов для данного района 
[45]. Вероятно, наблюдаемые в районе желоба вихри обязаны 
своим происхождением динамическому воздействию атмосферы на 
поверхность океана и имеют резонансную природу (период, на ко
тором нулевая мода двойных волн Кельвина имеет групповую ско
рость, близкую к нулю, совпадает с естественным синоптическим 
периодом для данного района — см. раздел 2.3).

3.6. Вынужденные волны в пограничной области океана

Важное значение для оценки механического энергообмена 
между океаном и атмосферой в синоптическом диапазоне частот 
и прогноза штормовых нагонов имеет задача о распространении 
вынужденных волн в пограничной области океана [45]. Будем 
рассматривать колебания уровня океана, обусловленные атмосфер
ным давлением, и, в отличие от распространения свободных волн, 
будем учитывать линейное трение. Уравнения движения в этом 
случае имеют вид

du/dt +  ru — fu =  —g д (£ — 1)/дх;

dv/dt +  rv +  fu =  —g d ( i  — 1)/ду; (3.34)

dt,/dt +  д (hu)/dx +  д (hv)/dy —  0,

где г —  коэффициент трения; £ = —pa/(p g )—. равновесный уровень; 
р а — атмосферное давление на уровне моря.

Следуя работе [13], введем линейный оператор ЗИ = д/dt + r и
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обозначим r] =  £— £, где г) — привёденный уровень. Тогда для ком
понентов скорости можно получить следующие выражения:

Л £ ( ЗЛ)

и, подставляя их в уравнение неразрывности, получаем уравнение 
для колебаний уровня океана:

g dt v 1 дх \  дх 1 ду

dh ( па д'Л I \  +  f2 dt_____ Im  дч\ - дг\ \  __ Ш2 + }2 дй
ду V ду I дх gh dt ' ( >

Будем считать рельеф цилиндрическим h = h ( x ) ,  а равновесный 
уровень представим в виде волны, подходящей под произвольным 
углом к берегу:

1(х, у, t ) = A e i{a>i~ lx- ky). (3.37)

Тогда приведенный уровень ц(х,  у, t)  можно представить в виде 

ц (х, у, t ) = ’r\(x)ei(mi- ky). (3.38)

При сделанных допущениях уравнение (3.36) принимает вид
» . h ’  Г . & 2 +  f 2 . . ,  h ' f . y 2 *1

Л + - Г - 1! ~  ш  Л а  +  t k ~ -k ~ + k Л =

где теперь $ = т  + г.
Сходная задача решалась в работе [13], но с более жесткими 

допущениями: шельф считался экспоненциальным, атмосферное 
давление в направлении поперек- шельфа считалось постоянным 
[что равносильно заданию 1=0 в выражении (3.37)], а гравита
ционные волны отфильтровывались с помощью приближения

Решение можно получить, используя метод начальных пара
метров (см. раздел 1.8). Разбивая область переменной глубины 
на N  ступенек, можно для каждой j -й ступеньки представить реше
ние (3.39) в виде

Лу (X) =  Cxje ~ * f  +  C2JeKJx +  P}e~ ilx, (3.40)

И/ -  k2 . 2 . @2 +  f2 , . 2где Р , = ------ -  А; к, =  гю - г - щ -  +  k \
Ху + 12

На границах ступенек должны выполняться условия непрерыв
ности уровня и потока:

11/'+1 =  Чь hl + , ($т]/ + 1 — ifcfn/ + ,) =  h, ( 0 ц ,—  ikfrj/) при д: =  х,; (3.41) 
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на берегу — условие непротекания

9h\i — ik frii =  0 при х  =  О, (3.42)

а в открытом океане — условие излучения, из которого следует,
ЧТО C2N —  0.

При хдг действительном или комплексном это условие означает 
ограниченность уровня на бесконечности, при xjv чисто мнимом — 
условие, что волна должна бежать «от стенки». Условия (3.41), 
(3.42) позволяют по рекуррентной формуле определить все коэф
фициенты Cij, С 2} .

На рис. 3.19 приведены результаты расчета частотной характе
ристики (т. е. T ]i(0 )+£(0)) для реального профиля глубины в юж-

Рис. 3.19. Теоретические ча
стотные характеристики си
стемы атмосферное давление— 
уровень океана, рассчитанные 
для района о. Итуруп для ат
мосферных возмущений, рас
пространяющихся вдоль бере
говой линии со скоростями 10, 
20, 40 км/ч в направлении, со
впадающем с направлением 
движения шельфовых волн 
(вверху) и противоположном 

ему (внизу).

ной части Курильской гряды (район Буревестника — см. рис. 2.2). 
Был взят случай, когда циклоны распространяются строго вдоль 
направления береговой линии (1 = 0) на северо-восток (С /> 0) или 
юго-запад ( U < 0). Два важных результата следуют из численных 
расчетов: а) значения частотной характеристики тем выше, чем 
больше скорость распространения циклонов; б) при отрицательных 
скоростях распространения циклонов (для района Курильской 
гряды — при распространении циклонов на юго-запад) частотная 
характеристика заметно превышает единицу, т. е. отклик уровня 
носит негидростатический характер, при положительных скоро
с тя х — она близка к единице. Таким образом, закон «обратного 
барометра» должен выполняться при движении атмосферных воз
мущений в направлении, противоположном направлению распро
странения шельфовых волн и нарушаться, когда эти направления 
совпадают. Это позволяет объяснить наблюдаемые особенности 
в колебаниях уровня, которые отмечались в работах [47,'51, 52].

Так, в работе [47] при анализе связи уровня и атмосферного 
давления в пяти пунктах Курильской гряды оказалось, что в четы
рех из них (Малокурильске, Южно-Курильске, Буревестнике

1

I

!
&х
SS:
£0

1
0,1 0,2 0,3

Частота
O./i цикл /сут
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Рис. 3.20. Когерентность и сдвиг фаз между записями атмосферного давления 
и уровня океана для станций Буревестник (У) и Курильск (2) (а). Когерентность 
и сдвиг фаз между записями колебаний атмосферного давления для станций 

Курильск—Буревестник ( / ) ,  то ж е для колебаний уровня океана (2) (б).

и Северо-Курильске — см. рис. 2.2) закон обратного барометра вы
полняется достаточно хорошо, а в пятом (Матуа) — нарушается. 
Подробный анализ данного явления был проведен в работе [52], 
но объяснения ему не было дано. Отметим, что первые четыре 
пункта леж ат на тихоокеанской стороне Курильской гряды, а М а
туа является изолированным островом, испытывающим заметное 
влияние Охотского моря. Именно последнее обстоятельство, по- 
видимому, и обусловливает особенности реакции уровня океана 
в этой точке на колебания атмосферного давления. Справедливость 
данной гипотезы подтверждает сравнение характера колебаний

Рис. 3.21. Частотные характе
ристики линейной системы 
атмосферное давление—уро
вень океана для Курильска (1) 
и Буревестника (2),  рассчитан
ные по годовым сериям наблю

дений в этих пунктах.

уровня океана и их реакции на колебания атмосферного давления 
( Л и х а ч е в а  О. Н., Р а б и н о в и ч  А. Б,— В кн.: Тонкая структура 
и синоптическая изменчивость океанов и морей, Таллин, АН СССР, 
1984 г.).

На рис. 3.20, 3.21 приведены результаты анализа годовых серий 
наблюдений за атмосферным давлением и уровнем океана. В обоих 
пунктах в синоптическом диапазоне частот когерентность между 
уровнем и давлением достаточно высокая (0,7—0,9), а сдвиг фазы 
близок к 180° (рис. 3.20 а).  Рассматриваемые пункты расположены 
на расстоянии менее 50 км друг от друга, поэтому различия в ха
рактере атмосферных процессов для них пренебрежимо малы 
(когерентность близка к 1,0 — рис. 3.20 б).  Различия в реакции 
уровня на давление в этих пунктах (рис. 3.21) могут быть связаны 
только с различиями в передаточных свойствах тихоокеанского и 
охотоморского шельфа. Ведущее направление распространения 
атмосферных возмущений для района Курильской гряды — северо- 
восточное [77], совпадает для Курильска с направлением движе
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ния шельфовых волн, а для Буревестника — противоположно ему. 
Поэтому для Буревестника частотная характеристика (давление— 
уровень) близка к единице, а для Курильска— 1,15. По-видимому, 
отклик уровня в М атуа такж е обусловлен охотоморским шельфом 
и поэтому носит негидростатический характер.

В заключение отметим, что сопоставление колебаний в различ
ных точках Курильской гряды позволяет достаточно просто раз
делить свободные и вынужденные шельфовые волны. Можно счи
тать, что системы свободных колебаний в Курильске и Буревест
нике между собой не связаны, поэтому на соответствующих 
частотах должно наблюдаться понижение когерентности между 
колебаниями уровня в этих пунктах и, наоборот, вынужденным 
колебаниям должны соответствовать экстремумы когерентности. 
Анализ когерентности (рис. 3.20 6) показывает, что на частотах 
0,7 и 0,9 цикл/сут наблюдаются свободные колебания, обусловлен
ные, по-видимому, первой модой шельфовых волн, а на частотах 
0,15 и 0,75 цикл/сут — вынужденные колебания, первый из которых 
связан с естественным синоптическим периодом, а природа второго 
нуждается в дальнейшем исследовании.

ГЛАВА 4. ПОГРАНИЧНЫЕ ВОЛНЫ С УЧЕТОМ 
СТРАТИФИКАЦИИ И ПОСТОЯННЫХ ТЕЧЕНИЙ

4.1. Стратификация и захваченные волны

В предыдущих главах рассматривались волновые процессы 
в однородном океане. Между тем реальный океан имеет хорошо 
выраженную стратификацию, которая может влиять на баротроп- 
ные движения. В переслоенной жидкости, существуют такж е внут
ренние волны, изучение которых занимает важное место в океано
логии (см., например, [37, 56, 86]).

Одной из наиболее интересных и сложных проблем теории 
длинных волн является учет взаимного влияния баротропногО и 
бароклинного движений в пограничной области океана. Внутрен
ние волны имеют характерные фазовые скорости с ~  1 м/с, что 
более чем на два порядка меньше скоростей поверхностных грави
тационных волн, поэтому можно ожидать пренебрежимо малое 
взаимодействие этих типов волн. Однако на субинерционных ча
стотах в океане переменной глубины существуют баротропные 
топографические волны Россби (см. главы 1, 3), фазовые скорости 
которых c ^ f L ~ 5 м/с (L — ширина области изменения рельефа) 
и которые, таким образом, могут взаимодействовать с бароклин- 
ным движением.

Другая важная проблема — модификация внутренних волн 
рельефом. Наличие берега и переменной глубины может приводить 
к захвату внутренних волн, хотя этот эффект не столь выражен,
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как для поверхностных волн. Фазовая скорость этих волн в основ
ном определяется глубиной залегания термоклина и степенью 
стратификации. Различные аспекты распространения волн в океане 
переменной глубины рассматриваются в работах [56, 86].

В общем случае волновое движение не разделяется на баро- 
тропную и бароклинную составляющие, что создает трудности при 
теоретическом исследовании волн в стратифицированной жид
кости.

Рассмотрим линейные уравнения Буссинеска в гидростатиче
ском приближении (1.1)— (1-3) на /-плоскости. Как и прежде, 
будем предполагать, что линия берега прямая, а рельеф дна ци
линдрический, причем h = h(x ) ,  0< х < Ь  (область шельфа) и 
h — H = const, x > L  (область открытого океана). В этом случае 
можно рассматривать гармонические по времени и вдольбереговой 
координате у  волны:

f p ( x ,  у, z, t) 
и(х,  у ,  z, t) 
v(x ,  у, z, t) 

\ w ( x ,  у, z, t).

/р (*>  z) \  
u{x, z) 
v(x ,  z )

V o y (x r , Z ) J

( a i -  ky)

Уравнения движения тогда можно представить в виде:
1 др  .

Ро дх ’
m u  — fv —  —

mv fu — i k ~ ~  р\ (4.1)

_ L 4 ^ _ g _ E _  =  0;
Ро dz s  Ро

ди
дх

ikv  + dw
dz

: 0 .

Выражая и, v, w, р из (4.1) через р, получаем уравнение для 
давления: i

д°р , д
дх2 dz

(4 .2 )

где N  — частота Вяйсяля—Брента.
Граничное условие на свободной поверхности, как обычно, по 

лучается из (1.2), (1.5), (1.6):
др N 2

dz
■р —  0 при 2  =  0. (4.3)
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Условие на дне заключается в равенстве нулю нормальной со
ставляющей скорости:

w — udhjdx  =  0, (4.4а)

или

пРи * =  - * ( * ) •  (4.46)

При h = H = const (в области открытого океана) это условие 
упрощается:

др/дг =  0 при 2 =  — Н .  (4.5)

Характер решения в этой области (экспоненциальный или три
гонометрический) определяет, будут ли волны захваченными 
в шельфовой зоне или излученными. Проводя разделение перемен
ных p = X ( x ) - Z ( z )  можно получить отдельные уравнения, описы
вающие горизонтальную и вертикальную структуры волн:

—  +  fe1] X  =  0; (4.6)

< « >

где с2 — константа разделения. Уравнение (4.7) с учетом гранич
ных условий (4.3) и (4.5) составляет задачу на собственные зна
чения.

Общее решение можно представить в виде суперпозиции верти
кальных мод, связанных с соответствующими, горизонтальными 
функциями [уравнение (4.6)]. Д ля каждой из них можно опреде
лить области на дисперсионной диаграмме (со, k),  в которых соот
ветствующее решение по координате х  будет иметь экспоненциаль
ный или тригонометрический характер. Как непосредственно видно 
из (4.6), кривые, разделяющие эти области, представляют собой 
гиперболы:

2  р2 I # 2  2  2  л  / лXn —  f + k c n —  со =  0 , (4 .8 )

где с ~2— собственные значения вертикальной задачи.
В случае непрерывной стратификации сп-^-0 при л->оо, и, та 

ким образом, при любых волновых числах k и частотах со>/ все 
высшие моды, начиная с некоторого номера пи, будут излученными. 
Однако разделение на захваченные и излученные волны здесь, 
в отличие от баротропного случая, носит условный характер. 
В области переменной глубины (шельфа) разделение переменных 
не может быть осуществлено, поэтому решение на границе
шельфа должно склеиваться со всеми решениями в открытом
океане. Последнее приводит к тому, что при со> f  все волны, строго 
говоря, оказываются излученными. Это утверждение можно про
иллюстрировать следующим примером.
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Пусть имеется стратифицированный океан с профилем глубины 
вида (1.46) (шельф-ступенька). Используя (4.4), легко получить 
условие на разрыве глубины:

------ ~ р  =  0 при x  =  L,  —H < z < —А0, (4.9)

Покажем, что это условие невозможно удовлетворить, исполь
зуя только nh первых (захваченных) мод. Действительно, (4.9) 
в этом случае приводится к виду

пк
Y j AnZn (z)(ytn +  ~^р)==  0 при x =  L, — H < z < —h0. (4.10)

/1 =  1

Поскольку соотношение (4.10) должно выполняться в каждой 
точке отрезка —H < z < —h0, все коэффициенты А п будут равны 
нулю (случай %п = —ЩЫ, соответствующий внутренним волнам 
Кельвина, здесь исключается, так как для них нормальная состав
ляющая скорость оказывается равной нулю такж е и в области 
— ho< z< 0) .

В моделях с конечным числом слоев (например, в двухслойном 
океане, см. следующий раздел) «просачивание» энергии в откры
тый океан через высокие моды не происходит, поскольку число 
мод ограничено. При этом на частотах выше инерционных воз
можны захваченные (краевые) моды.

На субинерционных частотах все решения (4.6) оказываются 
экспоненциальными, волны являются захваченными в шельфовой 
зоне. Аналогично тому, как было сделано в разделе 1.2, можно 
показать, что захваченные волны представляют дискретный набор 
отдельных мод. Эти моды, однако, не являются чисто баротроп- 
ными или бароклинными, а представляют собой смешение этих 
типов движений.

В качестве простого примера рассмотрим захваченные волны 
в непрерывно стратифицированном океане постоянной глубины 
с вертикальной стенкой на берегу. Учитывая разделение перемен
ных, граничное условие на берегу запишется в виде

---- f- ~ X = : ; 0  при * =  0. (4.11)

Тогда получим для каждой вертикальной моды:

где ста< 0  — фазовая скорость п -й моды. Такие решения анало
гичны решению для баротропной волны Кельвина и носят назва
ние внутренних волн Кельвина  [125]. В частности, если частота 
Вяйсяля—Брента постоянна, то

cn ~ — NH/(rm),
где п = 1, 2, 3, . . . — номер моды.

Внутренние волны Кельвина представляют нормальные по вер
тикали колебания, аналогичные нормальным модам прогрессивных
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внутренних гравитационных волн. В горизонтальной плоскости 
эти волны распространяются вдоль берега в циклоническом напра
влении относительно открытого океана (оставляя берег справа 
в северном полушарии) и затухают в направлении от берега 
с декрементом y = flсп. Соответствующий характерный масштаб 
затухания Rb =  NH/ f  называют бароклинным радиусом деформации 
Россби. Этот масштаб имеет определяющее значение для меха
ники низкочастотных волн в стратифицированном океане. Д ля 
средних широт он имеет типичные значения 5—30 км.

Более общий случай — захваченные волны у твердой стенки, 
расположенной под углом а  К горизонту, рассмотрел П. Райне 
[183]. В этом случае, если нет свободной границы (жидкость за 

нимает полупространство), волны могут захватываться стенкой, 
затухая по направлению нормали к ней и распространяясь вдоль. 
Оказывается, что захват волн сильно зависит от угла а, при ма
лых а  захват проявляется сильнее, причем масштаб захвата вы
ражается приближенной формулой

R a =  0 [ N / ( f k ) ] ,  (4.12)
если угол наклона a = ( f / N ) .  Характерный наклон океанских шель
фов имеет порядок 10_3— 10-2, что близко к f /N(  ~ 10-2). Если 
волновое число достаточно велико, масштаб захвата может быть 
меньше глубины океана, и волны будут «захватываться дном». 
Соответствующие волны называют придонными захваченными 
волнами  [183]. Таким образом, короткие (в указанном смысле) 
низкочастотные волны являются бароклинными, баротропное ко
ротковолновое движение невозможно. Фактически, для малых 
фазовых скоростей происходит вертикальное расслоение градиент- 
но-вихревых субинерционных движений, т. е. колебания в каждом 
слое становятся независимыми.

4.2. Захваченные волны в двухслойной модели неоднородного
вращающегося океана

Основные свойства низкочастотных захваченных волн в доста
точно общем виде можно описать, используя двухслойную модель 
вращающегося океана переменной глубины.

Рассмотрим три различных случая задания стратификации и 
рельефа (рис. 4.1):

а) стратифицирован только открытый океан, над шельфом 
жидкость однородна [165];

б) стратифицирована вся область океана, граница между сло
ями «упирается» в стенку на берегу [92, 195];

в | смешанная модель: граница между слоями кончается на 
склоне, так что и в двухслойной, и в однородной областях глубина 
переменна [27, 117].

Различие между «а», «б» и «в» связано с геометрией отдель
ных слоев. Действительно, для коротких волн на низких частотах 
происходит расслоение модовой структуры, каж дая из мод локали
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зуется либо в верхнем, либо в нижнем слое [183]. В модели «а» 
нижний слой прямоугольный, и в нем отсутствуют возвращающие 
силы для градиентно-вихревых волн. В случае «б» верхний слой 
оказывается прямоугольным, и аналогичные волны могут возни
кать только в нижнем слое. Наконец, в смешанной модели «в» 
присутствуют две системы субинерционных мод, соответственно 
в верхнем и нижнем слоях. Эти системы практически независимы 
и обязаны своим существованием неоднородностям рельефа в ка
ждом из слоев.

Рис. 4.1. Три различных случая задания стратификации и рельефа дна для двух
слойных моделей полубесконечного вращающегося океана и соответствующие им 
дисперсионные диаграммы. Пояснения обозначений даны в тексте. Модель а 

использовалась в работе [165], 5  — в [92, 195], в — в [27, 117].

Уравнение малых колебаний в двухслойной модели вращаю
щегося океана в приближении гидростатики (длинноволновом 
приближении) можно выписать по аналогии с уравнениями
(1.16)— (1.18) для однородной жидкости:

(4.13)

4 г  +  ~ щ г  +  “ Ж "  —  0 ;

% =  Si (1 — Ap/pa) +  &>Лр/р2,
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где Др =  р2 — pi; pi, р2 — плотности соответственно верхнего и ниж
него слоев; /гь h2— их толщина; £ь — колебания уровня и поверх
ности раздела; ц2— давление в единицах водного столба в нижнем
слое. Движение в области, где имеется только один слой (такие 
области присутствуют в моделях «а» и «в»), описывается уравне
ниями (1.16) — (1.18). Как и прежде, будем считать рельеф дна 
цилиндрическим h = h ( x ) ,  а линию берега прямой. Предполагая 
в уравнениях (4.13) гармоническую зависимость функций от вре
мени и координаты у, исключая U\, V\, и2, v2, £2, получим:

(4.14)

d 2i)2 , h2 di}2 ( .  2 _
d x 2 ~Т~ h2 d x  ' V ”Г  ® h2 j  12

^ (1 — (4Л5) 

где g ' = g A p/p. Дифференцируя дважды (4.14) и подставляя ре
зультат в (4.15), получим единственное уравнение четвертого 
порядка:

= ж ( 4 - & - ) - ( е т + - ^  A' + x f t - ) b -  <4 Л 6 >

где S 2=g 'h i / ( f2L2) — параметр стратификации, S~2 аналогичен 
параметру дивергентности D2 (см. раздел 1.2, а также 4.3). При 
S =  0 получим уравнение (1.23) для баротропной модели. При 
S2=#=0 уравнение (4.16) всегда содержит бароклинное решение. 
Уравнение, описывающее бароклинное движение, можно выписать 
при |5 2/2/ ( / 2—ш2)|< с 1 , сравнивая старшие степени k и старшие 
производные правой и левой частей (4.16) (подробнее см. [117]):

^ + ( V  М *
где G= d% i /dx2 — k2. Д ля высокочастотных волн со3>f и | S 2f2/ (f2 — 
— со2) | <С 1 поверхностные и внутренние волны можно рассчитывать 
отдельно, испо'льзуя уравнения (1.23) и (4.17) соответственно. От
метим, что при этом рельеф дна оказывается существенным для 
внутренних волн, лишь когда Ы-

При со< f  такое разделение возможно не для всех случаев. 
Величина S 2, равная квадрату отношения бароклинного радиуса 
Россби к ширине шельфа, обычно имеет значение — 0,1—0,5. Д ля 
относительно коротких волн (kL >  3) члены левой части (4.16) 
оказываются сравнимыми с членами правой части, и тогда подоб
ное разделение невозможно, бароклинное и баротропное движение 
будут связаны.
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Определим, для каких параметров (со, k ) волны являются за 
хваченными, а для каких излученными. Д ля этого следует рас
смотреть характер решения в области открытого океана. Уравне
ния (4.14)— (4.15) в этом случае имеют вид

d%x u2, _  f2- ®

d2r|2
dx2

d x 2 

—  k \

■k%

f2- a ‘
g '4 2)

y ' h  i

-[% — C. (1

"Па);

—  A p /p ) ] .

(4.18)

(4.19)

где /?22> =  H  — hx. Решение (4.18)— (4.19) представляется в виде

& =  Ae~Ux +  BeAlX +  Се~АгХ +  DeKiX — %2% Х2х (4.20)

ш

Рис. 4.2. Диагностическая диаграмма 
для двухслойной модели вращающе

гося океана.
I  — область, где все волны излученные;
I I  — область, где бароклинные волны из
лученные, а баротропные — захваченные;
II I  — область, где все волны захваченные.

В первом приближении по Ар/р корни характеристического 
уравнения и Хг равны

А,,: г
! _  h1 +  /г|2)
8'

V к 2
a2- f 2

(4.21)

(4.22)

На дисперсионной диаграмме (рис. 4.2) в зависимости от зна
ков корней и я! выделены три области:

I) при со2> f 2 + k2g H  оба корня X] и Х2 чисто мнимые, все реше
ния (4.18)— (4.19) носят тригонометрический характер, спектр за 
дачи непрерывный;

II) при (f2 + k2g H ) > a 2> ( f 2 + k2g 'h lh P /Н)  х !< 0 , х | > 0  баро
клинные волны являются излученными, а баротропные — захвачен-

8* 115



ными. Нетрудно показать, что и в этом случае спектр такж е будет 
непрерывным. Д ля каждого значения k  и со существует единствен
ное решение, которое имеет баротропный характер только вблизи 
частот, соответствующих краевым модам в модели однородного 
океана. Однако даже для таких частот в открытом океане остается 
бароклинное тригонометрическое решение с амплитудой 0(Д р/р), 
так что энергия краевых волн будет «просачиваться» в океан;

III)  при (o2< f 2+ k 2g'hih  г2) /Я  оба корня действительные, и 
волны будут захваченными. Краевые баротропные волны в этот 
диапазон не попадают, так как их фазовые скорости значительно 
выше фазовых скоростей внутренних волн. В этой области пара
метров на частотах выше инерционных могут существовать только 
внутренние краевые волны. Захват таких волн обусловлен умень
шением фазовых скоростей при приближении к берегу вследствие 
уменьшения глубины нижнего слоя h2.

В качестве примера рассмотрим модель шельфа-ступеньки, 
относящейся к типу «б» двухслойных моделей. Уравнения (4.14)—
(4.15) в этом случае приводятся к виду

где £=1,  2 — области шельфа и открытого океана соответственно. 
На берегу для каждого из слоев должно выполняться условие не- 
протекания:

На границе шельфа-ступеньки должны выполняться условия 
равенства уровня и нормальных потоков:

Используя уравнения (4.23)— (4.24) для каждой из областей 
(шельфа и открытого океана), граничные условия (4.25) и усло

(4.23)

(4.24)

(4.25)

1х  ТЬ =  0 при л: =  0.

. ( i )_ *(2).   dL, j2)

.1 У > Avdx dx

при x  =  L. (4.26)
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вия склейки (4.26), можно получить дисперсионное соотношение 
[195]:

Det || М  || =  0, (4.27)

где М  — матрица третьего порядка, имеющая элементы:

где

Яъ-

- k LМ„ =  — q2e 

hi

■М32 — +  d

M* я ==r k ■

; М 12 —= 1 d\ М  1з — 1;

M2i = k { q 2e~hL- e kL},

М22 =  —h—  yi q% - f  dy2 —
hP

ъ -

Л<2>

4 2)

M23 — ft, Af„ ■— kMu', (4.28) 

, 1 f h ?>

hP C /*<»

qxe

qieyiL  +  e -Yii

Л

__ cyi +  1 . __ <0 — f .
cyi — 1 ’ <D+f ’

,Vi£ _  p-yiL 2 _  P  — CD2 К  +  f l 2 ) , , 2 .  .

g f h №  +  ’
a , +  4 I)

я

Рис. 4.3. Дисперсионная ди а
грамма для двухслойной модели 
шельфа-ступеньки, /г /Я = 0,1, hi =
—/г Буквами помечены различ
ные типы низкочастотных волн: 
шельфовая волна (5 ) , внутренняя 
волна Кельвина (К), придонная 

захваченная волна (В).

10 kL

На рис. 4.3 изображена дисперсионная диаграмма, рассчитан
ная с использованием соотношений (4.27)— (4.28). Внутренние 
краевые волны имеют многомодовую структуру. Д ля высоких



частот дисперсионные кривые этих волн находятся близко друг от
друга и образуют практически непрерывный спектр. На диспер
сионной диаграмме показана также область существования внут
ренних волн Пуанкаре  (излученных волн). Как и для поверхност
ных волн, для них можно определить коэффициент усиления у, 
равный отношению амплитуды внутренней волны у берега к ее 
амплитуде в открытом океане. Зависимость этого коэффициента 
от частоты слабо выражена, приближенно можно считать, что 
у2 =  с0/с3, где cs и с0 — соответственно фазовые скорости волн на 
шельфе и в открытом океане.

Особый интерес представляет область субинерционных частот. 
Можно показать, что при со< f  для каждого k < 0  уравнение (4.27) 
имеет не более двух решений, соответствующих градиентно-вихре- 
вой волне и внутренней волне Кельвина. Последняя удовлетворяет 
соотношению [195]:

Это неравенство означает, что если бароклинный радиус де
формации много меньше ширины шельфа, внутренняя волна «не 
замечает» открытого океана и распространяется в области шельфа 
практически без дисперсии с фазовой скоростью

Градиентно-вихревую моду можно получить, полагая в (4.26) 
\qi \ ^>e~2̂ L. Фазовая скорость этой моды быстро уменьшается с ро
стом волнового числа и слабо зависит от стратификации. При с >  
>Ck  ее дисперсионная кривая практически совпадает с дисперси
онной кривой для шельфовой волны, получаемой из баротропной 
модели (см. раздел 1.5):

При с<С й, однако, дисперсионное соотношение для градиентно
вихревой моды имеет вид

Сравнение с (1.55) и (4.29) показывает, что для этой моды яв
ляется существенной глубина только нижнего слоя. Таким образом, 
для больших волновых чисел (или малых фазовых скоростей) гра- 
диентно-вихревая волна оказывается захваченной в нижнем слое 
подобно придонным захваченным волнам [183]. Этот вывод под-

или

V " +  Yi < 2Yie

4 2)- / 4 »
(4.29)
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тверждается при анализе собственных функций: для таких волно
вых чисел скорости частиц значительно выше в нижнем слое, чем 
в верхнем. Пересечения дисперсионных кривых He происходит, кри
вые «отталкиваются». Дисперсионная кривая моды 1 не пересека
ется с кривой 2 (внутренней волны Кельвина), а уходит на продол
жение этой кривой (см. рис. 4.3). Аналогичным образом ведет себя 
кривая 2. Эффект «псевдопересечения» дисперсионных кривых оп
ределяет их резонансную связь (в [195] используется термин «re
sonant coupling»). Вопрос о реакции такой системы на вынуждаю
щую силу рассмотрен в [93]. Оказалось, что сближение диспер
сионных кривых не вызывает усиление отклика системы. В то же 
время этот эффект может служить механизмом генерации низко
частотных внутренних волн. Вблизи «псевдопересечения» не суще
ствует «чистой» шельфовой волны или внутренней волны Кель
вина, каж дая из двух мод является смесью баротропного и баро- 
клинного движения. Таким образом, если на шельфе задать баро- 
тропное начальное условие в виде гармонической по координате у 
волны с волновым числом kn, соответствующим точке «псевдопере
сечения», то через некоторое время движение станет бароклинным, 
затем перейдет опять в баротропное и т. д. Действительно, баро- 
тропное начальное условие в этом случае представляется суммой 
двух мод, имеющих близкие частоты. Разностная частота Дсо отве
чает времени перехода из бароклинного движения в баротропное 
и обратно. Эта ситуация аналогична колебаниям двух маятников 
со слабой связью: если раскачать один из маятников, через неко
торое время будет качаться другой, причем первый остановится. 
В модели шельфа-ступеньки эта связь слабая, расстояние между 
дисперсионными кривыми можно оценить как

— 1 ~  ^  k L
А м  -  f V /г. (1 —  d f j H e  l +  d " .

Д ля модели типа «б» с непрерывным профилем глубины иссле
дование взаимодействия между модами было проведено в работе 
[92] методом возмущений. В качестве малого параметра автор ис
пользовал e2 = Rb/Rh = Rbl[h2 (dh2/ d x ) - 1] — отношение бароклинного 
радиуса деформации Россби к характерному масштабу изменения 
глубины океана. Д ля районов океанических шельфов последний 
соответствует ширине области шельфа и материкового склона L, 
гак что параметр е равен условной стратификации S. В результате 
исследования было получено, что минимальное расстояние между 
дисперсионными кривыми Aco =  0 ( s 2). Следовательно, связь между 
модами в случае непрерывного профиля глубины сильнее, чем 
в случае шельфа-ступеньки.

Полученные результаты, однако, могут быть отнесены лишь 
к моделям «а» и «б». В случае модели «в» метод возмущений, ис
пользованный в работе [92], является некорректным (в точке, где 
поверхность раздела пересекает склон, параметр в2 равен беско
нечности). Аналитических результатов даж е при простейшей топо
графии дна в модели «в» получить не удается, и, по-видимому,
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•единственным методом исследования распространения волн в рам
ках этой модели являются численные расчеты.

Подобные расчеты были проведены в работе [27] для рельефа 
дна, соответствующего району Амазонского шельфа и Гвианской 
котловины.* Профиль глубины района изображен на рис. 4.4. Р ас
чет производился для постоянного параметра Кориолиса f= 2 X

Рис. 4.4. Профиль глубины в районе 
Гвианской котловины.

X Ю~5 с-1, соответствующего широте 8° (средней для данного про
филя).

Чтобы оценить влияние стратификации на распределение низ
кочастотных волн, предварительно рассчитывались волны для ба

си ■1Q5 р ад ]с

Р и с . 4.5. Дисперсионные кривые низкочастотных волн, рассчитанные для 
профиля, приведенного на рис. 4.4, при f = 2  ■ 10~5 с-1 по баротропной мо
дели (а) и по модели двухслойного океана при й| =  100 м, Д р/р=0,002 (б).

ротропной модели. Дисперсионные кривые помещены на рис. 4.5 а. 
Баротропные шельфовые волны (S) распространяются на юго-во- 
сток вдоль южноамериканского побережья и локализованы на 
шельфе и континентальном склоне. Фазовая скорость первой шель
фовой моды ( 5 0 — cs~ l  м/с, у более высоких мод эта скорость 
ниже. Д ля малых длин эти волны имеют частоты coi=f/3, <02= //5 ,

* Этот район активно изучается в экспедициях научно-исследовательских 
судов МГИ АН УССР по проекту «Разрезы». Наблюдения обнаруживают при
сутствие интенсивных волновых колебаний, природа которых исследуется.— 
Прим. ред.
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. . соответствующие квазигеострофическим волнам, распростра
няющимся вдоль откоса (см. раздел 1.6). Двойная волна Кельвина 
(S_i) распространяется вдоль Срединно-Атлантического хребта на. 
северо-запад. Эта мода диспергирует уже при малых волновых 
числах, с дальнейшим ростом волнового числа частота ее практи
чески не изменяется и составляет около 0,03 сут-1.

Аналогичные дисперсионные кривые были рассчитаны для мо
дели двухслойного океана при параметрах /ii =  100  м, Др =  0 ,0 0 2 : 
(рис. 4 .56). В этом случае решение существенно отличается от ба- 
ротропного. Это хорошо видно на рис. 4.6, где изображены собст-

й = 1 0 -5 рад/м.

венные кривые давления в верхнем и нижнем слоях при k =  
= — 10~5 м-1. Все моды, распространяющиеся на юго-восток, но
сят бароклинный характер. Напротив, моды, распространяющиеся 
на северо-запад (на рисунке изображена только первая мода),, 
остаются баротропными и практически не отличаются от двойных 
волн Кельвина, рассчитанных для модели однородного океана.

Волны, распространяющиеся на юго-восток, можно разделить- 
на два типа — максимальные в верхнем слое (тип U ), и макси
мальные в нижнем слое (тип В). Первый тип волн связан с нали
чием «уголка» у берега, в модели «б», где граница между слоями 
«упирается» в стенку на берегу, он отсутствует. При очень боль
ших волновых числах волны этого типа «прижимаются» к берегу 
и становятся аналогичными соответствующим баротропным шель
фовым волнам. Волны второго типа имеют максимальные колеба
ния давления и скоростей в точке, где граница раздела слоев сов
падает со склоном.
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Особой является волна Ко,  являющаяся модифицированной вну
тренней волной Кельвина, связанной с взаимодействием слоев. 
Д ля малых волновых чисел эта мода близка к баротропной шель
фовой моде 5 -ь  с увеличением волнового числа отличие движения 
от баротропного увеличивается. Можно сказать, что мода Ко раз
деляет на дисперсионной диаграмме две области — верхнюю 
(с большими фазовыми скоростями), где моды баротропные, и 
нижнюю, где моды бароклинные. Д ля второй области поверхность, 
разделяю щ ая жидкость разной плотности, становится как бы не
прозрачной для волн: низкочастотные волны распространяются 
в каждом из слоев практически независимо. В данном расчете все 
моды (кроме Ко)  соответствуют нижней области дисперсионной 
диаграммы и, таким образом, оказываются бароклинными. Такая 
ситуация возникает, когда фазовая скорость внутренней волны 
Кельвина близка или больше скорости первой шельфовой баро
тропной моды.

Двойные волны Кельвина, распространяющиеся на северо-за- 
пад, нечувствительны к стратификации при всех волновых числах. 
Это связано с малым по сравнению с исследуемой областью баро- 
клинным радиусом деформации, определяющим расстояние от бе
рега, для которого существенны бароклинные эффекты.

Таким образом, как видно из рассмотренных примеров, низко
частотные захваченные волны в двухслойном океане имеют слож
ную структуру, определяемую видом модели и степенью стратифи
кации. Характерные дисперсионные диаграммы, соответствующие 
трем различным случаям задания стратификации и рельефа, пред
ставлены на рис. 4.1. Во всех случаях дисперсионная кривая моды 
Ко (внутренней волны Кельвина) служит на диаграммах границей, 
разделяющей баротропные шельфовые волны (S) и бароклинных 
волн (В и U ). В случае «а» отсутствуют волны В, локализован
ные в нижнем слое (слой имеет прямоугольную геометрию); в слу
чае «б» по аналогичной причине отсутствуют волны верхнего слоя 
(U ); в модели «в» имеются обе системы низкочастотных квазигео- 
строфических колебаний.

Характерной особенностью дисперсионных кривых является на
личие псевдопересечений, подобных описанным выше. Фактически, 
как видно из рисунков, каж дая кривая при увеличении волнового 
числа может многократно менять свой характер — переходить от 
типа S к типу К, от типа К к типу В и т. д.

4.3. Захваченные волны в непрерывно стратифицированном 
океане

Как показано в разделе 4.1, захваченные волны в непрерывно 
стратифицированном океане, вообще говоря, могут существовать 
лишь на субинерционных частотах. В случае произвольной непре
рывной стратификации p(z) и рельефа дна h(x)  исследование ха
рактеристик этих волн представляет значительные трудности. Од
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нако, некоторые общие качественные результаты можно получить 
с помощью методов, рассмотренных в разделах 1.3, 1.4. Эти ;ре- 
зультаты как обобщение баротропного случая были получены в ра
боте Дж. Хатненса [139].

Следуя данной работе, будем использовать следующие безраз
мерные переменные:

[х*, у*) —  (х , y)\L\ k* =  kL\
(2 *, h*) =  {z, h)/H; =  ;

N* — N/NM3KC.

В дальнейшем в этом разделе звездочку в обозначениях без- 
размерных величин опускаем. Уравнение (4.2) тогда можно запи
сать в виде

+  <4-30>'

где 5  =  А^макоЯ/( f L ) — параметр безразмерной стратификации (ана
логичный использованному в предыдущем разделе). Граничные ус
ловия (4.3) и (4.4) перепишутся в виде

- ^ -  +  D2S 2N2p =  0 при 2  =  0; (4.31)

( - й— =  e ч *  г — *• < « 2>d x

Умножим (4.30) на р и проинтегрируем его по переменным х, 2 , 
0 < х < о о , 0 > 2 > —h(x, у )  (область Л ), используя граничные усло
вия (4.31) и (4.32). Тогда можно получить интегральное уравнение

— А _ [ / ,  + _ L ^ L / S +  k2h  +  D2 (1 -  со2) h ] j h ,  (4.33).

h=-\\^r l dxdz' /2=И4̂ (4гТ d x d z ’

где

z =  — h

I3 =  \ \ p2 dx dz; pi dx; I s =   ̂ p2 dz,
а  о о

ps =  p(x ,  0 ).
Фактически, уравнение (4.33) можно рассматривать как вариа

ционную задачу на собственные значения. Правая часть (4.33) яв
ляется стационарной по отношению к малым вариациям р тогда и 
только тогда, когда р является решением дифференциальной за 
дачи (4.30)— (4.32). Легко показать, что любая из захваченных, 
мод на субинерционных частотах распространяется в циклониче
ском направлении относительно открытого океана (т. е. & < 0 ), если 
профиль глубины монотонный. Этот результат аналогичен свойству 
«з» раздела 1.3, полученному для баротропных шельфовых волн.
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В пространстве параметров (со, k, D2, S 2) каж дая из мод пред
ставляется функцией (оп =  соn(k, D2, S 2). Основными свойствами 
этой функции являются следующие:

Эти свойства аналогичны соответствующим свойствам для ба- 
ротропных волн (см. «основную теорему» Хатненса в разделе 1.3).

Подобно тому, как было сделано в разделе 1.4, для захвачен
ных волн в непрерывно-стратифицированном океане можно полу
чить соотношения ортогональностей для трех случаев фиксации 
параметров:

1 ) k = const — моды ортогональны в энергетическом представле
нии; энергия равна сумме энергии отдельных мод:

2 ) со =  const — моды ортогональны в представлении потока 
энергии,

,3) с = const  — в этом случае следующая комбинация потока и 
энергии разделяется для различных мод:

Как и для баротропных волн, формулы (4.36)— (4.38) можно 
объединить в одну:

В случае простой геометрии и постоянной стратификации уда
ется получить аналитические результаты. Такой анализ был про
делан недавно для двух случаев: модели бесконечного откоса [58] 
Я параболического профиля глубины [139].

В модели бесконечного откоса, h=bx ,  удается упростить урав
нения с помощью замены декартовых координат (х, z)  на обоб
щенные полярные координаты (г, X):

Путем довольно громоздких преобразований можно получить 
•явное выражение для дисперсионного уравнения, которое оказы

(4.34)

(4.35)

СО

S j [ и2 +  V2 +  p2/(N2S 2)] d x d z  +  - ^ D 2 \ p U x  =  Y j  Е ™>
A O n

(4.36)

(4.37)
А п

сЕ -  F =  £  (сЕпп -  Fnn). (4.38)
П

((On ©/n) Е пт (kn km) Fпт — 0. (4.39)

x  — r cos A,; z  =  br sin Я. (4.40)
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вается квадратным относительно волнового числа к. Это уравне
ние имеет два действительных решения, определяемых формулами

к , = к  к +ьг w -  «72) * j  ±
b (Qn - p  ) 1

± ^ Q n ^ ¥ F r T W ^ ^ R J W } >  (4.41)

где

Qn =  (2n +  1) Z  B%)sn~ mqm;
m = 0

R n =-. £  (2 m -j-  \ )  B {m S n ~ m q m ~ l \ 
m= 0 

=  [(2« +  l)2 -  1] . . . [(2n +  l)2 -  (2m -  l)2]/(2m +1)1; 
s =  со2 (1 +  b2) -  1 -  b2N2; q =  b2 (N2 -  со2);

В модели профиля глубины h=b*Jx  удается решить задачу 
с  помощью введения параболических координат:

* =  4 "  +  “2^ -----Tf): 2 = 1 ч  л/Q ,  (4.42)

где G = ( l — со2)/S2. Свободная поверхность соответствует условию 
41 =  0, если х  ^  1/(4G), и |= 0 ,  если x < l/ (4 G ) . При условии D2= 0 
(отфильтровывающем баротропную волну Кельвина) несложно по
лучить общее решение (4.30)— (4.32):

р  =  еке/2Н ш  (iik'h) е - ЩЧ2Н 2т (4.43)

где Н т — полином Эрмита, имеющий 2т действительных нулей, 
расположенных симметрично относительно начала координат, так 
что m -я мода имеет m узловых линий по переменной | .  Диспер
сионное соотношение для такой модели имеет вид

1 =  1 — и 2т (и)/[иН2т (и)] \и=л/ща-  (4.44)

Д ля первой моды т =  1, Я 2т ( « )  =  4и2— 2 и со=(—2 +
+  У 9 — 5&S2)/5. Таким образом, как это и следует из общего 
свойства (4.34), частота волн растет с ростом стратификации, до
стигая значения 1 (инерционной частоты) при S 2k = —8 . При ма
лых волновых числах (£-->-0 ) со->-0 ,2  и фазовая скорость неогра
ниченно растет с ростом длины волны. Это связано с отсутствием 
характерного размера, ограничивающего в модели область пере
менной глубины.

Удается провести анализ такж е для некоторых предельных слу
чаев [139]:
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1) 5 2 —>■ 0 (случай слабой стратификации). В этом случае легко 
получить уравнение (1.23) теории баротропных пограничных волн. 
Необходимо отметить, что с уменьшением стратификации умень
шается бароклинный радиус деформации; при малых, но конечных 
S 2 всегда остаются бароклинные решения (высшие моды) с низ
кими фазовыми скоростями;

2) S -э-оо (случай сильной стратификации). Может реализо
ваться, когда бароклинный радиус деформации намного больше 
характерного масштаба изменения глубины (например, волны 
у приглубого берега). Тогда низшие моды имеют характер внут
ренних волн Кельвина, их поперечный масштаб много больше ши
рины области изменения глубины. Эти моды можно получить, 
введя в уравнения (4.30) новые независимые переменные: \  = 
= х — X ( z ) ,  t) =  z/ e, где e =  S_1, X ( z )  находится из условия 2 =  
= — h(X).  Решение (4.30)— (4.32) для этого случая имеет вид

3) со — 1. В этом случае такж е просто получить оценки. П ола
гая со =  1 — у, y C l ,  и р — [p0( z )+ y p i  (х, z)]e~kx, получим обыкно
венное дифференциальное уравнение относительно ро:

где Х (г) определяется из условия z = —h(X).  Граничные условия 
(4.31)— (4.32) выписываются относительно р0 и не зависят от ко
ординаты х. Легко проверить, что для данного &<0 номер моды 
растет с увеличением стратификации S. Таким образом, при уве
личении условной стратификации низшие моды достигают значе
ния со =  1 и перестают быть захваченными. Отметим, что оценки 
в области параметров со~ 1  носят условный характер, так как при
ближения (1.7) в этом случае являются некорректными (см. раз
дел 1 .1 );

4) |й |3> 1 . С ростом волнового числа уменьшается вертикаль
ный масштаб захвата. Если этот масштаб меньше глубины океана, 
волны захватываются дном (придонные захваченные волны, см. 
раздел 4.1). Выражения для собственных значений и собственных 
функций в этом случае можно получить, разлагая решение в ряд 
по степеням е, е =  (—k)~'l2.

Рассмотренные случаи предельных значений параметров, од
нако, не дают возможность получить точные кинематические ха
рактеристики захваченных волн, необходимые, например, для срав
нения с данными наблюдений. Поэтому задачу расчета низкоча
стотных волн в стратифицированном океане переменной глубины 
в общем случае приходится решать численными методами. Труд

р =  Ф (г|) +  О (е);
(4.45)

(4.46)
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ности таких вычислений заключаются не только в необходимости 
двумерной разностной сетки для расчетов (в баротропном случае 
достаточно одномерного расчета), но и несоизмеримости различ
ных масштабов (так, ширина шельфа ~ 1 0  км, глубина океана 
100—5000 м, глубина термоклина 50—200 м).

В работе [196] для расчета захваченных волн в непрерывно- 
стратифицированном океане использовался метод резонансных ите
раций, предложенный Дж . Платцманом. При этом в уравнение 
(4.30), предварительно проинтегрированное по времени, формально 
вводился неоднородный член (фиктивная сила). Решение находи-

б)

Рис. 4.7. Вдольбереговые скорости 
топографических волн Россби (из 

работы [196]).
а  — l-я мода для волнового числа k=< 
= —1; б — то ж е для 2-й моды; в — 
1-я мода для Параметр страти
фикации S2- l  для всех трех случаев.

лось с помощью определения резонансного отклика на вынуждаю
щую силу. Пример расчета захваченных мод приведен на рис. 4.7. 
При kL — — 1 первая (рис. 4 .7а ) и вторая (4.7 6 ) захваченные 
моды носят характер баротропных шельфовых волн в зоне шельфа 
и придонных захваченных волн в районе склона. С уменьшением 
длины волны происходит уменьшение масштаба вертикального за 
хвата (см. раздел 4.1) и, в частности, при kL = —4 первая мода 
представляет собой придонную захваченную волну и в зоне шельфа 
(рис. 4 .7 в).

В последнее время для расчета волн в стратифицированной 
жидкости широкое распространение получил метод обратных ите
раций, предложенный Дж. Хатненсом [139], который также пред
полагает введение фиктивной силы, но расчет собственных значе
ний и собственных функций в нем производится непосредственно, 
без интегрирования по времени.
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Как отмечалось в предыдущем разделе, теоретические исследо
вания захваченных волн в стратифицированном океане сопряжены 
со значительными трудностями. Много проблем такж е возникает 
при экспериментальном излучении таких волн. Действительно, оп
ределение волновых характеристик требует, вообще говоря, сети 
синхронных долговременных станций, расположенных в вертикаль
ной и горизонтальной плоскостях. Большинство комплексных экс
педиционных исследований, направленных на изучение простран
ственно-временной изменчивости бароклинных процессов в океане, 
включая такие глобальные эксперименты, как «Полигон-70», 
М ОДЕ, ПОЛИМ ОДЕ [34], были выполнены в центральной зоне 
океана, и поэтому их результаты не могли быть использованы для

4.4. Н аблю ден и я  барокли н н ы х  зах вачен н ы х  волн

Рис. 4.8. Спектры колебаний 
скорости течения на станции С, 
расположенной в районе мак
симального наклона дна (сле
ва), и для станции Е, в окрест
ности которой изменения глу
бины' невелики (справа) (из 

работы [73]).

анализа внутренних захваченных волн. Только в самые последние 
годы стали проводиться и специализированные эксперименты 
в зоне шельфа — континентального склона (например, БОСЭКС 
[91] ). В целом можно отметить, что экспериментальные работы 
следовали за теоретическими и в значительной степени стимули
ровались последними. Так, определяющее влияние на исследование 
низкочастотных бароклинных волн оказала работа Райнса [183]. 
Вскоре после ее появления придонные захваченные волны, теоре
тически описанные в данной работе, были зарегистрированы в раз
личных районах Мирового океана: в северо-западной части Атлан
тики [191], в Балтийском море [73, 90, 91] , в северо-восточной ча
сти Тихого океана вблизи о. Ванкувер [116] и др. В работе [91] 
описаны результаты наблюдений за температурой и течениями на 
двух станциях в Балтийском море (проект БОСЭКС-77). Х арак
терной особенностью зарегистрированных волновых процессов 
была их интенсификация в придонном слое (рис. 4.8). Аналогич
ные измерения, проведенные в 1979 г., однако, не выявили этого 
эффекта [73], что, возможно, объяснялось слабой атмосферной 
активностью в период второго эксперимента. Наблюдения в 1980 г. 
подтвердили наличие колебаний течений в придонном слое (с пе
риодом 6— 8 сут) [73], Пространственный спектральный анализ

w-S(u)) см2/ с 2
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позволил выявить волны длиной 22—25 км, распространяющиеся 
вдоль изобат, на юго-запад. Более Интенсивные волны наблюдались 
на станции, расположенной в районе сильных наклонов дна. Р ас
четы, проведенные по модели Хатненса [139], позволили показать, 
что эти волны связаны с эффектом захвата дном.

Специальные измерения температуры, солености, плотности, 
выполненные в 1979— 1981 гг. на полигонах, расположенных в тех 
же районах, выявили вихреобразные возмущения о характерными 
размерами 20—50 км и скоростями течений в несколько сантимет
ров в секунду, направление и скорость которых такж е хорошо опи
сывались в рамках модели придонных захваченных волн [90].

Другим классом внутренних захваченных волн, которые до
вольно хорошо проявляются в наблюдениях, являются внутренние 
волны Кельвина. Теоретически описанные Фьельстадом еще 
в 1933 г. [125], они только в последние годы стали объектом при
стального внимания в связи с возрастанием общего интереса 
к процессам в пограничной области океана и получением новой 
информации, которая в значительной степени изменила ранее сло
жившиеся представления о характере бароклинных движений 
в этой зоне. Так, выяснилось, что явление апвеллинга, имеющее 
большое значение для короткопериодных колебаний климата и 
биопродуктивности различных районов Мирового океана (районы 
Перу, Западной Африки и др.), тесно связано с этим типом вол
новых движений [94].

В работе [81] было показано существование захваченных волн 
типа внутренних волн Кельвина на основе наблюдений за полу
суточными приливными течениями на двух станциях (АБС-1 и 
АБС-2), расположенных на границе шельфа и континентального 
склона в районе мыса Эримо (юго-восточная оконечность о. Хок
кайдо) (рис. 4.9а, б).  Результаты наблюдений показывают, что 
приливные течения на большинстве горизонтов имели направления- 
вращения вектора скорости по часовой стрелке, близкие значения 
фаз и закономерный характер изменчивости по вертикали. Это 
позволяет предположить, что основная энергия течений заключена 
в нескольких (низших) модах внутренних волн. Действительно, 
разложение течений по отдельным внутренним модам по методу 
Краусса [37] дало для полусуточных гармоник М 2 и S 2 следую
щие результаты: 78—90 % приливной энергии на станции АБС-2 
сосредоточено на модах 0 и 1 , 74—81 % энергии АБС-1 — на мо
дах 0 , 1 , 2  (самой энергонесущей в этом случае оказалась вторая 
мода). Условие малости наклона дна а-С/У-АА, необходимое для 
обоснования модели, хорошо выполняется для станции АБС-2 и 
несколько хуже для АБС-1. Вертикальные профили мод, рассчи
танные из уравнений (4.3), (4.5), (4.7), приведены на рис. 4.10.

Важной частью работы явилось определение горизонтального 
профиля мод фи (я, у)- Обычно полагается, что у п {х, у)  имеет вид 
единичной плоской волны:

— I (k Х + 1 у\
<Рп{х, у) =  е Кп п>. (4.47)
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Рис. 4.9. Район постановки станций АБС-1 и АБС-2 (а, б ); показаны ком
плексные волновые векторы отдельных мод полусуточных гармоник М2 и S 2 

(в) (сплошные — действительная часть, пунктирные — мнимая).

Из уравнений (4.1) следует, что в этом случае приливной эл
липс должен иметь вращение вектора по часовой стрелке, на
правление большой полуоси, совпадающее с направлением распро
странения волны, и сжатие (отношение полуосей), определяемое 
соотношением //со (в рассматриваемом случае 0,66—0,68). Факти
чески, отношение полуосей эллипсов в рассматриваемом районе

130



для различных мод в большинстве случаев было меньше этой ве
личины. Указанные особенности можно объяснить, если предполо* 
жить, что приливные течения носят характер внутренних захвачен
ных волн. Тогда k n и 1п следует считать комплексными числами, 
удовлетворяющими соотношению

k l +  l2n =  ( a - f ) / c 2n, (4.48)

где с 2 —собственные числа вертикальной задачи (4.3), (4.5),
(4.7). Очевидно, что при фиксированном значении сп существует

25 26 27 a ST
I----------- 1----------- 1-------

Рис. 4.10. Профили условной плотности ffsr (I) и частоты Вяйсяля— 
Брента N(z )  (II) (а); вертикальные профили баротропной (нулевой) 

и первых трех бароклинных мод в районе станции АБС-1 (б).

взаимнооднозначное соответствие между параметрами приливного 
эллипса и комплексного волнового вектора. В частности, когда от
ношение полуосей эллипса меньше, чем для плоской волны (как 
наблюдалось в большинстве случаев), волна затухает влево от на
правления движения. Как известно, такими свойствами обладают 
волны Кельвина,

На рис. 4.9 в изображены комплексные волновые вектора низ
ших мод. Направления распространения баротропной моды на 
обеих станциях леж ат в узком секторе (азимут 251°±23°) и, по- 
видимому, обусловлены крупномасштабными особенностями се
веро-западной части Тихого океана. Изменчивость направлений 
внутренних мод сильнее. Вероятно, направления распространения 
этих волн определяются более мелкими особенностями рельефа.
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Масштаб затухания волн в направлении от берега — 5— 10 км при
мерно соответствует внутреннему радиусу деформации Россби.

Обширный экспериментальный материал наблюдений был ис
пользован в работе [134] . Бароклинные захваченные волны изуча
лись по записям шести станций, расположенных у Бермудских 
островов. К аж дая из станций имела датчики для измерения тем
пературы и течений на трех-четырех горизонтах. Синхронные наб
людения были проведены на трех станциях в 1975 г. (продолжи
тельность 270 сут) и на трех — в 1977 г. (384 сут). Взаимный 
спектральный анализ позволил обнаружить несколько мод с раз
личной вертикальной и горизонтальной структурой и периодами 
90, 54, 45, 26,1 ч. Теоретические расчеты для сравнения с наблю
дениями производились для океана с ровным дном, форма линии 
берега Бермудских островов аппроксимировалась эллипсом.

Сравнение вертикальной структуры мод с наблюдаемыми ха
рактеристиками на периодах 45 и 26,1 ч также убедительно сви
детельствует о наличии в данном районе захваченных островами 
внутренних волн Кельвина.

4.5. Захваченные волны в присутствии течений
и устойчивость баротропных пограничных течений

В предыдущих главах рассматривались пограничные волны, 
распространяющиеся в океане при отсутствии течений. Между тем 
в пограничных областях океана, как правило, имеются стационар
ные течения, влияющие на распространение волн. Скорости тече
ний имеют порядок 10- 1— 10° м/с, что значительно меньше фазо
вых скоростей гравитационных волн ( 10 2 м/с), но сравнимо со ско
ростями внутренних гравитационных и градиентно-вихревых волн 
( 10°— 10 1 м/с), поэтому следует ожидать, что течения способны мо
дифицировать последние два типа волн. Вопросы влияния течений 
на распространение волн тесно связаны с задачей об устойчиво
сти течений. Если фазовая скорость волны совпадает со скоростью 
течения в некоторой точке, это может привести к появлению не
устойчивых (растущих во времени) волн, которые увеличивают 
свою энергию за счет энергии основного течения. Течения, таким 
образом, сами могут являться генераторами волн.

В данном разделе рассматривается влияние течений на рас
пространение волн и соответственно устойчивость течений в одно
родном океане.

Хотя теория гидродинамической устойчивости разрабатывается 
уже в течение более 80 лет, изучение устойчивости океанических 
течений началось сравнительно недавно. По-видимому, первые ра
боты по устойчивости баротропных течений в пограничных обла
стях (т. е. с учетом топографии дна и вращения) появились в на
чале 70-х годов. Достаточное условие устойчивости для таких те
чений впервые получено Б. А. Тареевым [74]. Устойчивость Гольф
стрима на основе простейшей модели топографии дна и профиля
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скорости рассматривалась П. Нилером и JI. Майсеком [169]. Р ас
считанная дисперсионная диаграмма приведена на рис. 4.11. Не
устойчивым волнам соответствовали период Ti =  10  сут и длина 
Xi =  140 км для района плато Блейк и Т2= 21 сут, Я2= 195 км для 
района континентального склона, что несколько отличается от изт 
вестных параметров меандров Гольфстрима ( Т ~ 50 сут, Я ~ 2 0 0 ... 
400 км [75] ). Работы [74, 169] в значительной степени способст
вовали развитию дальнейших исследований по данному вопросу

Рассмотрим в общем виде устойчивость баротропного течения, 
направленного вдоль берега, поперечный профиль скорости кото
рого описывается функцией V(x) .  Уравнения для малых отклонен 
ний скоростей и, v и уровня £ легко получить, анализируя полные 
уравнения Буссинесска [48] и интегрируя их по вертикали при р =  
=  const:

В дальнейшем будем использовать бездивергентное приближе
ние, т. е. пренебрегать двумя последними членами уравнения не
разрывности. Условия применимости данного приближения оста

[100, 153].

Рис. 4.11. Дисперсионные кривые 
шельфовых волн с учетом течения 
Гольфстрима в районе плато Блейк 
(1) и в районе континентального 
склона для 35° с. ш. (2 ); 3 — неустой
чивые волнЫ; (or, =  R e((o//)1 k * = k L

(из работы [169]).
-Ofi.

д (hu) г d(hv)  , _dC_ _L I/ _Ж_ — п 
д х  ' ду  ' d t  ду
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ются такими же, как и при отсутствии течения (см. раздел 1.3), 
Вводя интегральную функцию тока г|)

д\\)/дх —  hu ; д\р/ду =  — hu, (4.50)

можно получить для нее уравнение
(  д  , v  д \ (  д  1 дф  ■ д  1 дф  у .  д Г f  \
\ d t  Т  ■ ду ) \  д х  h д х  ^  ду h ду )  ' ду \  h д х  )

< « »

П олагая h = h ( x )  и ty(x, у, t) ( х )eih(ct~y\ получим:

{V — с) ( у  _  ^  _  h ( i + H )  ц, =  0. (4.52)

Сравнение с (1.37) показывает, что влияние постоянного тече
ния на дискретные моды шельфовых волн сводится к двум факто
рам: смещению фазовой скорости вследствие сноса (доплеровский 
эффект) и изменению потенциального вихря (к параметру Корио
лиса добавляется вихрь скорости основного течения). Как пока
зано в работе [ 10 0] , эти эффекты в случае монотонных профилей 
скорости и глубины действуют противоположным образом, но доп- 
леровский эффект, как правило, доминирует.

Важным свойством уравнения (4.52) является его сингуляр
ность в области Умин<с<Умакс. При этом возможны неустойчивые 
волны, т. е. волны, имеющие комплексные значения фазовой ско
рости. Подобные эффекты хорошо известны в теории гидродина
мической устойчивости [50]; фактически, уравнение (4.52) явля
ется модифицированным уравнением Рэлея и сводится к послед
нему при h— const. Некоторые результаты, полученные для этого 
уравнения, легко могут быть перенесены на случай вращающегося 
бассейна переменной глубины.

1. Д л я  устойчивости течения достаточно, чтобы градиент потен
циального вихря нигде не обращался в нуль  (модифицированный 
критерий Рэлея [74] ):

<4 - 5 3 >

Д ля уравнения Рэлея (т. е. при h = const) этот критерий озна
чает отсутствие точек перегиба на профиле скорости.

2 . Если существует такая константа К, что

~ ~  (К — V) <  0 при любых х, (4.54)

то течение устойчиво (модифицированный критерий Фьортофта) 
[115]. Полагая УминЖ" или УмаксС-К, из (4.54) легко получить 
критерий Рэлея.
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Другой важный частный случай — когда профиль скорости мо
нотонный и имеется единственная точка Хв, такая, что dQ/dx \x-xs== 
=  0. Выбирая /C = F (^ s), из (4.54) получим

dx2
dQ
dx ( ^ W - V W ) ] < 0  при x  =  xs. (4.54a)

Д ля определения устойчивости течения удобно использовать 
следующее число Россби:

Ro — VMaKC/(fL).

Очевидно, что при Ro<Cl течение будет устойчивым.
Рассмотрим простой пример. Пусть профили глубины и скоро

сти описываются функциями

h =  H e a(x~ L)-, K -= 2 R o f  ( х - - ^ - л : 2/ / ,)  при 0 < * < L ;

(4.55)
h — H; V —  R o/L  при x > L .

Нетрудно получить, что для такого типа профилей имеется лишь 
одна точка xs, для которой dQjdx— 0 при x — xs■ Учитывая, что эта 
точка должна принадлежать интервалу 0 < х < Ь ,  получим условия 
для параметров a, Ro, L:

> < ж - т < 2- <4-5<»
Легко показать, что при этом выполняется критерий устойчивости • 
(4.54а). Приведенный пример показывает, что монотонный рельеф 
дна оказывает стабилизирующее влияние на течение. В действи
тельности условия (4.56) выполняются редко, так как число Россби 
обычно меньше 1 , а аЬ для океанских шельфов ~ 4 —5.

Вероятно, неустойчивость такого типа — явление достаточно 
редкое в океане и может осуществляться в низких широтах (где 
число Россби больше), а такж е в областях с незначительными на
клонами глубины (для неустойчивости необходимо, чтобы Rv/Rh  
< lR o , где Rh— (h'/h)~l — масштаб изменения глубины и R v  — ши
рина течения).

3. «Полукруговая теорема»: действительная ст и мнимая Ci ча
сти фазовой скорости удовлетворяют соотношениям [115]

V мин Ч 2~ ^  ^  ^г ^  ^ макс’

(4-57)

где С\ — фазовая скорость первой шельфовой моды при отсутствии 
течения; cr =  tor/ft; с; =  а>;/&. В области ю г>0 возмущения затухают, 

,при coj< 0  течение неустойчиво, сог =  0 характеризует нейтральное 
возмущение.
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Устойчивые шельфовые волны в районе Флоридского пролива 
рассматривались в работе [100]. Флоридское течение аппроксими
ровалось различными профилями скорости, при этом для фазовой 
скорости первой шельфовой моды получались близкие результаты 
(рис. 4.12). Дискриминантный анализ уравнения (4.52) показал, 
что дискретных шельфовых мод может быть лишь конечное число,

•Рис. 4.12. Дисперсионные диаграммы для модели экспоненциального шельфа 
(1.61), показывающие трансформацию дисперсионных кривых шельфовых волн 

в зависимости от вида профиля скорости (из работы [100]).
а  — однородный профиль; б—г — профиль скорости задавался в виде RoV, где У=0,78Ч- 
+ а (х е *—х — 0,78). Параметр а  для каждого варианта (в процентах) приведен в скобках. 

Выделены критические области Кмин< с < VMaKC; со*—сo/f, k*<=kL.

причем волновые числа для каждой из мод не могут быть больше 
некоторого числа ко (эффект коротковолнового усечения).

В связи с тем, что число дискретных мод конечно, возникают 
трудности при изучении устойчивости. Произвольное начальное ус
ловие не может быть разложено на отдельные моды, поскольку 
спектр дифференциального оператора в (4.51) не является полным. 
Поэтому, вообще говоря, на основе решения спектральной задачи
(4.52) нельзя сделать вывод об устойчивости течения относительно 
произвольных (а не только гармонических) возмущений и, следо
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вательно, возникает необходимость в решении задачи Коши для 
уравнения (4.51). Такая задача была решена в работах [16, 153].

У. Макки [153] показал существование непрерывного спектра 
в критической области Умин<с<Умакс, состоящего из элементар
ных волновых решений с разрывом производной в точке яКр, 
V(xKV) = c. В критической точке х  имеется особенность логарифми
ческого типа — эта точка является точкой ветвления. В отличие от 
спектральной задачи, для задачи Коши проблемы выбора ветви 
решения не существует, нужная ветвь находится из условия при
чинности и соответствует предельному переходу от растущих во 
времени возмущений к нейтральным (1 т с = 0 ) . Суммарный непре
рывный спектр не имеет особенностей и убывает во времени при 
выполнении критерия Рэлея (4.53), как некоторая степень t (в ча
стности, для монотонного профиля скорости как t~l ). Таким обра
зом, при выполнении (4.53) произвольное начальное возмущение 
при t — о о  превращается в сумму дискретных шельфовых мод и 
течение оказывается устойчивым.

Д ля вынужденной волны оказалось, что линейный рост реше
ний возможен лишь в том случае, когда частоты и фазовые скоро
сти вынуждающей силы и свободных волн (дискретных мод) сов
падают, т. е. аналогично случаю отсутствия течений [153]. Если 
фазовая скорость для внешнего воздействия св приходится на кри
тическую область VMHH<CB<VMaKc, роста решений не происходит, 
однако в критической точке хс производная функция тока имеет 
особенность логарифмического типа при t-*- о о ,  и вдольбереговые 
скорости неограниченно растут при приближении к этой точке.

Другой возможностью обойти трудности, связанные с непол
нотой спектральной задачи, является добавление в уравнение
(4.52) члена, учитывающего горизонтальную вязкость. Д ля вязкой 
жидкости, как известно, спектр дискретный и полный. Более того, 
течения вязкой жидкости, как правило, неустойчивы при больших 
числах Рейнольдса, хотя профиль скорости может и не содержать 
точек перегиба [50].

В работе [26] была поставлена и решена задача об устойчи
вости баротропного течения над переменным рельефом дна с уче
том вязкости, которая является модификацией задачи Орра—Зом- 
мерфельда [50].

Уравнение для функции тока представлялось в виде

где v — коэффициент турбулентной вязкости. Это уравнение явля
ется естественным обобщением (4.52). Уравнение (4.58) можно 
такж е получить из линеаризованных уравнений полных потоков 
[33] при использовании следующих предположений: а) придонное

{V — с) (г|/' — -А-. гр' — &2г1?) — h  ф =
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течение мало; б) градиенты глубины невелики; в) коэффициент 
горизонтального турбулентного трения постоянен; г) бароклинные 
движения не возбуждаются.

; На берегу задавались условия прилипания:

г|)(0) =  (П
V ( 0 ) _ о )  ”Р " *  =  °- Н.бЭ)

На границе шельфа (свободной границе) необходимо произве
сти склейку с решениями для открытого океана, где уравнение 
(4.58) не содержит переменных коэффициентов. Отбрасывание двух 
решений, возрастающих в направлении от шельфа, дает условия 
на свободной границе. Изложенный способ получения граничных 
условий, однако, требует высокой степени гладкости переменных 
коэффициентов уравнения (4.58). Пренебрегая вязкостью на гра
нице шельфа, можно из (4.52) выписать упрощенные условия, 
справедливые при менее жестких требованиях к гладкости коэф
фициентов (достаточно непрерывности функций V  и h):

г|/ — Щ  — 0 'J

(F — с) (г|/' -  ^  г|>' -  -  А *  =  O f  ПРИ *  =  L - (4 -60>

При чцсленном решении задачи (4.58)— (4.60) использовался 
метод ортогонализации, описанный в работе [26]. Из двух гранич
ных условий (4.60) определялись начальные условия для незави
симых решений ipi и if>2. Чтобы исключить влияние быстрорасту
щего «вязкого» решения, в процессе вычисления делались оста
новки, на которых решения разделялись с помощью «невязкого» 
фильтра [уравнение (4.52)]. Искомый параметр с определялся из 
условий (4.59):

^ 1^2 — 'ф2'ф1 — 0 при х  — 0. (4.61)

Собственные значения находились по методу Ньютона. Все рас
четы проводились с профилями скорости и глубины вида (4.55), 
устойчивыми по отношению к невязким возмущениям.

Рисунок 4.13 иллюстрирует расчет дисперсионных кривых для 
данной задачи. Без течения дисперсионные кривые существуют при 
любых волновых числах, волны распространяются только в цикло
ническом направлении относительно открытого океана (оставляя 
берег справа в северном полушарии). В случае сдвигового тече
ния, направленного в противоположную сторону, для невязкой 
жидкости существует только конечное число мод (в приведенном 
примере только одна). При k = k§ действительная часть частоты 
равна нулю, для модели без трения эта точка соответствует «ко
ротковолновому усечению». В модели с горизонтальной вязкостью 
шельфовые волны существуют и при \k\ >  |&0| , дисперсионная
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кривая продолжается в «критическую» область. Мнимая часть ча
стоты ©г достигает минимума при k = k0 (т. е. в этой точке затуха
ние волн максимально), а затем быстро возрастает, вскоре дости
гая максимума юГкс. На рис.4.13 приведен случай,когда со“акс =  
=  0 , т. е. течение критическое.

Результаты численных расчетов представлены на рис. 4.14. 
Данный рисунок иллюстрирует зависимость критического числа 
Рейнольдса RKp, где R=Ro(jfL2)/v и соответствующего ему волно
вого числа &Кр от параметра глубины а [см. (4.55)] и числа

*кр-да в)

Рис. 4.14. Зависимость критических значений k
от параметра наклона дна а.

1) Ro=0,4; 2) Ro=0,2; 3) R o=0,l; k*=-kL.

Россби. Обращает внимание несимметричность задачи относи
тельно знака а (что равносильно изменению направления распро
странения течения). Течение, ограниченное справа берегом (в се
верном полушарии), при положительном градиенте глубины начи
ная с некоторого небольшого значения aL  устойчиво по отноше
нию к вязким возмущениям потока. Это связано с тем, что при
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достаточно большом наклоне дна шельфовые волны могут рас
пространяться со скоростью, превышающей максимальную ско
рость течения. Тогда неустойчивость может возникать лишь в том 
случае, когда c < | F | MaKC. Однако такие волны, связанные с при- 
осевой неустойчивостью потока, в работе [26] не рассматривались, 
так как они отфильтровываются принятыми условиями на свобод
ной границе (4.60). Очевидно, что неустойчивость такого типа 
должна сильно зависеть от формы V(х)  и h (x )  в окрестности мак
симальной скорости потока.

Рис. 4.15. Нормированные профи
ли скорости, глубины и потенци
ального вихря для Флоридского 
течения (а)\  дисперсионные кри
вые для модели Флоридского те
чения, рассчитанные с учетом го
ризонтального трения при R =  10® 
(1) и при /? =  5-105 (2) (б); дей
ствительная часть частоты дана 
сплошными линиями, мнимая — 

штриховыми; (о* =  co/f, k * = k L .

Напротив, течение, ограниченное слева берегом (например, 
западные пограничные течения), неустойчиво для всех параметров 
а и Ro, при которых проводился расчет. При этом значения кри
тических чисел &Кр и RKр непрерывно росли с ростом а. Этот ре
зультат можно объяснить следующим образом. Увеличение на
клона дна приводит к увеличению скорости шельфовых волн, рас
пространяющихся в направлении, противоположном потоку, по
этому неустойчивые волны возможны для более коротких длин 
волн, для которых с^У м и н = 0 . Можно сказать, что период этих 
волн определяется градиентом скорости основного потока у бе
рега, а длина волны — значением k 0, определяемой соотношением 
между наклоном дна и скоростью потока.

Рассмотрим применение результатов/численных расчетов для 
оценки устойчивости известных пограничных течений.

Шельфовые волны во Флоридском проливе. Д ля Флоридского 
течения оценка аЬ = 2,77, F = 2 ,5 /R oX  (х —  0,8x2IL + 0,2xs/L2), Ro =  
=  0,3 [100]. Рисунок 4.15 иллюстрирует результаты расчета дис
персионных кривых при числах Рейнольдса R =  5-105 и R = 1 0 6
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(размерный коэффициент трения v=4> 102 см2/с и 2• 102 см2/с). Го
ризонтальные размеры нормированы на ширину шельфа L =  30 км, 
вертикальные — на глубину пролива Н =  1 км, частоты измеряются 
в единицах параметра Кориолиса f= 0 ,6 5 -10-4 с-1. Действительная 
часть частоты (ог для волн, распространяющихся против потока 
( k L > — 4), практически совпадает с расчетом по невязкой модели 
[100]. Однако для невязкой модели решений нет при k L < —4, то
гда как для вязкой модели оно существует при любых волновых 
числах. Более того, для невязкой модели (Ог =  0, т. е. течение устой
чиво, в то время как для расчета с вязкостью ю, при k L — —5 при

нимает положительные значения для закритического течения (при 
R « 5 - 1 0 5). Период максимально растущих волн для данной мо
дели составляет 10— 14 сут, а длина волны Я ~ 5 0  км.

Шельфовые волны в районе течения Куросио (35° с. ш.). Ана
логичный расчет был проведен для модели Куросио (рис. 4.16) 
при параметрах aL — 3, V = R o f (2 x  — x2/L),  R o = 0 ,l, L = I0 0  км, 
/ = 0 ,8 - 10~4 с-1. Течение в этом случае незначительно меняет дис
персионную кривую шельфовой волны. Неустойчивые волны воз
никают и здесь (критическое число Рейнольдса) RkP=2,7 -106, и л и  
vKp = 3 -1 0 2 см2/с), однако они имеют значительно большие периоды 
( Т ~ 45 сут) при аналогичных длинах волн (Я — 50 км).

Суммируя результаты, отметим, что горизонтальное трение мо
жет приводить к потере устойчивости пограничного течения отно
сительно баротропных шельфовых колебаний для потоков, ограни
ченных слева берегом в северном полушарии. Растущие волны 
имеют довольно малые длины и значительные периоды, определяе
мые горизонтальным градиентом потока.

4.6. Устойчивость пограничных течений
в стратифицированном вращающемся океане

К ак показано в предыдущем разделе, монотонный рельеф дна 
в краевых областях океана оказывает стабилизирующее влияние 
на баротропные течения, неустойчивость которых может осущест-

Рис. 4.16. Расчет, аналогичный 
представленному на рис. 4.15 6, ~0,002
для района Куросио (35° с. ш.).

0,002

0 2 :

\ / 
1 /
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влиться лишь в особых случаях: когда наклон дна невелик или 
масштабы волн малы. Вертикальный сдвиг скорости течений 
в стратифицированном океане способствует возникновению неус
тойчивых волн. Различаю т два типа неустойчивости таких тече
ний — баротропную и бароклинную.

Наиболее изучена бароклинная неустойчивость, связанная 
с вертикальным сдвигом скорости [62, 75]. В этом случае неустой
чивые волны черпают свою энергию из доступной потенциальной 
энергии течений, которая образуется благодаря наклону изопик- 
нических поверхностей. Бароклинная неустойчивость широко рас
пространена в океане и, по-видимому, является основной причиной 
меандрирования крупномасштабных течений и циклогенеза [75].

Говоря о баротропной неустойчивости, обычно имеют в виду 
неустойчивость, вызванную горизонтальным сдвигом скорости. Об
разующиеся при этом волны могут иметь бароклинный характер; 
так, например, для двухслойной модели с течением в верхнем слое 
неустойчивые колебания будут возникать именно в этом слое. Та
ким образом, следует отличать проблему баротропной устойчиво
сти течений в стратифицированном океане от проблемы устойчи
вости баротропных течений, рассмотренной в предыдущем разделе. 
Изменение глубины квазиоднородного слоя, как правило, меньше 
изменения глубины океана (наклон изопикнических поверхностей 
10- 3— 10~4) и не оказывает значительного стабилизирующего влия
ния, поэтому баротропная неустойчивость поверхностных течений 
обусловливается профилем скорости. Отметим, что учет верти
кального сдвига скорости в этом случае такж е очень важен.

Ввиду сложности общей постановки задачи с непрерывным про
филем скорости и непрерывной стратификацией рассмотрим двух
слойный вращающийся океан, в котором присутствует постоянное 
течение, имеющее горизонтальные скорости V\(x)  и Уг(*) соот
ветственно в верхнем и нижнем слоях. Это течение описывается 
уравнениями (4.13). М алые отклонения от основного течения 
такж е описываются уравнениями, подобными (4.13). Линеаризуя 
полные уравнения, включающие инерционные члены, можно полу
чить:

Д м , — f v t =  —g  - ;  D, (Ь — £,) =  - J L  (klUl) +  ~ ~  (h,ot);

D,vt +  / , « , =  — g  J j jL . ; D2u2 — fv2 =  — g  432- ;

D2v2 +  f 2u2 =  =  - | _  (h2u2) +  J L  (h2v2); (4.62)

%  =  l l  (1 —  A p /p ) -1- CaAp/p;

д  д д  d  x 
где D\  =  +  У у щ Z)2= w + y 2̂ ;  h l = h l  (0) +  j Z .L T ^  d x  ;

g' = gJf;h2 = h- h,h=f + JVj-; 7fe/ + _gi..
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Сравнение (4.62) с (4.13) показывает, что изменения, вноси
мые наличием постоянного течения в уравнения, заключаются 
в замене оператора д/сН на )Z?i или D2, в добавлении к параметру 
Кориолиса вихря скорости основного течения, а такж е в наклоне 
поверхности, разделяющей жидкости разной плотности вследствие 
вертикального сдвига скорости.

Предполагая, как и прежде, гармоническую зависимость всех 
функций от t и у  и исключая из (4.62) £г> мь щ; v u v2, получим 
для соответствующих функций t ,(x) и ri(*) следующую систему:

• № - « ) [ - s - + ( 4 - K - ) - & - « b ] +

где
i =  1 , 2 .

Полученные уравнения выписаны в приближении гидростатики 
й предполагают, вообще говоря, учет ^-эффекта. При изучении 
устойчивости, как правило, ограничиваются квазигеострофическим 
приближением:

со ~  kV  <С f, (4.64)

которое соответствует малым частотам и малым числам Россби. 
Постановка задачи в этом случае несколько упрощается и удается 
получить ряд общих заключений для зональной системы течений 
(амплитуды скорости зависят только от меридиональной коорди
наты). Детальное исследование устойчивости двухслойного тече
ния в таком приближении было проведено в работе [173]. Следуя 
этой работе, рассмотрим зональное течение в двухслойном океане, 
имеющее скорости t / i (у)  и U2(у).  Отметим, что здесь (при ана
лизе зональных течений) используется географическая прямо
угольная система координат, в которой ось у  направлена на север, 
а ось х  — на восток (при этом будут рассматриваться решения 
вида F (у) ei<-at-hx\

Введем следующие безразмерные переменные:

(**, у*) =  (х, y)/L, (с*, U*) =  {c, i / ) / t / MaKc;
(4.65)

р *  =  p L 2/ t / M а к о

В квазигеострофическом приближении уравнения (4.63), в которых 
независимая переменная х  заменена на у, значительно упроща

(4.63а)

(4.636)
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ются. При этом колебания уровня ^  и давления в нижнем слое г|2 
соответствуют колебаниям функции тока <pi,.<p2; д(р{/ д х = vt, дср{/ду±=
— —Ui. Опуская звездочку над безразмерными величинами, окон^ 
чательно получим:

</7, — с)[ф1 — k \ t — F i  (<р, — ф2)] + [Л ( U i — U 2) + Р — U"\\Ф1 =  0;

(U2 — с) [фг — /г2ф2 — F2 (ф2 — фг)] +  [F2 (U2 — Ui) +  р — Ul] ф2 =  0.

где F i = f 2L2/(g'hi)-, F2= f 2L 2/(g 'h2) — безразмерные коэффициенты, 
аналогичные S 2. Граничными условиями являются условия затуха
ния возмущений на зональных границах

Таким образом, эта система двух уравнений определяет устой
чивость течения в двухслойной модели. В работе [173] были рас
смотрены необходимые и достаточные условия существования не
устойчивых решений, а такж е интегральные энергетические соот
ношения, связывающие характеристики возмущений и среднего 
движения. Второй член в левой части уравнений представляет со
бой градиент средней потенциальной завихренности Qi в каждом 
слое:

Рассмотрим неустойчивое возмущение, для которого Сг =  сог/^> 
> 0 . Разделив первое уравнение на (U i — с), а второе — на ( U2 —

Условие (4.69) должно выполняться по отдельности для действи
тельных и мнимых частей. Мнимую часть (4.69) можно записать 
в виде

Таким образом, для неустойчивости течения необходимо, чтобы 
горизонтальный градиент потенциальной завихренности изменял 
знак, p-эффект стабилизирует движение, так как из выражений

(4.66а)

(4.666)

ф1 = ф 2 =  0 при у —  ±  1 . (4.67)

dQJdy  =  р -  С/Т + F , {Ut -  U t)\ 

dQJdy  =  р — £/? +  F2(U2 — U l).

(4.68а)

(4.686)

— с) и умножив их соответственно на ф.Г/Л и на ф2/.F2, проинте
грируем по у. После очевидных преобразований получим

1

, rfQ2 1 ф2 |2
2 dy I и 2- с  |2
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для  завихренности видно, что достаточно большая величина (3 при
ведет к положительным градиентам Qi и Q2 для всех #. Из ана
лиза действительной части уравнения (4.69) можно получить вто
рое необходимое условие неустойчивости:

Рис. 4.17. Толщина однородного слоя (по данным на
блюдений — 1, теоретическая оценка — 2) (а) ; профили 
скорости (2) и безразмерного градиента потенциального 
вихря (1) (б); 3 — экспериментальные данные о скоро
сти. П оказан рельеф дна в районе Гвианской котловины.

Произведение зональной невозмущенной скорости и градиента по
тенциальной завихренности должно быть положительным. Одно
временное выполнение условий (4.70)— (4.71) не является слиш
ком жестким требованием. Оценки показывают, что для струйных 
течений, таких как Гольфстрим или Куросио, необходимые усло
вия неустойчивости соблюдаются. Таким образом, бароклинная 
неустойчивость может являться основным источником меандри- 
рования течений. Детальные расчеты, основанные на использова
нии уравнений (4.69), правильно предсказывали фазовые скорости 
и длины волн меандров [75].

В качестве примера рассмотрим Гвианское поверхностное тече
ние в районе Амазонского шельфа и Гвианской котловины 
(рис. 4.17). Соответствие профилей скорости и глубины верхнего 
квазиоднородного слоя показывает приближенное выполнение гео- 
строфических соотношений для основного течения. Изображенный 
профиль градиента потенциального вихря меняет знак, и произве

ди 1000 1500 х  км
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Ь,м
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дение UdQ/dy>0  на определенном отрезке у. Поэтому следует 
ожидать наличие неустойчивых волн для такой системы течений.

Важными факторами, влияющими на устойчивость бароклин- 
ного течения, являются соотношение глубин однородных слоев, 
стратификация, рельеф дна, наличие горизонтального сдвига ско
рости. Легко показать, что для. горизонтально-однородного тече
ния необходимые условия для неустойчивости становятся более 
жесткими при увеличении глубины нижнего слоя. В пределе когда 
глубина нижнего слоя стремится к. бесконечности течение стано
вится бароклинно устойчивым. Баротропная неустойчивость по
верхностного течения может осуществляться даже и в этом случае 
благодаря горизонтальному сдвигу скорости.

Влияние (3-эффекта и наклона дна обсуждалось в работах [1,
2, 141, 167]. Д ля зонального течения было показано, что р-эффект 
в океане с ровным дном оказывает стабилизирующее воздействие. 
Равномерный наклон дна в направлении, поперечном потоку, 
такж е стабилизирует течение независимо от знака наклона. Од
нако совместное влияние топографии и p-эффекта может приво
дить к дестабилизации течений, если эти эффекты действуют про
тивоположным образом (например, увеличение глубины океана 
в сторону высоких широт, оставляющее неизменным потенциаль
ный вихрь).

Горизонтальный сдвиг скорости определяет баротропную устой
чивость течений. В работе [173] найдены необходимые и доста
точные условия для неустойчивости такого типа в случае простого 
зонального - течения. В частности, было показано, что течение 
с антисимметричным профилем скорости неустойчиво. В общем 
случае произвольного направления течения баротропную и баро- 
клинную неустойчивость невозможно разделить, неустойчивые воз
мущения имеют более сложную структуру.

Влияние конфигурации дна и береговых границ значительно 
усложняет дисперсионную диаграмму устойчивых и неустойчивых 
мод. В частности, изменчивость глубины может приводить к но
вому типу неустойчивости, связанному с взаимодействием между 
различными поперечными потоку модами и Фурье-компонентами 
донной топографии [167]. В работе [1] изучалось совместное дей
ствие различных факторов: горизонтального и вертикального сдви
гов скорости, наклона дна и конфигурации рельефа, а такж е ори
ентации течения. Результаты расчетов сопоставлялись с наблюде
ниями вихрей в юго-восточной части Черного моря и дали 
удовлетворительное объяснение наблюденных и рассчитанных вол
новых характеристик.

Учет агеострофических эффектов, т. е. конечного значения 
числа Россби, в общем случае является сложной задачей. Условий 
для неустойчивости, подобных (4.70) и (4.71), в этом случае полу
чить не удается. Устойчивость негеострофического течения может 
быть определена с помощью численных расчетов. В работе [75] 
подробно обсуждается влияние агеострофических эффектов на ба- 
роклинную неустойчивость. В целом учет этих эффектов приводит
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к уменьшению скоростей роста для неустойчивых возмущений. Сле
дует отметить, что квазигеострофическое приближение (4.64) 
лучше выполняется в области средних широт. В низких широтах, 
где число Россби нельзя считать малым, и в высоких, где страти
фикация невелика такое приближение может быть неправомерным.

Агеострофические эффекты такж е важны при изучении устой
чивых классов низкочастотных волн — струйных [154] и фрон
тальных [97] мод. Существование этих типов колебаний непосред
ственно связано с наличием стратификации и течения, имеющего 
вертикальный сдвиг скорости.

Струйные волны, описанные Д ж . Маквильямсом для зонального 
канала [154], по механизму возвращающей силы аналогичны то
пографическим волнам Россби (шельфовым волнам): их вызывает 
градиент потенциального вихря, связанный с изменением глубины 
верхнего квазиоднородного поля,

В качестве примера можно рассмотреть двухслойную модель 
зонального канала постоянной глубины Н  с течением в верхнем 
слое U\ = U = const. При условии (3 =  0, Ro<Cl и возмущения
стационарного потока описываются упрощенным уравнением 
(4.65а):

ф'1 +  ( - й 7 ^ - 6 2) ф1 =  0- (4.72)

Учитывая, что на границах канала <р =  0 при г /= ± 1 , получим 
следующие дисперсионные соотношения:

с„ =  С/( 1 — Fx+ k 2 +  n2n2l i  )  ’ (4-73^

где п =  1 , 2, . . .
Таким образом, струйные волны представляют собой набор ди

скретных мод, имеющих точку сгущения Cco = U. Д ля течения, 
имеющего горизонтальный градиент скорости, моды могут иметь 
фазовые скорости, удовлетворяющие условию |с | <  | У |Мин; высшие 
моды при этом пропадают.

Фронтальные волны, описанные в работе Дж . Бэйна [97], свя
заны с выходом холодных вод на поверхность моря (апвеллин- 
гом). В случае двухслойной модели такие моды возникают при 
пересечении поверхности, разделяющей жидкость разной плотно
сти, со свободной поверхностью океана. Фронтальные волны имеют 
максимальную амплитуду вблизи линии пересечения поверхностей. 
Отметим, что эти волны непосредственно связаны с агеострофиче- 
скими эффектами, поэтому для их изучения необходимо исполь
зовать полные уравнения (4.63).

Таким образом, баротропно-бароклинная неустойчивость сред
них течений в пограничных областях океана является сложной про
блемой, решение которой найдено лишь в некоторых модельных 
упрощенных ситуациях. В полной постановке ее приходится рас
сматривать в каждом отдельном случае по-разному, вводя те или 
иные упрощения. При этом основным методом решения задачи яв
ляются численные расчеты.
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ГЛАВА 5. ЭКВАТОРИАЛЬНЫЕ ЗАХВАЧЕННЫЕ ВОЛНЫ
Г

5.1. Проявление экваториальных волн

Захваченные волны могут генерироваться и вдали от берега 
при постоянной глубине океана. Это происходит, например, в эк
ваториальной области, и здесь причиной, приводящей к возникно
вению таких волн, является меридиональное уменьшение горизон
тальной составляющей силы Кориолиса вплоть до нуля при при
ближении к экватору. Как уже отмечалось, вдали от берегов в от

крытом океане под действием 
сил тяжести и плавучести, а 
такж е меридионального изме
нения параметра Кориолиса f 
могут образовываться несколь
ко типов длинных волн: баро- 
тропные и бароклинные инер
ционно-гравитационные вол
ны и волны Россби [83]. На эк-

Рис. 5.1. Общ ая дисперсионная диа
грамма экваториальных захваченных 

волн.

ваторе параметр f  равен нулю и в результате исчезновения 
горизонтальной составляющей силы Кориолиса указанные волны 
видоизменяются и к ним добавляются, кроме того, еще два типа 
захваченных волн. Одна из них—: Россби-гравитационная волна — 
обусловлена совместным действием p-эффекта и силы тяжести, 
вторая — экваториальная волна Кельвина связана с исчезновением 
параметра f  на экваторе (в этом отношении экватор играет роль 
береговой стенки при образовании волны Кельвина).

Волны Россби и инерционно-гравитационные волны вблизи эк
ватора видоизменяются таким образом, что их горизонтальная 
структура становится существенно неоднородной в меридиональ
ном направлении. Появляются дискретные горизонтальные моды, 
энергия которых концентрируется в конечной области около эква
тора, а далее к полюсам экспоненциально затухает. В целом эква
ториальную область по отношению к длинным волнам можно рас
сматривать как пограничную область океана. Захваченные здесь 
волны во многом аналогичны рассмотренным ранее краевым и 
шельфовым волнам.

Действительно, общая дисперсионная диаграмма экваториаль
ных захваченных волн, приведенная на рис. 5.1, удивительно на
поминает дисперсионную диаграмму захваченных волн в прибреж-
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ной пограничной области океана (рис. 1.1). Здесь использована 
общепринятая географическая система прямоугольных координат: 
ось х  направлена на восток, ось у —  на север, со* =  соТ ,  k* = kL  —  
безразмерные частота и зональное волновое число (Т, L — харак
терные масштабы времени и длины). В обоих случаях волны 
Кельвина направлены так, что берег .(либо экватор) остается 
в северном полушарии вправо относительно направления распро
странения волны. Место волн Пуанкаре занимают инерционно-гра
витационные волны, которые в экваториальной области имеют 
дискретный спектр, а шельфовых волн — волны Россби. Смешан
ная Россби-гравитационная волна не имеет аналога среди рассмот
ренных ранее волн. Сходный характер обеих дисперсионных диа
грамм приводит к ряду общих свойств захваченных прибрежных 
и экваториальных волн. В то же время за этим формальным сход
ством нельзя забывать и о существенных отличиях: захват в крае
вой области океана связан с изменением глубины (а следова
тельно, скорости длинных волн) и отражением от берега, а захват 
экваториальных волн обусловлен меридиональным изменением го
ризонтальной составляющей силы Кориолиса (т. е. скорости инер
ционно-гравитационных и Россби волн).

Одними из первых работ, посвященных эффекту захвата волн 
в экваториальной области, были работы Стерна [189] и Брезер- 
тона [99]. БоЛее общие результаты получены Мацуно [152], Блэн- 
фордом [98], Лайтхиллом [147], Манком и Муром [161] и позд
нее в серии работ Филандера, Мура, Лонге-Хиггинса и др. [158, 
174— 177 и др.].

Наблюдения захваченных волн в открытом океане, в том числе 
и в экваториальной областй, связаны со значительными техниче
скими трудностями. Поэтому до настоящего времени таких данных 
мало и они не позволяют составить достаточно детального пред
ставления о свойствах экваториальных волн. Одной из немногих 
экспериментальных работ является работа Вунша и Гилла [203],. 

' в  которой была выполнена обработка многочисленных рядов из
мерений уровня океана на островных станциях, расположенных:

: в экваториальной области Тихого океана. Были проанализированы 
характерные пики в спектрах колебаний уровня, имеющие периоды 
в несколько суток, которые интерпретировались как инерционно
гравитационные экваториальные захваченные волны.

Хорошую возможность для изучения низкочастотных эквато
риальных волн дали измерения течений в таких крупных между
народных экспериментах, как Атлантический тропический экспери
мент (АТЭП) в 1974 г. и Первый глобальный эксперимент (П ГЭП ) 
в 1979 г. ч

На рис. 5.2 приведены годографы среднесуточных скоростей те
чений для разных глубин вблизи экватора (0°30' с. ш., 35° з. д .)»  
Записи получены в результате измерений на многосуточной буйко
вой станции в период ПГЭП на НИС «Академик Вернадский». Н е

-  останавливаясь пока на всех деталях поведения вектора скорости 
течения, отметим одну характерную особенность — существование
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интенсивных колебаний скорости с периодом около 20 сут. Они от
мечаются во всем верхнем 70— 100-метровом слое и их амплитуды 
составляют около 50 см/с.

Подобную же картину дали измерения гидрологических харак
теристик в экваториальной зоне Индийского океана в 10 и 11-м
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Рис. 5.2. Годографы среднесуточных скоростей течений для разных глу
бин вблизи экватора (ГЗО' с. ш., 35° в. д.) по измерениям в период

ПГЭП.

рейсах НИС «Академик Вернадский». На рис. 5.3 показано рас
пределение солености по глубине в верхнем 300-метровом слое 
океана на экваториальном разрезе 50—80° в. д. Измерения на раз-

50 52

Рис. 5.3. Распределение солености на экваториальном разрезе в Индийском
океане.

«.резе выполнены в два этапа: 50—65 и 65—80° в. д. Продолжитель
ность каждого около 4 сут, промежуток между ними составлял 
20 сут. На рис. 5.3 приведены результаты измерений солености на 
четырех меридиональных разрезах по 65° в. д. от 2°30/ с, ш. до 
2°30' ю. ш., выполненных с временным- интервалом 4 сут.
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Видно, что вдоль экватора в верхнем слое наблюдаются ядра 
повышенной солености, отстоящие друг от друга на расстояние 
около 500—600 км. Эту особенность можно объяснить как прояв
ление волны, распространяющейся вдоль экватора, с длиной, при
близительно равной удвоенному расстоянию между ядрами повы
шенной солености.

Рис. 5.4. Распределение солености на меридиональ
ных разрезах по 65° з. д., выполненных с временным 

интервалом 4 сут.

На рис. 5.4 показано меридиональное смещение ядер повышен
ной солености со временем. Хотя продолжительность измерений 
была недостаточной, чтобы оценить период этих колебаний, само' 
существование периодических изменений положения ядер отчет
ливо прослеживается. Эти примеры свидетельствуют о существо
вании в экваториальной области Атлантического и Индийского' 
океанов интенсивных волновых движений: в данных случаях с пе
риодом около 20 сут и длиной волны 1000— 1200 км. Как будет 
показано ниже, они так же, как и волны в краевой области океана*
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относятся к горизонтально-неоднородным захваченным волнам. 
В целом, спектр экваториальных захваченных волн довольно ши
рок, Пространственные масштабы изменяются от сотен до тысяч 
километров, временные — от суток до нескольких месяцев.

5.2. Основные уравнения экваториальных 
захваченных волн

Используем географическую систему прямоугольных координат. 
И з исходных уравнений движения (1.10)—-(1.14) следует уравне
ние для меридиональной скорости:

д2
д х 2 ду2

dv  + р  <Э0
dt д х dz ь и - d*v

d z d t 3 ■PV
д2о

d z d t

(5.1)

Будем искать решение в виде прогрессивных волн, распростра
няющихся в зональном направлении. Д ля этого введем следующее 
разделение переменных:

и -  G (г) U (у)~
V tQ (2 ) V (у)
W iW (z)P (у)

- р  _ _9 oAG ( z )  Р (у)_

Ае i (соt — кх) (5.2)

А  — постоянная, имеющая размерность скорости.
Из (5.1) после разделения переменных получаются два урав

нения, определяющих горизонтальную и вертикальную структуру 
волн:

d2V  , /  ш2 № р2у 2 ^ .. ,
d y 2

V: 0; (5.3)

(5.4)

где с — постоянная разделения, имеющая размерность скорости.
С учетом (1.12), (1.13) уравнение (5.4) для вертикальной ско

рости записывается в виде
d2W  , N 2

где

d z 2

W =

W = 0 ,

А со dG  
N 2 dz

(5.5)

(5.6)

Граничными условиями, как обычно, являются: условие непроте- 
кания на дне

W =  0 при z =  —H  (5.7)
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------ c2 ~ W  =  0 при z =  0.

и динамическое условие на свободной поверхности

(5.8)

Следуя Филандеру [175], можно выделить два метода решения 
общей задачи. Первый, более распространенный, состоит в пред
ставлении вертикальной структуры волн в виде суперпозиции нор
мальных мод (поверхностной и внутренних). Они описываются од
нородным уравнением (5.5) с граничными условиями (5.7), (5.8). 
Его решение сводится к отысканию собственных функций Wn и  
собственных значений сп этой краевой задачи. Тогда горизонталь
ная структура волнового поля, т. е. зависимость V от координаты v 
у, определяется уравнением (5.3) при соответствующих краевых 
условиях горизонтальной задачи. Значения постоянной разделения 
с в уравнении (5.3) определяются соответствующими значениями 
вертикальной краевой задачи сп. Обычно вместо сп вводят экви
валентную глубину hn, которая формально равна глубине жидко
сти, в которой скорость распространения длинной гравитационной
волны Cn — ^/ghn.  Тогда горизонтальная задача (5.3) на собствен
ные значения и собственные функции определяет дисперсионное 
соотношение щ п {к, сп) и меридиональную структуру скорости 
Vi(y) V — индекс горизонтальной моды).

Второй подход к изучению волн состоит в первоначальном ре
шении горизонтальной краевой задачи (5.3) на собственные функ
ции Vi и собственные значения Сь Волновые числа k  и частоты со
считаются заданными (определяются возбуждающими силами),. 
а значения Ci или эквивалентные глубины hi определяются. Затем 
решается уравнение (5.5) для вертикальной задачи, в котором Сг 
(или hi) известны. Поэтому вертикальная структура волн предста
вляет собой совокупность прогрессивных (в случае положительных 
hi) или вертикальных захваченных (в случае отрицательных значе
ний эквивалентной глубины hi) волн.

Применение того или иного подхода к описанию волн зависит 
от вертикальной и горизонтальной структуры волнового поля, ко
торая в свою очередь определяется механизмом генерации волн.. 
Как показывают экспериментальные данные, в экваториальной об
ласти Атлантического океана наблюдается вертикальное распро
странение колебаний температуры [120]. Оказывается, этот эффект 
проще описывается представлением в виде вертикально распро
страняющихся вынужденных волн, чем нормальными бароклин- 
ными модами. Как известно, для установления таких мод необхо
димо выполнение условия (5.7) полного отражения волн от ниж
ней границы (т. е. от дна) для низкочастотных внутренних волн 
(со< N ( z ) ) .  Это условие может и не выполняться для длинных 
волн, распространяющихся в океане с неровным дном, либо в слу
чае, когда вертикальный масштаб волны много меньше глубины Н  
(глубокое море). В этих случаях условие непротекания (5.7) за 
меняется на условие излучения.
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Рассмотрим уравнение (5.3) с граничными условиями затуха
ния решения при | у\ оо. Решение этой задачи на собственные 
значения и собственные функции известно [152, 175]. Последние 
имеют вид

V i =  ехр [—г/2/(2/?!)] Н / (y/Ri), (5.9)

где Hi — полиномы Эрмита l-го порядка. В выражении (5.9) R i— 
радиус Россби /-й моды

R i = W g h M h =  (c№)'h, (5.10)

где Ci — собственные значения, являющиеся корнями характери
стического уравнения (5.3)

*  (5Л1) 
с \  (О Cl V ->

Решение его можно записать как

с, =  { - р  (21 +  1) ±  [р2 ( 2 /+  I)2 +  4 +  ft2)  со2]7’} X

X [2( f t 2 (5. 12)

Условия ортогональности последовательности собственных 
функций (5.9) определяются выражением

оо

5 (<о2 — р2 у )  Vn (y/Rn) у т (y/Rm) dy  =
— оо

=  со2 ------ - g7-1 {g h f ) 'h Jih 2nn\bmn. (5.13)

ТДе 6 mn ’ символ Кронеккера. Несколько первых полиномов Эр
мита имеют вид

# „ = 1 ;  Н х (у) =  2у; Я 2(у) =  4у2 — 2; Н 3 (у) =  8у3 — 12у.

Используя уравнения (1.10), (1.11) можно получить выражение 
для составляющей зональной скорости

v  Р'/2 (  {U2)'h y i - i { y l R i )  , [(l +  l ) /2]'h y l + i (y!Ri)  ) (5Л4у
1 (с/ ) 1 /4(0 (  k /a  +  cY 1 — k /a  +  c f 1 J *

Отметим, что входящие в (5.9) и (5.14) полиномы Эрмита — 
симметричные функции координаты у, если I — четное число, и ан
тисимметричные, если / — нечетное.

5.3. Г ор и зо н тал ьн ая  стр у кту р а  волн

154



Основная симметричная мода ( /= 0 )  требует специального рас
смотрения. Д ля нее корни (5.12) можно представить в виде

с^  =  со7(р +  с0Й); (5.15)

coZ) =  —(o/k. (5.16)

Можно показать, что второй корень с о2) физически не обосно
ван. Действительно, из уравнений движения (1.10)— (1.14) сле
дует выражение, связывающее зональную и меридиональную ско
рость:

^ £ - ~ * З Г  • (517>

Как видно из (5.17), корень Со(2) не удовлетворяет условию-
ограниченности зональной скорости. Первый корень со1) соответ
ствует волне, определяемой как смешанная Россби-гравитационная 
волна  (ее иногда называют волной Янаи).

Имеется еще одно волновое решение, не следующее из уравне
ния (5.3), но удовлетворяющее исходным уравнениям движения. 
Это решение описывает волну, для которой меридиональная ско
рость равна нулю. П олагая и =  0, из уравнений движения (1.10),
(1.11), (1.14) получим:

— iaU +  kAP = 0 ;  (5.18)
$yU +  A dP /dy  —  0; (5.19)

kU -с о Л Р /с 2 =  0. (5.20)

Условие совместимости (5.18), (5.20) имеет вид

(со — kc) (со +  kc) =  0.

Тогда решение, удовлетворяющее условию затухания при |г/|-»- 
-»-оо, соответствует корню c = a /k  и запишется в виде

U - 1  — C  ехр [ —y2/(2R2-\)\;  (5.21)

где С — постоянная интегрирования.
Таким образом, для этой волны меридиональная скорость равна 

нулю, зональная — затухает от экватора к полюсам в соответствии 
с (5.21), а сами волны распространяются со скоростью длинной
волны (в океане эквивалентной глубины). Она имеет все свойства
известной волны Кельвина и называется экваториальной волной 
Кельвина.  Индекс «—1» в формуле (5.21) для ее обозначения вве
ден для общности решения: выражение (5.9) и дисперсионное со
отношение (5.12) формально будут описывать все классы волн, 
в том числе Россби-гравитационную и Кельвина при /= 0  и 1= — 1 
соответственно.

Связь между частотой со, зональным волновым числом k  и соб
ственными значениями Ci краевой задачи для свободных горизон
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тальных волн задается дисперсионным соотношением (5.12). Для 
мод с 1=1 и 1 = 0 оно определяет эквивалентную глубину эквато
риальной волны Кельвина и смешанной Россби-гравитационной 
волны. Физический смысл имеет только один из корней уравнения
(5.11), поэтому для горизонтальных мод с / =  0; — 1 имеется одно
значное соответствие между ш, k  и С\.

Д ля I ^  1 решение (5.11) содержит два корня. Один отно
сится к знаку « +  », второй — «—» в этом выражении. Они опреде
ляют захваченные экваториальные инерционно-гравитационные 
волны и волны Россби. Рассмотрим отдельные волны подробнее.

Инерционно-гравитационные волны. Структура меридиональной 
скорости V задана выражением (5.9), в котором значение экви
валентной глубины hi для известных значений частЬты со и зональ
ного волнового числа k (зависящих от условий генерации) опреде
ляется (5.12), где берется знак « + » . Скорость. V зависит от по
рядкового номера моды. Д ля старшей моды функция V антисим
метрична:

V =  e x p [ - y 2/ (2 t f ) \2 y /R l. (5.22)

Вторая мода симметрична по отношению к экватору и изменяется 
как ехр [—у 2/ (2R22)]H2(ylR2) , третья антисимметрична и т. д. Д ля 
высших инерционно-гравитационных волн в экваториальной обла
сти, начиная с некоторой критической широты ук, поведение изме
няется — амплитуды быстро затухают й стремятся экспоненци
ально к нулю (явление «захвата»). Как видно из структуры урав
нения (5.3), эта широта определяется условием

Ук «  У с ; (2/ +  1)/р. (5.23)

Поскольку для высших мод (при больших /)

(5.24)

(5.25)

что соответствует инерционной (критической) широте [175]. Та
ким образом, область захвата волновой энергии простирается 
в экваториальной области вплоть до инерционных широт. Это по
ведение инерционно-гравитационных волн отличает их от эквато
риальных волн Россби, которые распространяются от экватора до 
высоких широт (тем больших, чем больше номер моды).

На рис. 5.5 приведены дисперсионные соотношения двух пер
вых мод инерционно-гравитационных волн для различных значе
ний эквивалентных глубин. Графики построены в соответствии 
с дисперсионным соотношением (5.12) при / =  1; 2. При более вы
соких частотах волны имеют большие эквивалентные глубины. Ф а
зовые скорости этих волн (а такж е групповые скорости) могут 
иметь различное направление (как на запад, так и на восток). 
Групповая скорость равна нулю вдоль штрихпунктирной линии. 
Она задается простым соотношением: k = —р/(2со).

ci «  со2/[р (21 +  1)];
получим

у к «  ю/р,
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Волны Россби. Это низкочастотные градиентно-вихревые эква
ториальные волны, для которых при больших I

ci ~  — р(21 +  l)/(k2 +  pfc/co), (5.26)

а следовательно, в отличие от инерционно-гравитационных волн, 
при /-> о о  критическая широта г/ь-*- оо. Это означает, что воз
можны лишь волны, для которых уъ. меньше расстояния от эква
тора до полюса, поэтому число волн Россби конечно. Меридио-

-5-ю2 ЧО3 О 103 5-ю2 X км

нальная структура скорости Vi подобна соответствующей структуре 
инерционно-гравитационных волн.

Дисперсионные кривые для двух низших мод волн Россби по
казаны на рис. 5.6. Значения Ы уменьшаются с ростом номера 
моды. Ф азовая скорость этих волн не изменяет знака — всегда на
правлена на запад. Групповая же скорость, как и для предыду
щего типа волн, может быть разного знака. Д ля тех значений ю 
и k, которые соответствуют линии k = — (3/(2со), она равна нулю. 
Д ля экваториальных волн Россби приблизительно выполняется 
гёострофический баланс полей давления и скорости [в формуле 
(5.17) преобладает второй член, включающий параметр Кориолиса 
/  =  Р«/]. Исключение составляет область непосредственно вблизи 
самого экватора [152]. Здесь вследствие исчезновения силы Корио
лиса на экваторе геострофическое соотношение нарушается.

Смешанная Россби-гравитационная волна. Д ля нее зависимость 
Ы от со и As, описываемая дисперсионным соотношением (5.15), по
казана на рис. 5.7. Ф азовая скорость может быть направлена и на
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к  рад /м
Рис. 5.6. Дисперсионные кривые для 1-й (/) и 2-й мод (II) волн Россби.

1) ht—100 см; 2) кг=<50 см; 3) 10 см; 4) ht= 5  см.

запад, и на восток, групповая — только на восток. Эта волна 
имеет различный характер при малых и больших ю. Д л я  больших 
частот она ведет себя подобно гравитационным волнам, для ма
л ы х— подобно волнам Россби. Так, для больших периодов ско
рость и давление приблизительно связаны геострофическим соот
ношением, за исключением узкой экваториальной полосы.

Выпишем общие выражения для меридиональной и зональной 
скоростей смешанной волны, следующие из (5.9), (5.14), (5.15):

„  =  _ Л - Р ± ^ Уе х р [ - У7 ( 2 ^ ) ] 0 ( г ) в г(“г- ^ ;  (5.27)

v — - A e x v [ - y 2/ ( 2 R t ) ] G ( z ) e i ia t - kx- nl2). (5.28)
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Н а экваторе зональная скорость равна нулю, а меридиональ
ная имеет максимальную амплитуду колебаний. Сдвиг по фазе 
колебаний скорости и я v равен я/2. На некотором расстоянии от 
экватора амплитуда скорости и достигает максимума. Это pac

er) 6)

2R

R

О
Рис. 5.8. Изолинии горизонтальных 
скоростей Россби-гравитационной « 
волны в относительных единицах для 
двух значений периодов, соответст
вующих западному и восточному 

направлению распространения.
а) Т—20 сут; б) Т=Ъ сут.

стояние равно радиусу Россби R0. Д алее к полюсам оба компо
нента скорости быстро затухают. Например, при у = ± 2 R 0 мери
диональная скорость затухает в е2 раз.

Рис. 5.9. Дисперсионные кривые для 
экваториальной волны Кельвина.

1) Лг=100 см; 2) 50 см; 3) йг=> 10 см;
4) 5 см.

На рис. 5.8 а, б показаны эллипсы горизонтальных скоростей 
смешанной Россби-гравитационной волны для периода Т i =  20 сут 
и Г2 =  5 сут. Одна из них имеет западное, вторая — восточное на
правление фазовой скорости. Значение эквивалентной глубины 
равно 50 см (см. рис. 5.6), так что с* =  2,24 м/с. Виден разный
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характер изменения эллипсов течений по широте. Д ля Т =  5 сут 
вне узкой экваториальной области поле скорости быстро прибли
жается к зональному виду, при котором u^>v.

Волна Кельвина. Поле горизонтальной скорости волны Кель
вина имеет простой вид, меридиональная скорость равна нулю, зо
нальная изменяется, как ехр [—y 2/(2Rz-i)].  Дисперсионное соотно
шение для нее записывается в простом виде: с =  ю/6. Дисперсион
ные линии на плоскости (<о, к)  имеют вид прямых (рис. 5.9).

S.4. Вертикальная структура поля скорости

Изменение по вертикали вертикальной составляющей скорости 
W  описывается уравнением (5.5) с граничными условиями (5.7) и
(5.8). Оно определяет свободные волны. Д ля длинных волн дина
мическое граничное условие (5.8) на поверхности упрощается. 
Действительно, вблизи поверхности из (5.5) следует

Сравнение в (5.8) первого и второго членов показывает, что 
условие на свободной поверхности можно записать в виде

если iV (0)c/g-C l. Оно обычно выполняется с большой степенью 
точности. "

Обозначив N 2(z) /c2=tn2(z),  запишем уравнение и граничные ус
ловия, определяющие вертикальную структуру волн:

Собственные значения сп и вертикальные собственные функции 
свободных колебаний для задачи (5.31), (5.32), легко находятся 
численно для любого профиля частоты Вяйсяля—Брента N  (г).

Осредненный по разрезу поперек экватора в Атлантическом 
океане, выполненному в 1979 г. НИС «Академик Вернадский», про
филь частоты N(z)  показан на рис. 5.10, где приведены также 
результаты расчета первых трех собственных функций Wn (z).  Н а
помним, что изменение горизонтальных скоростей и и v с глуби
ной пропорционально d W j d z .  Соответствующие этим модам зна
чения сп и hn приведены в табл. 5.1.

Таблица 5.1
Номер моды, я . . . .  1 2 3 4 5
Ф азовая скорость, м/с 2,21 1,24 0 ,84  0 ,69  0 ,55

(5.29)

W  =  0 при 2  =  0, (5.30)

W " +  m 2 ( z ) i r = 0 ;  
W  (0) =  W {—И )  =  0.

(5.31)
(5.32)



Одним из физических условий образования вертикальной струк
туры в виде совокупности нормальных мод является условие пол
ного отражения от дна для a < N ( z ) ,  которое записывается в виде 
W (—Н ) =  0. Это условие, вероятно, во многих случаях неприме
нимо. В частности, подводные неоднородности, хребты, впадины 
могут приводить к рассеянию волн при отражении от дна и пре
пятствовать установлению нормальных мод. Очевидно, стационар
ное состояние волнового поля, при котором вертикальная скорость 
ведет себя как W (z) мо
жет установиться лишь при за 
дании неоднородных граничных 
условий.

Рассмотрим прогрессивные 
вертикальные волны. Исследуем 
предельный случай, при котором 
условие полного отражения на 
дне при z =  — Н  заменяется на 
условие полного поглощения на 
некоторой глубине. Это означает 
физически, что в случае поверх
ностного источника энергии в глу
боководных слоях океана там, где

2-i02 N рад/г

Рис. 5.10. Усредненный график N (z) %qqq
и соответствующие ему первые три 
вертикальные моды собств'енных ко
лебаний в экваториальной области.

Z М
N ( z ) ~  const, присутствует лишь волновая составляющая, перено
сящая энергию вниз. Фактически это условие соответствует усло
вию излучения. Такой случай, очевидно, реализуется для «глубо
кого моря», когда вертикальный масштаб бароклинных волн много 
меньше глубины Н,  поэтому вследствие поглощения волн в глубо
ководных слоях отраженная волна пренебрежимо мала. На по
верхности зададим амплитуду вертикальной скорости W0. Уравне
ние (5.31) решаем методом начальных параметров, аналогично 
тому, как это делалось при расчете пограничных баротропных волн 
(раздел 1.8). При этом N (z) аппроксимируется ступенчатой функ
цией. Решение для /-го слоя имеет вид

— imz IW j =  В,е 1 + С }е (5.33)

j =  1, 2, М,  где М —  номер глубинного слоя с Af=const.
Здесь первое слагаемое соответствует прогрессивной волне, на

правленной вверх, а второе — вниз. Условие непрерывности вер
тикальной и горизонтальной скорости сводится к требованию
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непрерывности W  и W  на границе слоев. Граничное условие на 
поверхности следующее:

B l +  C t =  W 0.- (5.34)

При этом предполагается, что источник энергии находится на по
верхности.

Условие излучения в глубоководной области, где частоту Вяй- 
сяля—Брента можно считать постоянной величиной, запишем 
в виде

См =  0. (5.35)

Как известно, для внутренних волн в океане вертикальные со
ставляющие фазовой и групповой скорости различаются по знаку 
[83]. Поэтому вертикальный поток энергии, связанный с гармони
ческой составляющей Be~imz, направлен вниз, хотя фазовая ско
рость е е — вверх.

В результате задача сводится к численному решению следую
щей системы алгебраических уравнений:

— im z , m z ,  — im. , z. im, z
B,e 1 ! +  Cje 1 1- B 1 + ie '  +  1 / - C / +  1e  /  + 1 / = 0 ,

— irtiz im . z  —im, z
— rrtjBje 1 1 +  rrijC ' +  m1 + iBj + le 1 1 —

im.  , 2 ,
— ml + iCj + ie 1 =  0; (5.36)

/ = 1 ,  . . . , M - 1

с учетом условий (5.34), (5.35).
Кроме амплитуд вертикальной скорости прямой и обратной 

волны
Пу =  I S / 1 и 0,- =  |С / | (5.37)

соответственно, рассчитывается функция амплитудного отражения
R =  \C, \ I\B, \ ,  (5.38)

равная отношению амплитуд вертикальной скорости обратной и 
прямой волн. Однако амплитуда скорости не дает полного пред
ставления об энергетических свойствах волнения. Важной харак
теристикой является вертикальный поток энергии

Ег =  Re (р) Re (ш), (5.39)

где р и w —  давление и вертикальная скорость, заданные (5.2),
а черта означает — осреднение по периоду волны. Используя фор
мулы (5.4), (5.6), получим:

Е г =  4 -  Лр„ {N, | С , 12 -  N,-1 В / 12} =  E t  -  Е7.  (5.40)

Как видно, вертикальный поток энергии является разностью двух
величин Ег и Е  ~г, представляющих потоки энергии, направленные 
вверх и вниз. Они зависят не только от амплитуд вертикальной
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скорости волн, но и от локального значения N  (г)'. Поэтому в об
ласти больших N  (г)  составляющие потоков Е +г и E z могут быть 
большими по абсолютному значению.

Поскольку P(z )  ~ d W ( z ) / d z ,  то из (5.31) видно, что определяе
мое (5.39) значение полного потока Ez не зависит от 2 , 
т. е. постоянно по глубине. Конечно, этот вывод физически 
очевиден, поскольку в рамках нашей задачи поток энергии, 
заданный неоднородным граничным условием на поверхности, дол-?
жен сохраняться на всех глубинах, хотя соотношение между Ez 
и Е  г изменяется вследствие отражения волн в неоднородной жид
кости.

Вертикальная структура, рассчитанная для профиля частоты 
N (z ) ,  характерного для экваториальной области Атлантического 
океана (для hi= 2 м) (рис. 5.10), показана на рис. 5.11. Резуль
таты вычислений показывают, что верхний слой океана (квази- 
однородный слой и слой скачка плотности) действует как эффек
тивный отражатель для вертикального потока энергии от поверх
ности вниз. Отношение потока Е z на поверхности к такому же по
току ниже термоклина изменяется в зависимости от hi. При неко
торых значениях hi оно минимально — термоклин хорошо пропу
скает такие волны. Зависимость отношения Е г (0 ) /Е г (— Н)  от hi 
для заданного выше профиля N(z)  
приведена на рис. 5.12.

Д ля hi>  1 м отношение энергий 
достаточно велико. При этом в верх
нем квазиоднородном слое океана 
и термоклине амплитуды верти
кальной скорости изменяются не 
слишком сильно. Однако горизон
тальные скорости изменяются с 
глубиной больше: поскольку функ
ция, описывающая их зависимость 
от 2 , как это следует из (5.4), (5.6), 
имеет вид G ~ d W / d z ,  скорости и и 
v в верхнем слое океана много 
больше соответствующих скоростей 
ниже термоклина.

Таким образом, рассмотрены 
две модели вертикальной струк-

Рис. 5.11. Амплитуды горизонтальной ско
рости прямой (Я ), отраженной (О) волн, 
а такж е коэффициент отражения (/?) для 
профиля частоты N(z )  в Атлантическом 

океане.

0 Ч 8 12 Л, 0 отн.ед.
г~ |—i—i—i—i—i—I—I—|—I
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туры волн. Первая представляет свободные вертикальные колеба
ния в виде нормальных мод, вторая описывает распространяю
щиеся по вертикали волны. В случае генерации волн поверхност
ным источником, например колебаниями напряжения ветра, когда 
горизонтальная составляющая фазовой скорости вынуждающей 
силы с приближается к скорости свободных бароклинных мод сп, 
наблюдается явление резонанса. Как известно, при описании волн 
в этом случае нужно уже учитывать затухание, например вводить 
некоторую эффективную вязкость, нелинейность, рассеяние и т. д.

Ш / Е ~ г (-Н)

Рис. 5.12. Отношение вертикаль
ного потока (направленного вниз)
на поверхности E z (0) к потоку 

ниже термоклина Е  г (—Н)  в зави
симости от значений эквивалент

ной глубины hi.

В заключение следует отметить, что при обсуждении горизон
тальной и вертикальной структуры экваториальных захваченных 
волн не рассматривалось влияние средних течений и, следова
тельно, эффектов взаимодействия с ними. Учет средних течений 
с горизонтально неоднородным распределением скорости сущест
венно усложняет задачу. В этом случае нельзя ввести в общем 
виде разделение переменных по горизонтали и вертикали. В на
стоящее время существует лишь несколько работ посвященных 
анализу экваториальных волн при наличии зональных течений. 
В частности, в работе [176] показано, что средние течения с гори
зонтальным сдвигом скорости Приводят к изменению дисперсион
ных соотношений вследствие эффекта Доплера. Этот эффект ока
зывается большим для медленно распространяющихся волн, таких 
как волны Россби, смешанная и Кельвина. В том случае, когда 
скорость среднего течения становится равной фазовой скорости 
волн может возникать неустойчивость. Подробнее эти эффекты 
будут рассмотрены в разделе 5.7.

5.5. Экспериментальные исследования экваториальных волн

Вертикальная и горизонтальная структура волнового поля оп
ределяется в первую очередь условиями генерации (в случае гене
рации волн в поверхностном слое океана — временными и прост
ранственными масштабами атмосферных возмущений). Горизон
тальные масштабы циклонов и антициклонов (102— 103 км) близки 
к горизонтальным масштабам экваториальных волн, что создает 
благоприятные условия для их генерации. Как показано в рабо
тах [48, 175], доминирующим фактором при этом является ветро
вое напряжение.
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Вообще говоря, произвольное распределение поверхностных наг 
пряжений можно разложить по у  в ряд по собственным функциям 
горизонтальной задачи (функциями Эрмита), а по х, t — по про
стым гармоническим составляющим. Решение неоднородной гори
зонтальной задачи, представленное в виде указанного выше 
разложения, будет зависеть от амплитуд этого разложения, что 
в свою очередь требует знания пространственно-временных спек
тров напряжения ветра в океане. В настоящее время они изучены 
недостаточно, и обычно спектр частот и волновых чисел выну
ждающих сил принимается широкополосным.

Анализ автоспектров горизонтальных составляющих скорости 
свидетельствует о существенных отличиях экваториальной области 
от открытых районов океана в средних широтах. Прямое сравне
ние энергии колебаний на одинаковых глубинах в разных районах 
океана не показательно, так как основная характеристика верти
кальной структуры — профиль частоты устойчивости N  (z) — мо
жет быть различной. Поэтому, как показывают результаты расче
тов распространения волн по вертикали, рассмотренных ранее, 
лучше ввести нормировку спектров на функцию N ( z ) * .  Тем самым 
учитывается зависимость от стратификации, а также от глубины’ 
(в предположении прогрессивных вертикальных волн).

На рис. 5.13 показаны спектры вращательных компонентов го
ризонтальной скорости на глубине 1500 м вблизи экватора в Ин
дийском океане и в средних широтах в Атлантическом океане 
(эксперимент М ОДЕ). Отвлекаясь от очевидного различия спек
тров (пик в области инерционной частоты 0,039 цикл/ч на спектре, 
соответствующем средним широтам), отметим, что на частотах 
ниже инерционной энергия колебаний вблизи экватора более чем 
на порядок превышает энергию вдали от него. При этом эквато
риальный район, в котором получены спектры рис. 5.13, не отли
чается большей изменчивостью метеорологических процессов по 
сравнению с районом эксперимента МОДЕ. Физическая причина 
отмеченного превышения может быть объяснена вкладом эквато
риальных волн. В частности, об этом говорит и то, что на более 
высоких частотах различие в уровнях спектральной плотности для 
этих двух районов становится незначительным. Как следует из 
результатов теоретического решения, на высоких частотах 
(0,5 цикл/сут и больше) эквивалентные глубины достаточно 
велики и область горизонтального захвата уже не ограничивается 
приэкваториальной зоной, а достигает критической широты. Похо
жий эффект — увеличение спектральной энергии — отмечался ранее 
для зоны шельфа (см. рис. 2.13). Разница заключается в том, что 
для экваториальной пограничной области интервал частот, в кото
ром наблюдается увеличение энергии длинных волн, сдвинут

* Д ля  мелкомасштабных волн в предположении BKJ3 приближения норми
ровка скоростей на JV1̂ 2 , а значит, спектров на N  непосредственно следует из 
уравнения (5.31).
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в область низких частот по сравнению с шельфовой зоной (что 
связано с разными частотными интервалами существования захва
ченных краевых и экваториальных волн).

Периодам от нескольких суток и более на дисперсионных диа
граммах (со, k)  соответствуют волны Кельвина, Россби и смешан
ная Россби-гравитадионная волна. Значения эквивалентных глу
бин для нескольких первых мод собственных колебаний изменя-

£ N0 Jfi см2-с'2/ (цикл-ч'1)

Рис. 5.13. Спектры вращательных компонентов 
скорости (из работы [122]).

J , 2 — вблизи экватора (1°30' с. ш., 53° в. д .); 3, 4 — 
в средних широтах (28° с. ш., 63°40' з. д .); 1, 4 — лево
вращательные, 2, 3 — правовращательные компоненты.

No= 1 цикл/ч.

ются здесь от единиц до десятков сантиметров. Меньшие значе
ния hi, так ж е как и A; ^  103 см, маловероятны. Первые соответст
вуют очень малым вертикальным масштабам, для которых волны 
уже, вероятно, будут неустойчивы из-за больших градиентов ско
рости. А для больших hi низкочастотным волнам соответствуют вы
сокие критические широты уи, т. е. по существу для их описания 
неприменимо приближение экваториальной р-плоскости.

Волны Россби со значениями эквивалентных глубин (10°— 
101 см), как было видно на рис. 5.6, имеют периоды месяц и бо
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лее. Экспериментальное обнаружение и изучение таких волн тре
бует длительных целенаправленных измерений. Такие наблюдения 
в настоящее время по существу отсутствуют.

Экваториальные захваченные волны играют важную роль в ди
намике экваториальной области. С ними, вероятно, связано явле
ние чередования направления горизонтальных скоростей течения 
по глубине, которое наблюдается в Индийском океане (рис. 5.14). 
Данные не позволяют судить о детальной картине течений, но в то 
же время однозначно указывают на существование относительно 
больших скоростей течений на глубинах в несколько километров, 
направление которых изменяется на
противоположное при изменении верти- -40 0 40 u,v см/с
кальной координаты. 1 ' * ' ' 1

Подобное чередование скоростей мо
жет быть связано с возникновением 
вблизи экватора захваченных волн Росс
би. Причина, вызывающая их,— периоди
ческие колебания напряжения ветра на 
поверхности, обусловленные колебания
ми муссонных ветров в этой области оке
ана. На рис. 5.15 показан ход зональной 
составляющей скорости ветра за восьми
летний период. Отчетливо видны колеба
ния с периодом около года (зональная 
составляющая скорости, кроме того, име
ет значительную полугодовую гармо
нику [202]).

Рис. 5.14. Чередование течений по глубине в эква
ториальной области Индийского океана.

Остановимся на этих волнах несколько подробнее.
Д ля низких частот, соответствующих годовой или полугодовой 

гармонике, вертикальная составляющая фазовой скорости эквато
риальных захваченных волн Россби cz =  coc/iV мала (рис. 5.6). По
этому время распространения волны от поверхности до дна ве
лико. Оно в несколько раз превышает период рассматриваемых 
колебаний и, например, для периода 1 год составляет несколько 
лет. Маловероятно, чтобы в этом случае устанавливались верти
кальные нормальные моды колебаний, если учесть разного рода 
диссипативные процессы в глубоководных слоях океана.

Используя систему (5.34) — (5.36), описывающую распростра
нение прогрессивных волн по вертикали, рассчитаем профиль 
мгновенной скорости зональной составляющей для нескольких 
первых мод экваториальных волн Россби. Поскольку для четных 
мод U ( у ) — антисимметричная функция [см. (5.9), (5.17)], приве-
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Рис. 5.15. Изменение зонального компонента скорости ветра 
вблизи экватора в Индийском океане (из работы [202]).

дем результаты лишь для мод с /= 1 , 3, 5, 7 , ___Профиль частоты
N{z)  для экваториального района океана взят из рис. 5.10. Зна
чения эквивалентных глубин Ы или скоростей Ci этих мод, вычис
ленные по дисперсионному соотношению (5.12), даны в табл. 5.2.

Т аблица 5 .2

Значения эквивалентны х глубин hi и скоростей  с; первы х пяти м о д  волн Р оссби  
на эк ваторе для  п ер иода  1 го д  (дл и н а  волны > .= 3 0 0 0  км)

Номер моды, / ................. 1 2 3 4 5

Ф азовая скорость ci, м/с 0 ,2 9 0 ,4 8 0 ,6 7 0,86 1 ,0 5

Эквивалентная глубина 
hi,  м ...................................... 0 ,0 0 8 4 0 ,0 2 3 0 ,0 4 5 0 ,0 7 4 0,11

Зональная скорость записывается в виде
щ(х,  y , z ,  t) =  u A y ) e i((i,t- kx)N { z ) c T l { U(z )  e~l 1тг+ ̂ ' ^  +

+  О (z) е11тг~ 4,2 (2)1}, (5.41)

где функции n ( z ) ,  O(z) ,  m ( z )  и <рг(2) вычисляются по схеме, опи
санной в предыдущем разделе. На рис. 5.16 показаны профили 
скорости Mi для первой моды экваториальной волны Россби, нор
мированные на поверхностную амплитуду «ю, для двух значений 
фазы соt — kx = 0 и я/2. Колебания скорости наблюдаются по всей 
толще океана. В верхней части они имеют меньший масштаб 
длины (т. е. меньшую фазовую скорость по вертикали), но боль
шую амплитуду. На больших глубинах вертикальный масштаб 
волны увеличивается, амплитуда колебаний уменьшается. Сравне
ние положения по глубине равных фаз для двух последовательных 
моментов времени t\ = kxl(a и 2̂= ^ 1+ л / ( 2 со) показывает, что фазо-
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вая скорость имеет вертикальную составляющую, направленную 
вверх.

Поведение с глубиной скоростей более высоких мод 1=3, 1=5 
и т. д. в общем имеет те же особенности. Так как более высокие 
моды имеют большие вертикальные составляющие фазовой ско
рости сг, то для них число модальных точек уменьшается, т. е. из
менение по вертикали составляющих горизонтальной скорости ста
новится более простым. Та ж е тенденция сохраняется и при уве
личении частоты. При уменьшении периода экваториальной волны 
Россби изменение горизонтальных скоростей по вертикали стано
вится более плавным: расстояние
между слоями, в которых горизонталь
ные скорости изменяют свое направ
ление на противоположное, увеличи
вается.

Рассмотренная особенность верти
кальной структуры поля скорости, 
связанная с низкочастотными эквато
риальными волнами Россби, харак
терна для Индийского океана [151].
В Атлантическом океане она не обна
руживается. Измерения скорости в эк-

-20 -10 40 vomH.eS.

Рис. 5.16. Рассчитанные изменения мгновен
ных значений зональной скорости течения по 
глубине в Индийском океане для двух значе

ний фазы.

ваториальной зоне Атлантического океана показывают, что ниже 
верхнего деятельного слоя (толщиной несколько сот метров) го
ризонтальные скорости невелики. Причина такого различия за 
ключается в том, что интенсивность муссонной циркуляции в Цен
тральной Атлантике ниже, чем в Индийском океане. Поэтому 
йолны Россби годового или полугодового периода в экваториаль
ной зоне Атлантики плохо выражены. Более высокочастотные 
волны, как было показано ранее теоретически, испытывают зна
чительное отражение от верхнего термоклина и, следовательно, 
сосредоточены больше в верхнем слое океана.

Захваченные экваториальные волны проявляются такж е для 
периодов от 10 до 20—30 сут. Дисперсионное соотношение показы
вает, что эти периоды соответствуют смешанной Россби-гравита- 
ционной волне и волне Кельвина. На рис. 5.2 были приведены 
результаты измерений скорости вблизи экватора, ясно указываю
щие на присутствие интенсивных волновых колебаний с периодом 
около 20 сут. Приведем еще один пример таких колебаний.

На рис. 5.17 показано поле меридиональной скорости в эква
ториальной зоне Атлантического океана (19° з. д.), измеренное
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в период АТЭП в 1974 г. Как видно из этого рисунка, наблюда
ются изменения направления скорости с периодом около 15— 
20 сут. Еще отчетливее они проявились на периодограммах скоро
сти, приведенных в работе [4]. Важная особенность поля скоро- 
сти — наклон изолиний скорости по отношению к вертикали. 
В верхнем 200-метровом слое океана он составляет приблизительно 
40 м/сут, что соответствует среднему значению вертикальной со

ставляю щ ей фазовой скорости волны около 0,05 см/с. Последняя 
направлена вверх, так, что в свою очередь групповая скорость 
имеет вертикальную составляющую, направленную от поверхности

м

VII VIII IX

Рис. 5.17. Изолинии меридиональной скорости течения на экваторе в Ат
лантическом океане по измерениям, выполненным в период АТЭП в 1974 г.

(из работы [4]).

вниз. Усредненное в этом же верхнем слое значение частоты N (z) 
равно 1,3 -10-2 рад/с, откуда для волны с периодом Т — 20 сут экви
валентная глубина Л;= 4 0  см (сг= 2 0 0  см/с). Дисперсионные диа
граммы волн Россби и смешанной Россби-гравитационной волны 
показывают, что вычисленное значение сг отвечает смешанной 
волне длиной 1500 км либо волне Кельвина (направленной на во
сток) длиной около 3000 км. Предположение о волне Кельвина 
с указанными параметрами менее вероятно. Оно не подтвержда
ется другими экспериментальными данными. Кроме того, для 
столь длинных волн пренебрежение меридиональными границами 
океана уже неправомерно и необходимо учитывать влияние боко
вых границ, т. е. рассматривать эффект отражения от них и как 
следствие этого — образование зональных стоячих волн [106, 127]. 
По-видимому наблюдаемые изменения скорости и наклона изоли
ний (рис. 5.17) объясняются присутствием смешанной Ро.ссби-гра- 
витационной захваченной волны.

Это предположение подтверждается многосуточными измере
ниями ветра, скоростей течений и температуры на полигоне
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вблизи экватора во время проведения второй фазы ПГЭП на НИС 
«Академик Вернадский» [22]. Измерения выполнялись на трех 
буйковых станциях, расположенных треугольником со сторонами 
13— 15 км, в районе ГЗО' с. ш. и 35° з. д. Наряду с высокочастот
ными (периоды десятки минут—часы) и приливными колебаниями 
скорости на всех записях отчетливо проявились колебания с пе
риодами 5—7 и 19—22 сут. Эти колебания вносили наибольший 
вклад в суммарную изменчивость полей скорости и температуры; 
На рис. 5.18 показаны меридиональные и и широтные v состав-

м/с м1° °С

Рис. 5.18. Среднесуточные колебания скоростей течений и, v,  ветра ив, 
v B и температуры воздуха tB и температуры воды на разных гори

зонтах.

ляющие скорости течений на разных глубинах, а такж е скорости 
ветра в приводном слое атмосферы. Графики построены по осред- 
ненным мгновенным отсчетам измеряемых элементов на трех стан
циях за период 1 сут.

Д ля определения амплитуд, частот и начальных фаз гармони
ческих составляющих зарегистрированных колебаний использо
вался метод наименьших квадратов. Выделение разности фаз ме
жду компонентами скорости, измеренными на разнесенных в про
странстве АБС, позволило, хотя и грубо, оценить длину и направ
ление распространения волн на разных участках.

В силу различных случайных факторов периоды гармонических 
составляющих полученных реализаций несколько отличались друг 
от друга. В то же время среди них четко выделяются два диапа
зона периодов: первый— 19—22 сут, второй— 4—7 сут. Д ля при* 
ведения результатов в каждом диапазоне масштабов к одной 
Средней частоте со0 использовалось соотношение для дисперсии



случайной погрешности вычисления начальной фазы а2̂  =  
=  4о2/ (п2А 2), где а? остаточная дисперсия приближения, А  —

' 5  ' 5

амплитуда гармонической составляющей, п — число точек ряда.
m

Частота со0 определялась из условия J) a2ilf= m m .  Результаты
i =  1

вычислений показали, что средние периоды гармонических колеба
ний в двух диапазонах соответствуют Та= 21 сут и Г0= 5 ,6  сут.

Амплитуды и фазы вертикальных смещений были подсчитаны 
с использованием уравнения несжимаемости

А =  А т / Щ Щ ,  (5.42)

где dTjdz —  вертикальный градиент средней температуры [23].

Рис. 5.19. Безразмерная дисперсион
ная диаграмма экваториальных волн 
и экспериментальные оценки со* и k*.

Основной особенностью волновых скоростей является то, что 
их наибольшие значения сосредоточены в поверхностном слое 
до глубины 50— 100 м. Ниже амплитуды колебаний значительно 
уменьшаются, что согласуется с теоретическими расчетами распро
странения волн по вертикали (рис. 5.11). Однако само поведение 
компонентов скорости и и и в поверхностном слое носит сложный 
характер, и из-за ограниченности времени наблюдений трудно 
провести детальное сравнение с теоретической моделью.

Фазовый сдвиг между зарегистрированными колебаниями гар
монических элементов (и, v, Т)  на разных АБС с периодом 21 сут 
соответствовал волне, распространяющейся в западном направле
нии с длиной около 1000 км. Д ля второй гармоники с периодом 
5,6 сут средний фазовый сдвиг оказался близким к нулю, что со
ответствует волновым числам 0 [22].

На рис. 5.19 приведена в безразмерном виде дисперсионная 
диаграмма экваториальных волн. При нормировке использовалось 
соотношение (5.10), согласно которому безразмерные волновые 
числа k* и частоты со* вводились с использованием масштаба 
длины Li=(cil$)' l2 и периода Гг=  (рсг) - 1/2. Здесь показаны первые 
две горизонтальные моды инерционно-гравитационных волн (/ =  1, 
1=2),  смешанная волна ( /= 0 ) ,  волна Кельвина ( / = — 1) и первые
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две моды волн Россби ( /= 1 , / —2). Точками 1, 2, 3 отмечены экс
периментальные значения, соответствующие полученным оценкам 
периодов и длин волн и значениям Ci, взятым из табл. 5'.2 для пер
вых трех вертикальных мод. Доверительные интервалы оценок, оп
ределенные по 20-процентной погрешности &*, показаны на диа
грамме горизонтальными отрезками. Как видно, ни для одной из 
вертикальных мод экспериментальные точки k * не ложатся на 
дисперсионную кривую нормальных мод.* Это согласуется с ранее 
приведенными результатами, согласно которым вертикальная 
структура соответствует распространяющимся по вертикали 
волнам.

Наблюдения смешанной Россби-гравитационной экваториаль
ной волны с периодом около 10—30 сут отмечались ранее в неко
торых работах [199]. Анализ спектральных и взаимоспектральных 
функций скоростей на промежуточных и больших глубинах в эква
ториальной области Индийского океана хотя не обнаружил преоб
ладающих пиков на этих периодах, хорошо согласуется с теорети
ческими представлениями о свойствах поля скорости смешанной 
волны [122]. Исследования, выполненные в Экваториальной Ат
лантике в период Атлантического тропического эксперимента 
1974 г., такж е указывали на возможность присутствия таких волн 
[120]. В частности, в спектрах выделялся пик, соответствующий 
периоду 7’= 1 0  сут. Отфильтрованные для этого периода записи 
скоростей и и и имеют признаки, характерные для Россби-грави
тационной волны. Кроме того подтверждается право- и левовра
щательное движение в северном и южном полушариях на неболь
ших расстояниях от экватора, симметрия амплитуды меридио
нального компонента скорости v и антисимметрия зонального 
компонента и по отношению к координате у  (на экваторе и — 0 
и движение сводится к меридиональному виду).Т ак ж е,как  в при
веденных примерах, вертикальная составляющая фазовой скорости 
волны направлена вверх (групповой — соответственно вниз). Од
ной из возможных причин, препятствующих установлению нор
мальных мод, является Срединно-Атлантический хребет [175], так 
как на нем рассеивается энергия внутренних волн, распространяю
щихся в зональном экваториальном волновом канале. Более оче
видная причина преобладания вертикально распространяющихся 
волн — нестационарный характер возбуждающих сил. Как изве
стно, для установления стоячих вертикальных мод необходимо, 
чтобы возбуждение действовало достаточно долго (по крайней 
мере время генерации должно быть больше времени, необходи
мого для прохождения вертикальной волны от поверхности до дна 
и обратно). Вероятно, это условие редко выполняется для перио
дов 10—30 сут, а внутренние механизмы генерации волн, связан
ные с баротропной неустойчивостью, недостаточно эффективны.

* Ближ е всего экспериментальная оценка первой волны с 7 = 2 1  сут к пер
вой бароклинной • моде смешанной Россби-гравитационной волны, а второй 
с Г = 5 ,6  с у т —-к  той ж е бароклинной моде инерционно-гравитационной волны 
с 1=1.
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Экваториальные волны Кельвина могут существовать в широ
ком диапазоне частот. На высоких частотах они ведут себя по
добно гравитационным волнам, на низких ж е ,. как и в волнах 
Россби, выполняется геострофическое соотношение между давле
нием и скоростью. В отличие от инерционно-гравитационных или 
смешанных волн, волна Кельвина всегда распространяется на во
сток. В настоящее время имеются лишь косвенные данные, указы
вающие на существование экваториальных волн Кельвина в океане. 
Так, формальный спектральный анализ, выполненный в работе 
[122], позволил обнаружить колебания, возможно обусловленные 
экваториальными волнами Кельвина. Однако вклад этих волн 
в спектры измеренных скоростей течений для рассматриваемых пе
риодов 10—30 сут в несколько раз меньше, чем Россби-гравита- 
ционных волн. Д ля более низких частот длительность наблюдений 
не позволяет оценить характеристики волны Кельвина. В то же 
время в численных экспериментах возникновение этой волны отчет
ливо прослеживается. Так, расчеты Джента [127], Филандера и 
Пакановски [177], Кэйна и Сарачика [107] показывают, что в пе
реходный период установления квазистационарной циркуляции 
(после действия импульсного возбуждения) либо под воздействием 
периодических напряжений в синоптическом диапазоне масштабов 
западный край экваториальной области океана становится источ
ником свободных волн Кельвина с преобладанием первой баро- 
клинной моды.

Одним из важнейших видов экваториальных захваченных волн 
являются инерционно-гравитационные волны. Д ля эквивалентных 
глубин от нескольких сантиметров до нескольких метров диапазон 
периодов низших горизонтальных мод ( /= 1 , 2, 3) этих волн со
ставляет 2—7 сут. Например, для реальной стратификации в эква
ториальной зоне Атлантического океана первая горизонтальная 
мода ( /= 1 )  для эквивалентной глубины, соответствующей низ
шей бароклинной моде, имеет период около 5,7 сут. Действи
тельно, для нее /ii =  50 см, а согласно рис. 5.5 это соответствует 
максимальному периоду первой моды ( /= 1 ) ,  равному 5,7 сут.

Детальное исследование инерционно-гравитационных волн вы
полнено в работе Вунша и Гилла [203]. Здесь исследованы дан
ные многолетних измерений уровня поверхности Тихого океана на 
ряде островов, расположенных в экваториальной области. В спек
трах колебаний уровня выделяются несколько характерных пиков, 
приходящихся на диапазон периодов захваченных волн.

Полученные спектры сопоставлялись с теоретической моделью 
инерционно-гравитационных волн, имеющих вертикальную струк
туру в виде нормальных мод. В отличие от низкочастотных эква
ториальных волн, рассмотренных ранее, эта структура волн в Ти
хом океане, вероятно, может устанавливаться. Д ля этого сущест
вует несколько причин. Во-первых, топография дна лучше отвечает 
условию полного отражения энергии (в Тихом океане отсутствует 
срединный хребет и, следовательно, рассеяние, связанное с ним). 
Во-вторых, инерционно-гравитацИонные волны — высокочастотные
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волны имеют большие вертикальные скорости распространения. 
В-третьих, в атмосфере экваториальной части Тихого океана также 
выделяются волны с периодами, соответствующими диапазону 
существования инерционно-гравитационных волн.

Результаты, сравнения теории и наблюдений приведены на 
рис. 5.20. Здесь показаны два спектральных пика: один — прихо
дящийся на период сут (а),  второй — Т2= 4 сут (б). Чис
ленный расчет собственных функций и частот вертикальных мод 
для характерного в экваториальной зоне Тихого океана профиля 
частоты N  ( z )  показывает, что для первой бароклинной моды С\ си

Е с м */(ц и к л -ч "1)

Р ис. 5.20. Т еоретический спектр колебаний уровня океана для  
п ериодов  71=5,5 су т  (а) и Т2= 4 сут (б) в зависим ости  от  ш и
роты. Точками отмечены  эксперим ентальны е оценки спектра и их  
доверительны й интервал по н аблю ден иям  на островны х станциях  

(из работы  [203]).

csl 2,8 м/с. Пользуясь дисперсионным соотношением, легко полу
чить для заданного значения волнового числа k  частоту ю или пе
риод горизонтальных инерционно-гравитационных мод любого по
рядка I. Как видно из рис. 5.5, для каждой моды существует ми
нимальное значение частоты, соответствующее нулевой групповой 
скорости волны в зональном направлении. Минимальный период 
первой моды ( /= 1 )  приходится на Тъ второй (1 = 2) —  на Тц. Это 
говорит о том, что пики в спектрах, приходящиеся на периоды 5,6 
и 4 сут, обусловлены первой и второй горизонтальными модами 
низшей бароклинной моды. Более того, зависимость уровня спек
тральной плотности от широты удивительно хорошо совпадает 
с экспериментальными данными.

Таким образом, в Тихом океане механизм генерации инерцион
но-гравитационных волн по всей вероятности, определен. Это воз
действие гармонических составляющих поля скорости ветра, при
ходящихся на те ж е периоды. В атмосферных процессах над 
Тихим океаном во внутритропической зоне конвергенции выделя
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ются распространяющиеся на запад волны, имеющие периоды 3— 
5 сут и длины 2000—3000 км. Эти волны могут эффективно гене
рировать несколько первых мод инерционно-гравитационных захва
ченных волн. Как отмечено Вуншем и Гиллом [203], эти моды мо
гут также генерироваться и более длинноволновыми возмущениями 
в атмосфере за счет резонансного возбуждения первой бароклин
ной моды с частотами, соответствующими нулевой групповой ско
рости.

Таким образом, эти данные позволили убедительно доказать су
ществование инерционно-гравитационных экваториальных волн 
в океане. Длительные ряды наблюдений дали возможность выде
лить даже те небольшие спектральные пики в спектрах колебаний 
уровня, которые вызываются бароклинными колебаниями.*

Присутствие таких волн можно обнаружить и непосредственно 
в записях скоростей течения. Данные, приведенные на рис. 5.18, 
позволяют предположить, что волновые колебания с ; периодом! 
около 5,6 сут в ы-компоненте на глубине 20 м такж е относятся 
к инерционно-гравитационным волнам [23]. В то же время отличие 
экспериментальных оценок k (со) от теоретических кривых (рис. 5.19) 
указывают на то, что в этом случае они, по-видимому,, являлись 
не стоячими, а вертикально распространяющимися волнами. 
В силу ограниченности времени измерений детальный ана
лиз вертикальной структуры волнового поля не представляется 
возможным.

5.6. Генерация экваториальных волн

Механизмы возбуждения экваториальных захваченных волн 
в основном те же, что и генерации волн в других областях океана 
(и открытых, и пограничных). К ним относятся действие каса
тельных и нормальных напряжений на границе раздела океан— 
атмосфера, влияние топографии океанского дна и гидродинамиче
ская неустойчивость средних течений. Если учитывать ограничен
ность экваториальной области, т. е. принимать во внимание мери
диональные границы, то нужно такж е рассматривать и отражение 
от этих границ.

Физические процессы, протекающие в пограничных слоях атмо
сферы и океана, определяющие передачу количества движения от 
ветра воде, весьма сложны и во многом неясны. Поэтому так же, 
как и в большинстве других работ, посвященных генерации круп
номасштабной циркуляции, не вдаваясь в детали, поверхностное 
касательное напряжение ветра принимается как некоторая сила, 
распределенная.в поверхностном слое океана. Тогда уравнения

* Как указывалось ранее, для данных волн в первом приближении можно 
использовать приближение твердой крышки. Поэтому реакция уровня океана 
при распространении внутренних волн относится к эффектам второго порядка 
малости.
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, движения рассматриваются без учета вязких напряжений [175], но 
с заданной массовой силой в правой части уравнений (1.10), 
( 1.11).

Иногда для учета касательных напряжений ветра поступают 
другим образом: выделяют экмановский квазиоднородцый слой 
океана и находят вертикальный компонент скорости Wh на его 
нижней границе. Она выражается через пространственные гради
енты поверхностного напряжения [56]. Тогда по-прежнему можно 
рассматривать однородные уравнения движения, но в динамиче
ском граничном условии (5.8) учесть найденную скорость W ( 0).

Подход к решению задачи о вынужденных экваториальных вол
нах зависит от физической постановки. Если рассматривать бес
конечно глубокий океан (2 я /т< С # , т  — вертикальное волновое 
число) или, если условие вертикального отражения на дне плохо 
применимо, то задача сводится к расчету вертикального распрост
ранения волн в океане с заданным профилем N  (z) [см. (5.34)—
(5.36)]. Скорость на верхней границе W ( 0 ) = W h  выражается через 
заданные касательные напряжения Xх, ху, разложенные в : свою 
очередь в ряд по собственным функциям горизонтальной краевой 
задачи Vi. К сожалению, из-за отсутствия экспериментальных дан
ных о пространственно-временном спектре пульсаций ветра над 
океаном вблизи экватора точная количественная оценка скорости 
затруднена. Хотя не вызывает сомнений, что если в спектре атмо
сферных воздействий содержится энергия на частотах и волновых 
числах, соответствующих дисперсионным соотношениям захвачен
ных волн, то такие волны должны возникать (как в случае мус
сонных ветров над Индийским океаном, см. [202]).

Это справедливо и в задаче о возбуждении волн в океане ко
нечной глубины, для которого применимо условие полного отра
жения от дна и вертикальная структура нормальных мод может 
устанавливаться. В этом случае возникает рассматривавшийся ра
нее эффект, связанный с характерной особенностью дисперсионных 
кривых Россби и инерционно-гравитационных волн — наличием 
максимумов, соответствующих нулевой групповой скорости волн. 
Так же как и для шельфовых волн, соответствующие частоты яв
ляются резонансными.

Д ля экваториальных волн подобная задача была решена Вун- 
шем и Гиллом [203]. Д ля двух предельных случаев вида пульса
ций напряжения ветра: белого шума или узкополосного сигнала, 
ими были получены выражения для спектров возбуждаемых инер
ционно-гравитационных волн. Проведенные расчеты с использова
нием указанных оценок спектра напряжения ветра над океаном, 
хорошо согласовались с данными непосредственных измерений. 
Показано, что наблюденные характерные пики в спектрах колеба
ний уровня на частотах 4—6 сут объясняются генерацией ветром 
экваториальных инерционно-гравитационных волн первой баро- 
клинной моды.

Отражение от меридиональных границ может приводить к пе
реходу энергии от однйх видов экваториальных волн к другим.
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Подробный обзор работ по данному вопросу выходит за рамки на- 
стоящего исследования, хотя следует отметить, что в серии статей 
[106, 107, 127, 128 и др.] меридиональная структура горизонталь
ных мод для зонального ограниченного бассейна рассматривалась 
достаточно полно.

Д ля зональной длины волны 2n/k, много меньшей размера 
океана по экватору, эффекты многократного отражения от границ 
можно не рассматривать. Простое однократное отражение на ме
ридиональных стенках изучено Муром и Филандером [158], Кэй
ном и Сарачиком [106]. Инерционно-гравитационные волны с ме
ридиональным волновым числом / при отражении на западной гра
нице распадаются на конечное число мод, имеющих меньшее 
меридиональное волновое число, и на волну Кельвина или смешан- 
ную Россби-гравитационную волну. Характеристики отраженных 
волн определяются граничным условием, т. е. равенством нулю зо
нальной скорости и. Д ля падающей волны, имеющей симметрич
ный по отношению к экватору профиль скорости v, отраженные 
волны содержат смешанную волну, а в случае антисимметричного 
профиля — волну Кельвина. Вертикальная структура и падающих, 
и отраженных волн одинакова.

В случае падения первой горизонтальной моды волны Россби 
( /= 1 )  на западную границу отраженная волна содержит лишь 
волну Россби той же моды, но с большим волновым числом, и 
волну Кельвина, направленную на восток [202]. Отраженная 
волна Россби имеет групповую скорость, такж е направленную на 
восток. Поскольку ее длина невелика, то в реальном океане с уче
том трения она должна быстро затухнуть.* Таким образом, на не
котором расстоянии от западной границы отраженная волна будет 
состоять только из экваториальной волны Кельвина.

Отражение от восточной границы океана носит иной характер, 
поскольку на ней не может образовываться экваториальная волна 
Кельвина или смешанная волна, однако при этом будут генери
роваться захваченные волны, распространяющиеся вдоль берега. 
Отражение волн от берега, расположенного под углом к мери
диану, носит более сложный характеров этом случае могут воз
никать все виды волн [148, 175].

5.7. Неустойчивость зональных течений

Одним из наиболее интересных и важных механизмов возбу
ждения экваториальных захваченных волн является бароклинная 
и баротропная неустойчивость средних течений. При анализе необ
ходимо учитывать две главные особенности поля скорости течений 
в экваториальных областях океанов. Первая — наличие эквато

* Поскольку затухание волн характеризуется зависимостью е vk4  [44], 
где v — коэффициент вязкости, расстояние, на котором волна ослабится в е раз, 
равно wj(vk3).
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риальных подповерхностных противотечений (Ломоносова — в Ат
лантическом, Тареева — в Индийском и Кромвелла — в Тихом 
океанах). Эти течения носят струйный характер, направлены на 
восток, их максимальные скорости в стрежне течений достигают 
100 см/с в Атлантическом и 160 м/с в Тихом океанах [85]. Верх
няя граница противотечений находится в среднем на глубине 20— 
50 м, при этом выходит на поверхность в восточных частях океана, 
а нижняя располагается на глубине 300—350 м. Приближенно 
можно считать, что подповерхностные противотечения сосредото
чены ниже верхнего квазиоднородного слоя.

Вторая особенность — наличие нескольких поверхностных зо
нальных течений противоположных направлений с большими гори
зонтальными градиентами скорости. Здесь нужно выделить Ю ж
ное пассатное течение, направленное на запад. Оно имеет макси
мальные скорости 50—60 см/с, занимает область шириной ±  (3— 
4°) относительно экватора и несколько смещено к северу от него. 
К нему примыкает Северное пассатное противотечение (4— 
10° с. ш.). Скорости его достигают 40—60 см/с. Севернее нахо
дится Северное пассатное течение западного направления. Имеется 
обширная литература, посвященная излучению структуры эквато
риальных течений.

Система течение—противотечение означает существование то
чек перегиба в горизонтальном профиле скорости. Поэтому зара
нее можно предполагать, что в генерации волновых возмущений 
существенную роль играет баротропная неустойчивость.

В полной постановке проблема неустойчивости течений пред
ставляет значительные математические трудности. Хорошее при
ближение к описанию основных особенностей неустойчивости эква
ториальной циркуляции можно получить в рамках двухслойной 
модели. Такая модель позволяет воспроизвести черты неустойчи
вости экваториальных течений достаточно просто [2, 174, 176].

Подобная двухслойная модель была рассмотрена в разделе 4.6. 
Полученные необходимые условия неустойчивости (4.70) и (4.71) 
геострофического течения на p-плоскости для ровного дна можно 
использовать и для анализа экваториальной циркуляции.

Рассмотрим частный случай: £/г =  0 и U\ не зависит от у. Тогда 
меридиональные градиенты функции тока в верхнем и нижнем 
слоях в безразмерных переменных (4.65) выражаются формулами

dQi/dy =  р +  F iU i ',  dQ2ldy  =  р — F 2U  2. (5.43)

Если U i > 0  (т. е. поток направлен на восток), необходимое 
условие неустойчивости, следующее из (4.70), имеет вид

С/, (у) >  р/ F 2. (5.44)

Если Ui< 0  (т. е. для зонального однородного потока западного 
направления), необходимое условие неустойчивости, как видно из 
(4.70), будет

| £ / , |> P / F t. (5.45)
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Итак, в размерных обозначениях необходимые условия неустой
чивости восточного и западного потоков примут соответственно 
вид

и ' >  9ор С052ФО ; (5.46)sirr<po ' 7

/ /  __  g  hi COS Фо ,p.
s in 2 фо * ( 5 -4 7 )

где R  — радиус Земли; ф0 — широта.
Случай одинаковой глубины слоев hi = h2 изучался Н. Филлип

сом [178]. Им была решена краевая задача, в которой показано, 
что минимальное значение вертикального сдвига, необходимое для 
неустойчивости равно $/F2. Таким образом, в этом случае неравен
ство (5.44) является необходимым и достаточным условием неус
тойчивости. При этом и западное, и восточное течения имеют оди
наковый критерий устойчивости.

При увеличении глубины нижнего слоя F2-> 0  (h2->- оо), по
этому требуемое для неустойчивости значение Ui становится бес
конечно большим. Это означает, что океан с меньшим верхним 
квазиоднородным слоем и глубоким нижним слоем будет 6apOv 
клинно устойчив.

В этом частном случае условие (4.71) дает 
1

\ и ' л > > ° -  <5-48>

Это неравенство указывает на то, что- неустойчивость зависит 
только от градиента потенциальной завихренности и скорости те
чения в верхнем слое. Если в нижнем слое скорость отлична от 
нуля, но ее можно считать постоянной по у, то переходом в новую 
систему отсчета задачу можно свести к рассмотренному случаю. 
Из выражения (5.48) следует, что движение может быть неустой
чивым только, когда на некотором участке профиля выполняется 
неравенство

UidQ1/ d y > 0 .  (5.49)

На рис. 5.21 для двух значений глубины верхнего слоя пока
заны скорости, необходимые для появления неустойчивости в соот
ветствии с (5.46), (5.47) в зависимости от ширины. Западные те
чения менее устойчивы по сравнению с восточными. При прибли
жении к экватору критические скорости, необходимые для неустой
чивости, увеличиваются.

Конечно, этот результат справедлив в предположении приме
нимости квазигеострофического приближения.. Непосредственно 
вблизи экватора аппроксимация, основанная на малости числа 
Россби Ro неприменима. Изучение агеострофических эффектов по
казывает, что они уменьшают скорости роста неустойчивых волн 
как для западного, так и для восточного потока. Поэтому условие, 
налагаемое на критическое значение скорости (при котором может
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возникнуть бароклинная неустойчивость) становится еще более 
жестким. Таким образом, значения, приведенные на рис. 5.21, мо
гут рассматриваться как нижние пределы неустойчивости [174].

В экваториальной области океанов подповерхностные противо
течения сосредоточены в области ±  1°30' относительно экватора,, 
а их максимальные скорости не превышают 100— 150 см/с. Эква
ториальные противотечения западного направления имеют макси
мальные скорости 50—60 см/с. Как видно из рис. 5.21, ни одно из 
этих течений не удовлетворяет условию бароклинной неустойчи-

Рис. 5.21. Зависимость минимальной 
скорости течения, при которой ‘ воз
никает бароклинная неустойчивость, 
от широты для восточного (t/o> 0 ) 
и западного (i/0< 0 ) направления 
течения для глубин поверхностного 
слоя 1000 м (а) и 500 м (б) (из ра

боты [174]).

вости. (Интересно, что в высоких широтах менее интенсивные те
чения могут уже быть бароклинно неустойчивы.)

Возвратимся к общим уравнениям (4.66) и рассмотрим случай, 
когда невозмущенная скорость £ /(i/)= /= con st. Используя резуль
таты, полученные при рассмотрении бароклинной неустойчивости, 
исследуем баротропную неустойчивость. Здесь основную роль 
играет не совместная завихренность в верхнем и нижнем слоях Qi 
и Q2, а изменение с широтой самих Qi и Q2. Проще всего ее ос
новные черты исследуются в предельном случае, при котором не
возмущенное движение в нижнем слое отсутствует. Кроме того, 
примем h2 $̂>h]. При этом возмущениями скорости в нижнем .слое 
можно пренебречь, т. е. по существу рассматривать однослойную 
модель океана. Поскольку условие бароклинной неустойчивости 
течений в экваториальной области, как правило, не выполняется 
(необходимы слишком большие вертикальные градиенты скоро
сти), основное значение приобретает баротропная неустойчивость.

С учетом сделанных предположений уравнения (4.66) сводятся 
к следующему:

Ф" — (k2 +  F:) фу +  — ^ 7 ^  Ф =  0- (5-50)

где штрих означает производную по у.
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Можно рассматривать два вида возмущений: симметричные и 
антисимметричные относительно экватора. Для них граничные 
условия при у = 0  имеют вид ср'(О) = 0  либо ф(0) = 0  соответственно. 
Как показывают результаты вычислений, антисимметричные воз
мущения имеют большие скорости роста [174]. В дальнейшем бу
дем рассматривать только их. Граничное условие при г /= ±  1 
имеет тот же вид, что и (4.67).

Уравнение (5.50) эквивалентно хорошо изученному в теории 
гидродинамической неустойчивости уравнению Рэлея. Его основ
ные свойства устанавливаются тем же способом, что и ранее 
в разделе 4.5. Во-первых, если U = c  в некоторой точке у = у кр, то 
для нейтральных волн

Q (Укр) =  f i F i / U  — U" — 0.

Второе свойство нейтральных возмущений состоит в том, что их 
фазовая скорость с < |£ /макс| (Минимальные скорости могут быть 
меньше Um  из-за (3-эффекта). Все это позволяет сравнительно 
просто исследовать нейтральные возмущения, при которых с* =  
=  1ш с =  0, и установить зависимости между параметрами потока. 
Труднее определить зависимость величин с* от параметра течения 
в области неустойчивости. Это требует решения краевой задачи 
(5.50) на комплексные собственные значения [2].

Рассмотрим несколько примеров простых меридиональных про
филей течения. Если задать симметричный относительно экватора 
профиль в виде f /= ± s e c h 2 i/, то для нейтральных волн необходи
мое условие изменения знака завихренности Q имеет вид [174]

Р---- § - ( ! - - j - F 1) < Q < p +  2 + F , .  (5.51)

Минимальное значение Q относится к потоку восточного на
правления, а максимальное — западного. Видно, что Fi> 0  приво
дит к условию неустойчивости для западного направления менее 
жесткому, чем для восточного (так же, как и для бароклинной 
неустойчивости вследствие р-эффекта).

Поскольку для нейтральных возмущений c = U ( y Jsp) и
dQ(yKp)/dy =  0, уравнение Рэлея нетрудно решить, находя корни
уравнения dQjdy =  0, т. е. определяя фазовые скорости нейтраль
ных волн С\ и с2 и разлагая далее функцию dQjdy  по ( U — Ci,2). 
В результате для нейтральных волн в восточном потоке собствен
ные числа определяются соотношением

c =  k*/6; £4 +  (F, - 4 ) 6 2 +  6р =  0, (5.52)

а собственная функция нейтральных волн
<p =  sech2«/. (5.52')

Для зонального потока западного направления
с, =  1; £4- 9 £ 2 - 9 ( Л  +  Р) =  0; (5.53)

Ф =  (sech ^)*г/з (th (5.53')
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Итак, симметричный поток зонального направления может быть 
баротропно неустойчив для возмущений с волновыми числами kr 
лежащими внутри области нейтральной кривой, определяемой со
отношениями (5.52) для восточного и (5.53) для западного направ
ления невозмущенного течения [174].

Несколько примеров неустойчивости простых меридиональных 
профилей течений приведены в работе [174].

В рамках трехслойной модели (нижний слой считался покоя
щимся, а океан бесконечно глубоким) с учетом разнонаправлен
ных зональных течений Ui(y)  в верхнем слое океана и противоте
чения восточного направления U2(y) в среднем слое вычислены 
характеристики неустойчивых возмущений. Результат оказался су
щественно зависящим от скорости течения Ui(y) .  Для двух мо
делей U\(y)  области максимальных скоростей роста значительно 
различаются. Зависимость результатов от скорости U2(y),  как и 
следовало ожидать, была меньшей.

Первая модель зональной скорости представляла собой течет 
ние, заданное в следующем виде:

Ui =  —cos я у  — 0,5;
(5.54)

£/, =  0,9 sech2 (4 /̂),

Оно ограниченно стенками при г/ =  ±  1,5. Таким образом, в поверх
ностном слое моделировались западное экваториальное течение и 
меньшие по скорости противотечения, примыкающие к нему. Мак
симальная скорость в верхнем слое t/i =  140 см/с, скорость подпо
верхностного противотечения в слое 50— 150 м U2 =  85 см/с.

Расчеты дали длину волны наиболее неустойчивых возмущений 
около 2000 км, период 16 сут, скорость роста 0,06 сут^1. Эта не
устойчивая волна антисимметрична по отношению к экватору, по
этому должна проявляться в наблюдениях как меандрирование 
противотечения. Обнаруженные в период АТЭП 16-суточные коле
бания течений по-видимому, объяснялись действием этого меха
низма.,

Однако более реалистическая модель зональных течений в по
верхностном слое, основанная на измерениях, выполненных в тот 
же период, отличается от вида (5.54). Западное течение слегка 
асимметрично: максимум скорости сдвинут на 2—3° от экватора 
на север. Кроме того, имеется более выраженное поверхностное 
противотечение восточного направления [174]. Таким образом, го
ризонтальные градиенты скорости U (у)  были большими, хотя аб
солютная максимальная скорость U оказалась меньшей по срав
нению с предыдущей моделью. В результате характеристики 
неустойчивых волн значительно изменились. Оказалось, что макси
мальные скорости роста приходятся на 30-суточные колебания 
с длиной волны около 1100 км. Волны же с периодом 16 сут по
пали в область устойчивых возмущений. Следовательно, объяснение
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наблюдаемых волн, вероятно, следует искать в генерации их 
переменным ветром — как показали данные Белевича [4], в спек
трах скорости ветра присутствуют составляющие, которые могут 
вызывать эти волны.

ГЛАВА 6. ПРИЛИВНЫЕ ВОЛНЫ В ПОГРАНИЧНОЙ 
ОБЛАСТИ ОКЕАНА

6.1. Некоторые сведения из теории приливов

Приливы являются самым известным и, возможно, наиболее 
важным типом длинноволновых колебаний. Литература о прили
вах чрезвычайно обширна. По оценкам Картрайта [110], с 1670 
по 1970 г. опубликовано около 3600 работ по теории приливов. 
В настоящее время постоянные наблюдения за приливными коле
баниями уровня ведутся в нескольких тысячах пунктов, успешно 
развиваются измерения приливов из космоса. Для основных портов 
и гаваней составляются таблицы высокой и малой воды на не
сколько лет, вперед, и отличия реально наблюдаемого уровня от 
указанного в таблицах объясняется большей частью влиянием по
годных условий, а не ошибками в расчете астрономических при
ливов [110 ].

\ Несмотря на достигнутые успехи, многие черты приливной ди
намики остаются до сих пор неизвестными. По существу неясен 
механизм формирования приливов в большинстве реальных во
доемов. По словам Картрайта, «приливы являются уникальными 
среди естественных физических процессов в том отношении, что 
можно хорошо предсказывать их величину на будущее, не зная 
ничего об их физическом механизме» [110]. Такие важные разделы 
теории приливов, как диссипация приливной энергии, генерация 
внутренних приливных волн, взаимодействие земных, океаниче
ских и атмосферных приливов и другие, остаются недостаточно хо
рошо изученными [31 ,54 ,83 ].

Центральной проблемой теории приливов является расчет, ко
личественное описание, анализ и объяснение приливов в Мировом 
океане и его отдельных регионах [54]. В настоящее время суще
ствует большое число различных приливных карт, которые, к со
жалению, для открытого океана достаточно сильно различаются 
между собой и часто не соответствуют эмпирическим данным. По 
мнению А. В. Некрасова [60] , это связано прежде всего с тем, что 
недостаточно полно учитываются волновые свойства приливных 
явлений.

Пограничная область океана играет важнейшую роль в фор
мировании приливов Мирового океана. Фактически характер при
лива в масштабе всего океана определяется прежде всего гео
метрией береговой линии и рельефом дна в зоне шельфа-конти-
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нентального склона. Только в последнее время стало ясно то боль
шое влияние, которое оказывает шельф на океанские приливы 
[55,113]:

— волноводные свойства шельфа приводят к захвату и кон
денсации в этой зоне значительной части приливной энергии;

— на протяженных шельфах может происходить резонансное 
усиление приливов;

— за счет неоднородностей береговой линии и рельефа дна 
может происходить перераспределение приливной энергии между 
отдельными типами волновых движёний, что в свою очередь может 
приводить к перестройке всего приливного режима;

— основная часть приливной энергии диссипирует именно- 
в зоне шельфа.

Примечательно, что, несмотря на определенные специфические 
особенности приливных движений, к ним в полной мере приме
нима и весьма эффективна теория пограничных волн, которая рас
сматривалась в предыдущих главах.

В настоящей главе будут анализироваться баротропные при
ливные движения. Исследование внутренних приливных волн, осо
бенно в зоне шельфа — континентального склона, где они преиму
щественно формируются, является важным самостоятельным во
просом, который, в частности, рассматривается в работах [48, 54,. 
83]. Некоторые результаты анализа внутренних приливов приво
дились в главе 4.

Общие вопросы теории океанских приливов изложены в рабо
тах [54, 55, 110, 179]. Поэтому ограничимся минимальными све
дениями, необходимыми для понимания дальнейшего.

Приливные колебания гравитационного потенциала Q(£) можно* 
представить в виде суммы гармоник [55, 110]

Q (t) =  С,  cos (Ю//  +  0,), (6 . 1>
/

где 0  =  2,268-104 см2/с2 — постоянная Дудсона, коэффициенты С;„ 
dj рассчитываются теоретически на основе астрономических дан
ных, а приливные частоты со-,- являются комбинацией угловой ско
рости вращения Земли со0 и сумм и разностей угловых скоростей: 
cos, которым соответствуют пять фундаментальных астрономиче
ских периодов (1 лунный месяц, 1 год, 8,847 лет и т. д. [54] ):

5

(О/ =  «©о +  Т, tnk(Hk, (6.2).
k =5 I

где т и ~ 0, ± 1 , ± 2 , . . .  Значению п = 0  соответствуют приливы пер
вого рода (долгопериодные), п =  1 — приливы второго рода (суточ
ные), п =  2 — третьего рода (полусуточные).

Первоначально разложение гравитационного потенциала (6.1),. 
проведенное Дж. Дарвином, включало 39 членов с амплитудами 
не менее 10-13 от максимального значения. Дудсон выделил уже-
396 членов с относительным значением C3->10~4. Однако, если
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ограничиться гармониками с амплитудой Cj>0,05, то их остается 
всего 11 [54] (долгопериодные Ssa,  Mm ,  Mf,  суточные К и  О ь Р и 
Qi, полусуточные М 2, S 2, К 2, N 2).  В повседневной практике ограни
чиваются разложением прилива по гармоникам, образующимся 
как комбинация первых трех фундаментальных частот по формуле
(6 .2 ), а влияние остальных учитываются с помощью введения спе
циальных поправок в значения амплитуд и фаз (нодальных пара
метров), которые нетрудно рассчитать на любой момент времени.

Формула для расчета приливных колебаний уровня (или дру
гих гидрофизических параметров) t ,( t) представляется в виде

i  (t) =  Z0 +  Z  f , H i  cos [со,t  +  (o0 +  u)j -  Gj\,  (6.3)
i

где fj — редукционный множитель; (u0 +  « b  — астрономическая по
правка на фазу; Н у — средняя амплитуда гармоники; Gj —  угол 
положения (в гринвичском времени); Z0 — средний уровень. Фак
тически весь ныне существующий приливной анализ основан на 
определении тем или иным способом гармонических постоянных 
прилива (Hj, Gj) и его дальнейшем п’редвычислении по формуле
(6.3). Анализ пространственной приливной картины обычно заклю
чается в построении приливных карт (т. е. карт изолиний гармо
нических постоянных) для главных приливных гармоник.

В районах обширных мелководий под влиянием нелинейного 
взаимодействия главных гармоник образуются дополнительные 
(мелководные) гармоники, в том числе долгопериодная MSf ,  
третьсуточные: МКг, М 03, четвертьсуточные: М4, M S 4 и т. д.

Основными уравнениями океанских приливов являются прилив
ные уравнения Лапласа [54], которые в прямоугольной системе 
координат для однородного океана без учета сил трения записы
ваются в виде

Т Г - f» — *  Т й - Й - Ы ;

T + f “ =  - £ - | r « - b ,:  <<и
dg _ д (hu) д  (h v )
d t ~ дх  ду  ’

где t,E — равновесный (статический) уровень, который можно пред
ставить как [179]

& (х, у, t) =  Н Е (Ф) e ‘ {at + nk) =  H 0Gn (Ф, Я.) еш , (6.5)

где Не — амплитуда статического прилива на широте Ф; п — то 
же, что и в формуле (6.2); Я — восточная долгота, Gn — геодези
ческий множитель:

С?о(ф) =  (3 sin2 ф — 1);

186

(3, (ф, Я,) =  elA,sin (2ф); 

G2 =  e2,Acos2 ф.

(6 .6)



Величину Н 0 можно представить в виде [179] 

H 0 =  ( l / g ) 3 ) C , { l + k - h ) , (6.7)
где Cj — средний коэффициент гармоники (см. [54, 110]); (1 +  
+  k — h) «=0,69 — редукционный множитель Лява, позволяющий 
учитывать прогибание земной коры под действием равновесного 
прилива [55, 179]. Для системы координат, ориентированной от
носительно берега, с началом координат в точке сро, А,0, осью у,  на
правленной вдоль береговой линии с азимутом -ф, и осью х, на
правленной в сторону открытого океана, формула (6.5) прини
мает вид

t m t - l  x - k  y - а  \
&(x, V, П =  М , р :.и { )е  ' Е Е ю ,

где lE= —п cos -ф/ (/? cos ф ); kE= —n sin гр/ (/? sin ф ); 
R — 6370 км — радиус Земли.

Представляя %е, к ,  и  в  виде

fX&i*.  У', t ) \
Их, У\ t) 
и(X, у\ t) 

\ v ( x ,  у,  t) J

/Се(*> у)'}
C(*. У) 
u(x,  у)  

\ v ( x ,  у) J

J a t

(6 .8)

Ge——n% o;;

(6.9>

из системы уравнений (6 .1 ) можно получить следующее уравне
ние для уровня:

д Г h 3 n. , 3 Г А д
дх '[  <в2- р  дх ^  S e)]+  ду [ co2- f 2 ду ^  Sfi)] +

+  о [ ду (  со2-  /а )  дх ^  ^  дх (" r V ) - 5 T C ” W ]  +  

(6 . 10>

Уравнение (6.10) выписано без использования приближения f- или- 
р-плоскости. На границе области должно выполняться условие 
(1.19), которое при h(0)  =^0 имеет вид

т (6.11>

на открытой границе — условие излучения (см. раздел 3.6).
Известно, что прилив в реальном водоеме (окраинном море) 

можно представить в виде суммы собственного (реакции водной 
массы бассейна на прямое воздействие приливообразующей силы) 
и индуцированного  (приливных колебаний внутри бассейна, яв
ляющихся реакцией на периодическое воздействие со стороны 
смежного водоема [60] ). Фактически индуцированный прилив, 
представляет собой результат проникновения в рассматриваемый 
бассейн приливных волн, сформировавшихся вне его. Аналогичное- 
представление справедливо и для любой акватории океана
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с  открытыми границами, в том числе и для локальной области, 
рассматриваемой в рамках модели полубесконечного океана. Наб
людаемый прилив в этом случае можно представить в виде супер
позиции прилива, сформировавшегося непосредственно в данной 
области под действием внешней силы (£*■), и приливных волн, при
шедших в нее извне (£/). О  представляет собой решение неодно
родного уравнения (6 .10 ) с условием (6 .1 1 ) и в дальнейшем, сле
дуя В. Манку [164], для его описания будет использоваться тер
мин «вынужденные приливные волны». Решение у  удовлетворяет 
уравнению свободных длинных волн

поэтому для этой составляющей приливных колебаний можно ис- 
лользовать термин «свободные приливные волны». Для цилиндри
ческого рельефа в приближении f-плоскости уравнение (6.1 2 ) сво
дится к (1.23), а условие (6.13)— к (1.24), решение которого рас
сматривалось в главах 1 й 3.

Как подчеркивается в работе [60], разделение приливов на 
индуцированные и собственные отражает двойственную природу 
реальных приливов и помогает более четко представить процесс 
их формирования. Хотя волновые характеристики индуцированных 
приливных колебаний (фазовая скорость, направление распростра
нения, длина волны и пр.) определяются геометрией бассейна и 
•совпадают с соответствующими характеристиками свободных волн, 
эти колебания не являются «свободными» в обычном смысле 
слова, так как внешние силы воздействуют на них через открытые 
границы.

6.2. О волновой структуре приливов Мирового океана

Создание и развитие теории длинных волн во многом были свя
заны с изучением приливов. Так, волны Кельвина и Пуанкаре были 
теоретически получены при решении задач о распространении при
ливных волн в канале [180, 192]. Теоретические исследования при  ̂
ливных колебаний для бассейнов различной формы были выпол
нены Г. ЛамбоМ, Л. Н. Сретенским, М. Лонге-Хиггинсом. Большое 
внимание этим вопросам уделено в работах [12, 54, 55]. Многие 
сравнительно простые волновые модели оказались применимы при

и граничному условию на берегу

(6.13)
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объяснении свойств приливных колебаний в реальных водоемах 
(например, для района пролива Ла-Манш приливы носят характер 
волны Кельвина [179] ). Однако для большинства водоемов пред
ставление приливных гармоник как волн какого-либо одного вида 
(Кельвина, Пуанкаре и пр.) с постоянными волновыми характе
ристиками (длиной волны, фазовой скоростью и т. п.) оказывается 
недостаточным.

Дж. Праудмен впервые высказал предположение, что каждую 
приливную гармонику можно представить как сумму отдельных 
волн, различающихся по своим свойствам и волновым характери
стикам [181]. Позже подобный подход был использован В. В. Ти- 
моновым для описания приливов в Белом и Охотском морях [76], 
Годэном для интерпретации приливов в море Лабрадор и приле
гающих районах [60].

Интенсивное развитие теории длинных волн в пограничных об
ластях океана в течение последних 20 лет стимулировало изучение 
волновых свойств приливов. Были открыты новые виды волн, кото
рые, как оказалось, играют важную роль в формировании прили
вов. Начал развиваться структурный волновой анализ приливов 
[60], который позволил во многих случаях дать простое физиче

ское объяснение реально наблюдаемым особенностям приливной 
картины и построить достаточно точные прогностические модели. 
Большое значение в формировании данного направления сыграла 
работа Манка и др. [164] , в которой теоретические расчеты удачно 
сочетались с конкретными высокоточными наблюдениями за при
ливами в открытом океане.

При традиционном подходе каждая приливная гармоника рас
сматривается и анализируется в целом. Задачей структурного ана
лиза является расщепление ее на отдельные физические составля
ющие с известными волновыми характеристиками. Естественно, 
это удается сделать при некоторых простых конфигурациях бас
сейна, таких, как полубесконечный океан с прямолинейным бере
гом, круглый бассейн, круглый остров и т. п., т. е. когда можно 
ввести аналитическое представление спектральных компонентов.

Рассмотрим волновую структуру приливов в приближении 
/-плоскости для прямолинейного берега с цилиндрическим релье
фом дна. Последнее предположение вполне оправдано для значи
тельной части океанских границ, в том числе и для северо-запад
ной части побережья Тихого океана. Влияние, которое оказывают 
на волновые составляющие прилива изменчивость параметра Ко- 
риолиса с широтой, нелинейность и другие факторы, рассматри
валось в работах [155, 166, 186].

Как отмечалось выше, для любой приливной гармоники коле
бания уровня £(х, у\ t)  можно представить как

-£*=& +  &. (6.14)

Как было показано в главе 1, каждому значению частоты 
(в том числе и приливной) соответствует набор определенных
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волновых решений с различными волновыми числами k. Пусть элег 
ментарное решение уравнений (6.10) — (6. 12) представляется 
в виде

1,(х, у, t; ©„) =  AjF,(x; k j )e l ( V - V ) ,  (6.15)

где kj — вдольбереговое волновое число (в общем случае, т. е. при 
учете сферичности Земли и изменчивости рельефа вдоль берега? 
оно оказывается комплексным). Суперпозиция всех этих колеба
ний формирует волновое поле приливной гармоники сои

£ (х, у, t; <оп) =  Z  A/F, (х, kj) е1 (“»* (6.16)
/

Естественно, что свойства и волновые характеристики каждой 
гармоники должны определяться составом и свойствами ее от
дельных волновых составляющих.

В уравнении (6.10) сделаем замену переменной: г) =  £—£в, ана
логично тому, как это делалось в разделе 3.6. Так как длины 
вынужденных волн, обусловленных приливом, много больше ши
рины шельфа, для их расчета можно использовать модель океана 
постоянной глубины. Тогда с учетом допущений, сделанных выше, 
уравнение (6. 10 ) принимает вид

—  (в-17)

с граничным условием на берегу (6.11). Из данного граничного 
условия и представления в  виде ( 6 . 8 )  следует что kj=k%, т. е. 
в выражении (6.16) вынужденное решение можно представить как 
сумму составляющих с одним вдольбереговым волновым числом 
(kE), но различающихся по характеру изменения в направлении 
открытого океана:

£/? =  Т1 +  £ =  % +  % + ( 6 . 1 8 )
где -г]лг — приходящая вынужденная волна [частное решение урав
нения (6.17)], а т]й — отраженная вынужденная волна [решение 
однородного уравнения, удовлетворяющее условию (6 . 1 1 )].

Положим цдт, г )ь ~ е  1(кеу + °е)̂  Тогда можно представить 
в виде

т] N(x) =  Pe~ltEX, (6.19)
где

НЛ 2
Е  (6 .20)

К -1*в - к Е

gH
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Такое представление справедливо везде, за исключением области 
«резонансных» широт (фрез), для которых %2^l% +  k2В, т. е. широт, 
где скорости свободных и вынужденных волн совпадают. Отметим, 
что данная особенность появляется в решении вследствие прене
брежения сферичностью Земли. Использование приближения 
p-плоскости не устраняет ее, а приводит только к смещению в сто
рону высоких широт. В Тихом океане для полусуточных приливов 
данная особенность соответствует, в частности, району южной ча
сти Курильской гряды [24], а для суточных — району Гавайских 
островов [145].

Ограниченное вынужденное решение в области резонансных 
широт можно получить, если добавить в (6.17) член вида 
выражающего действие некоторой эквивалентной вязкости

4N (X) тЬ rr\N (х ) +  (X2 — kE) (х) =  —%2Н Ее Е . (6 .2 1)

Тогда вместо (6.20) получаются выражения 

R e  {Р }  =  Х2Н е ( k2E +l% -  Х 2)/ б ,
(6 .22)

1т{Р} =  - Х 2Н Е1Ег/Ъ,

где
б =  (^ | +  / | - Х 2) 2 +  / |г 2,

которые не имеют особенностей для действительного г. Теоретиче
ская оценка параметра г может быть проведена на основе наблю
дений или подобрана так, чтобы оптимальным образом смодели
ровать влияние кривизны Земли.

Можно предположить, что резонансные области играют особую 
роль в формировании приливов Мирового океана. В этих областях 
должно наблюдаться увеличение относительного вклада вынужден
ных составляющих в суммарный прилив. По-видимому, именно 
здесь осуществляется основная закачка приливной энергии 
в океан, откуда она разносится свободными приливными волнами.

Характер однородного решения определяется знаком разности
X2—k%- Если а 2 =  %2—k% > 0 , т. е. если kE попадает в область су
ществования волн Пуанкаре, то щ  имеет вид

Л h { x )  =  C e ~ i a x , (6.23)

где, согласно условию излучения Зоммерфельда, а  должно быть 
взято положительным, так чтобы эта волна имела направление 
«от берега» (см. раздел 3.6). Условно ее можно назвать «выну
жденной волной Пуанкаре», так как она имеет характер, анало
гичный свободной волне Пуанкаре.

При a2 =  k|  — X2 >  О
■Ий (я) =  С * е ~ ах (6.24)
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(оставлено только убывающее решение), т. е. появляется волна, 
аналогичная свободной волне Кельвина («вынужденная волна 
Кельвина»). В отличие от обычной волны.Кельвина, которая всегда 
движется, оставляя берег справа (в северном полушарии), напра
вление вынужденной волны Кельвина определяется знаком ks  и 
зависит от ориентации берега относительно меридиана.

Из условия (6.11) получаются выражения для С и С*:
q __ ___ fegf2 +  ю2а?е  +  m k Ef (lE — a)  p

— k l f  +  azalB ’ ( '

где P  имеет вид (6.22) для области резонансных широт и (6.20) 
для остальных районов океана.

Для приливных гармоник с частотами ниже инерционной щ  
имеет характер вынужденной волны Кельвина, выше инерцион
ной — вынужденной волны Пуанкаре (за исключением районов 
с береговой линией, вытянутой в зональном направлении).

Таким образом, в формировании прилива участвуют четыре 
вида вынужденных волновых составляющих: равновесный прилив, 
приходящая волна, вынужденные волны Кельвина и Пуанкаре.

Рассмотрим второй тип волн — свободные волновые составляю
щие. На рис. 6.1 приведена обобщенная дисперсионная диаграмма, 
построенная для характерного профиля глубины в пограничной 
области Тихого океана (см. рис. 1.11а, 1.14а). Масштабы на ри
сунке несколько искажены для большей наглядности. Для других 
районов Мирового океана дисперсионная диаграмма будет в целом 
носить аналогичный характер, за исключением того, что при от
сутствии глубоководных желобов двойные волны Кельвина не 
будут наблюдаться.*

Из диаграммы видно, что для каждого типа приливов суще
ствует определенный набор возможных волновых составляющих, 
причем при изменении широты этот набор может меняться. При 
этом для приливных гармоник с частотами ниже инерционной 
волновые составляющие представляют собой дискретный набор 
мод, а на частотах выше инерционной, кроме дискретных мод, су
ществует непрерывный спектр волн Пуанкаре (в открытом океане— 
волн Свердрупа), и, следовательно, для этих гармоник выражение 
(6.16) более правильно представить в виде

* Колебания типа двойных волн Кельвина могут существовать также на 
срединно-океанических хребтах, причем для таких форм рельефа они будут 
распространяться вдоль оси хребта в обоих направлениях [101].

N

I (х, У ,  f;' com) =  £  A,F, (X, k,) el (“»* " V )  +
i

(6.27)
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где N — число дискретных составляющих для гармоники сот , 
F(x, k) ■,— форма, a AP(k) — амплитуда волновой составляющей 
Пуанкаре для k, лежащего в диапазоне {—%, %}.

Используя результаты, полученные- в предыдущих главах, 
можно построить обобщенную схему изменения волновой струк
туры приливов Мирового океана в зависимости от широты 
(рис. 6.2). Естественно, что в районах со сложной орографией от-

Рис. 6.1. Обобщенная дисперсионная диаграмма пограничных 
волн. На рисунке указаны приливные диапазоны для долго
периодных (0 ), суточных (/), полусуточных (2) и третьсуточ- 
ных (3) приливов для широты 45°; слева — то же для 60°, 

справа — для 20°.

дельные волновые составляющие приливов будут искажаться и 
могут возникать свои локальные формы колебаний. Однако в целом 
представленная схема является достаточно универсальной для опи
сания формирования приливов в масштабах всего Мирового 
океана.

Остановимся на волновой структуре различных типов прилива 
и на характеристике отдельных волновых составляющих. Условно 
все составляющие можно разделить на две группы: гравитацион
ные, которые прежде всего должны проявляться в колебаниях 
уровня океана. (Кельвина, Пуанкаре, Свердрупа, краевые, выну
жденные), и градиентно-вихревые (квазигеострофические), кото-
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рые слабо влияют на формирование уровня океана, но могут вы
зывать сильные баротропные течения (шельфовые, двойные волны 
Кельвина, волны Россби). Среди различного вида экваториальных

Тип Волновые
составляющие

Тип прилива

долгопериод, суточный полусуточ. мелководный
Св

об
од

ны
е

Кельвина

Пуанкаре 
(С вердрупа)

ж ж

Краевые

Ш ельщвые

Двойные
Кельвина

Экваториаль
ные -------------------------
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В
ы

ну
ж
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ы
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Равновесная,
вынужденная
приходящая

ш щ Ш Щ ш

Вынужденная
Кельвина ущ Щ

////////,
.

2Уг//< :/л

Вынужденная
Пуанкаре

/ / S / / 7 S A

1 Ш 1 1 1

Рис. 6.2. Обобщенная схема изменения волновой структуры 
приливов Мирового океана в зависимости от широты. Нижняя 
граница каждого прямоугольника соответствует экватору, 
верхняя — полюсу, центральная линия — широте 45°. Заштри
хованы области, в которых соответствующая волновая состав
ляющая участвует в формировании данного типа приливов.

волн есть как те, так и другие (см. главу 5). На рис. 6.2 все они 
объединены.в одну группу.

Волны Свердрупа и тесно связанные с ними волны Пуанкаре 
участвуют в формировании приливов в зоне, ограниченной «крити
ческими широтами» (фКр), т. е. широтами, на которых a>j =  f. Для
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главных приливных гармоник эти широты следующие [145, 179]: 
К\ — 30,0°; Ох — 27,6°; Р х — 29,8°; Qx — 26,4°; М2 — 74,5°; S 2 — 
85,8°; N2 — 71,0°; К2— 90,0°. Таким образом, волны Свердрупа и 
Пуанкаре влияют на характер суточных приливов только в обла
сти низких широт, а для полусуточных — на всех широтах вплоть 
до приполярной области (для К2— до полюса).

Важную роль в динамике, приливов играет свободная волна 
Кельвина. Эта волна участвует в формировании всех типов при
ливов на любых широтах (рис. 6. 1 , 6 .2 ) и, по-видимому, наряду 
с вынужденной волной Кельвина определяет наблюдаемое умень
шение амплитуд приливных гармоник в сторону открытого океана 
и преимущественное циклоническое направление распространения 
приливов. Однако присутствие в приливных колебаниях других со
ставляющих (вероятно, прежде всего волн Пуанкаре) усложняет 
характер прилива и приводит в отдельных случаях даже к измене
нию общего направления движения на антициклоническое (со
гласно приливной карте К. Т. Богданова [8] для гармоники М2 
9 амфидромических систем в Мировом океане имеют циклониче
ское направление движения и 4 — антициклоническое).

Интересные особенности приливных движений связаны с шель
фовой составляющей. Фазовая скорость и длина волны у нее на 
один-два порядка меньше, чем у волн Кельвина и Пуанкаре. По
этому эта составляющая приводит к появлению мелкомасштабных 
вариаций приливных гармоник, а также к сильным приливным 
течениям вблизи берега [24,111].

Своеобразные явления можно ожидать в районах, где проходит 
граница существования какого-либо вида волновых составляющих 
прилива (в частности, в районе критические широты). В этом слу
чае гармоники с близкими частотами могут иметь разный волно
вой состав и существенно различаться по своему характеру. Такое 
явление наблюдается, например, в южной части Курильской гряды, 
где шельфовая составляющая присутствует в гармонике Оь но не 
в (см. раздел 6 .6 ).

Как видно из диаграммы (рис. 6.2), полусуточные приливы 
формируются преимущественно волнами Кельвина, Пуанкаре и 
вынужденными. Только вблизи экватора на них могут оказать 
влияние краевые и экваториальные волны (инерционно-гравита
ционные, смешанная и Кельвина). Для приливных гармоник выс
шего порядка в целом состав волновых составляющих тот же, что 
и для полусуточных приливов, за исключением того, что краевые 
волны должны играть для них большую роль.

В формировании суточных приливов, помимо волн Кельвина, 
на широтах ниже критических могут участвовать свободные и вы
нужденные волны Пуанкаре, а на высоких широтах — шельфовые 
волны.

Интересным и малоизученным вопросом является вопрос о фор
мировании в Мировом океане долгопериодных приливов. До по
следнего времени считалось, что они практически совпадают 
с равновесными, Вунш [200], по-видимому, первый высказал пред-
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положение о том, что в их образовании важную роль должны 
играть волны Россби. Подробно этот вопрос рассматривается 
в работе [84]. Как следует из диаграммы, в долгопериодных при
ливах должны участвовать и другие волновые составляющие: вы
нужденные, шельфовые, двойные Кельвина, экваториальные. 
Волна Кельвина на этих частотах должна иметь длину, много
кратно превышающую размеры земного шара, и поэтому ее можно 
не учитывать. Таким образом, в формировании долгопериодных 
приливов фактически участвуют гравитационные вынужденные со
ставляющие и свободные градиентно-вихревые. Отсюда следует, 
что вынужденные составляющие должны играть главную роль 
в долгопериодных приливных колебаниях уровня, а свободные — 
в течениях. Так, двухнедельные приливные колебания температуры 
воды и течений в Гвинейском заливе у побережья- Ганы, по-види
мому, обусловлены шельфовыми волнами, модифицированными 
стратификацией [136].

Диаграмма, аналогичная изображенной на рис. 6.2, может быть 
построена и для бароклинных приливных волн. В главе 4 обсужда
лись различные классы внутренних волн и легко представить, ка
кие из них и при каких условиях должны участвовать в формиро
вании внутреннего прилива. Подробное исследование вопросов 
возбуждения внутренних волн в широком диапазоне временных и 

( пространственных масштабов проведено Филандером [175]. Хотя 
он рассматривал в основном воздействие атмосферных процессов 
на поверхность океана, многие из его результатов применимы и 
для приливов.

Отметим, что представленная на рис. 6.2 схема позволяет при
мерно оценить волновой состав приливного поля на различных 
широтах, но не его количественные характеристики. Для вычисле
ния относительного вклада отдельных волновых составляющих 
в прилив требуется привлечение дополнительных теоретических 
гипотез о механизме формирования океанских приливов или ис
пользовании натурных наблюдений. Методика и некоторые коли
чественные результаты подобных расчетов излагаются в следую
щих разделах.

6.3. Кинематический анализ приливов в различных районах
Мирового океана

При волновом анализе приливных движений широко исполь-' 
зуются закономерности, основанные на кинематике рассматривае
мых процессов и выражающие связь между наблюдаемыми свой
ствами приливных движений и их внутренней волновой структурой 
[60, 76]. При этом обычно преследуются следующие цели и задачи:

1 ) интерпретация и объяснение реальных особенностей прилив
ной динамики отдельных регионов;

2 ) построение приливных моделей, описывающих простран
ственную изменчивость приливных движений в исследуемом 
районе;
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3) выявление физического механизма, формирующего прилив 
в отдельных районах Мирового океана, а также во всем океане 
в делом.

Для решения первой задачи часто можно ограничиться каче
ственным анализом волнового состава прилива, не проводя коли
чественных оценок вклада отдельных составляющих. При этом 
часто удается интерпретировать не только особенности приливного 
режима, известные непосредственно из наблюдений, но и рассчи
танные приливные карты. Подобные примеры приводятся в моно
графии А. В. Некрасова [60].

Вторая задача в определенном смысле является обратной пер
вой: используя результаты анализа волновой структуры приливов 
и данные наблюдений, построить приливные карты отдельных гар
моник. Количественные оценки вклада каждой из волновых соста
вляющих прилива, которые обычно делаются на основе фактиче
ских данных, в этом случае являются необходимыми.

Третья задача — наиболее сложная. Для понимания физико- 
географического механизма формирования прилива недостаточно 
знать его волновую структуру, необходимо выяснить, почему она 
сформировалась именно в таком виде, что обусловило для иссле
дуемого района преобладание в приливе тех или иных составляю
щих. Для решения этой принципиальной задачи требуется накоп
ление и обобщение данных волнового анализа приливов в различ
ных районах Мирового океана.

Большинство примеров кинематического анализа приливов от
носится к окраинным морям. В работе [60] показано, как кине
матические методы могут быть эффективно использованы для по
строения приливных карт или для их анализа. Набор и свойства 
отдельных волновых составляющих для замкнутых или частично 
замкнутых бассейнов может несколько отличаться от приведенных 
на схеме (рис. 6.2 ) (в частности, для таких бассейнов вынужден
ные составляющие обычно играют пренебрежимо малую роль 
[60]), но в целом данная схема применима и в этом случае.

Имеется несколько примеров расчета волновых составляющих 
прилива для открытого океана. Среди них наиболее важной явля
ется работа Манка и др. [164]. В ней на основе теории погранич
ных волн анализировался характер приливных движений в северо- 
восточной части Тихого океана. Реальный рельеф данного района 
аппроксимировался моделью шельфа-ступеньки (результаты рас
чета пограничных волн приведены на рис. 1.3). Анализировались 
суточная гармоника К\ и полусуточная М2. Каждая из них пред
ставлялась в виде суперпозиции волн Кельвина, Пуанкаре и вы
нужденных. Модель содержала пять неизвестных параметров: ам
плитуды и фазы волн Кельвина и Пуанкаре и волновое число 
Пуанкаре (амплитуды и фазы вынужденных составляющих рассчи
тывались теоретически). Для определения этих параметров ис
пользовались береговые и глубоководные наблюдения за уровнем 
и течениями (рис, 6.3). Получено, что амплитуды волн Кельзина, 
Пуанкаре и вынужденных для гармоники М2 соотносятся, как
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Рис. 6.3. Приливные карты гармоник К\ и Af2 для северо-восточ- 
ной части Тихого океана, построенные по волновой модели [164].
Н анесены  рассчитанны е эллипсы  приливных течений. Д л я  гарм оники М ? 
в левом верхнем углу — наблю денны й эллипс н а ' станции, указанной  
стрелкой, ориентация которого неизвестна. Точками обозначены  береговы е 
и глубоководны е уровенны е станции, циф рам и возле них — значения гар 
монических постоянных. Д войны м круж ком  отмечены опорные станции, 
гар м о н и ч ^ к и е  постоянны е в которы х п ослуж или  основой д л я  п остроения 

модели (из работ [142, 164]).



54 : 16:4 , а для гармоники К\ — 21 : 24 : 9. Таким образом, глав
ный вклад в полусуточный прилив в исследуемом районе дает 
волна Кельвина, а в суточный вклад волн Кельвина и Пуанкаре 
примерно одинаков. Вклад вынужденных составляющих в обоих 
случаях невелик.

Приведенный анализ позволил Манку и др. [164] объяснить 
ряд особенностей динамики рассматриваемой области, в частности 
отличия наблюдаемых фазовых скоростей гармоник М2 и К\ от 
скорости длинных волн. На основе полученных данных были по
строены приливные карты для М2 и К\ (рис. 6.3). Наиболее инте
ресная особенность карты М2 — существование амфидромической 
системы с центром в точке 27° с. ш., 135° з. д. (рис. 6.3 б),  появ
ление которой связано с суперпозицией волн Кельвина и Пуанкаре. 
Существование данной системы подтверждают глобальные числен
ные расчеты приливной карты М2 [8, 54, 83], а также глубоковод
ные измерения уровня на противоположной стороне амфидроми
ческой системы [142, 170].

В работе Картрайта [109] анализировалось волновое поле при
ливов в центральной части Атлантического океана. Использова
лась модель бесконечного океана постоянной глубины Я в прибли
жении (3-плоскости. Суточные и полусуточные гармоники предста
влялись в виде суперпозиции вынужденной волны F(x, у )  и двух 
волн Пуанкаре, модифицированных p-эффектом, с различными 
волновыми векторами:

l ( x ,  y ) =- - F [ y ) e i(lx + mK) +  e ~Mvl<l‘t - W - [ c ie i{Ux + k,y) С 2е ‘ ihx + kiy)],

(6 .2 8 )

где Л о = 1 5 °  з. д., ф 0= 2 0 °  ю. ш.— начальные координаты; ось у  на
правлена на запад, ось х — на юг. Коэффициенты С\, С2, а также 
h, h  (&i, 2 связаны с U, 2 аналитическими соотношениями) опреде
лялись по значениям гармонических постоянных на островных 
станциях. Из выражения (6 .2 8 )  видно, что волны Пуанкаре за 
счет (3-эффекта экспоненциально затухают в меридиональном на
правлении. На p-плоскости компоненты волнового вектора для 
волн Пуанкаре можно представить в виде [109 ]

kj —  р* s in  0;-;

(6.29)
lj =  / 0 +  р* c o s  0/,

где 0 соответствует направлению распространения волн Пуанкаре 
без учета р-эффекта;

l^ = 4 r ~ S - f - (б-3°)

играет роль «западного сноса» волн Пуанкаре за счет р-эффекта, 
а р* =  р +  6, где b тем больше, чем сильнее p-эффект. Таким обра
зом, для различных значений 0,- длины волн Пуанкаре на р-пло-
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скости существенно различаются, в отличие от /-плоскости, где 
они постоянны, а их истинное направление распространения 

i|r= arctg  (&////) может существенно отличаться от 0/.
Анализ характера прилива в районе Гавайских островов выпол

нен в работе Дж. Ларсена [145]. Использовалась модель, близкая 
к модели Картрайта, но с использованием /-плоскости. При этом 
Гавайский хребет аппроксимировался эллипсоидальным островом. 
Неизвестные параметры модели определялись по береговым наблю
дениям. В целом предложенная модель достаточно хорошо описы
вала приливное поле в исследуемом районе: различия между 
наблюденными и рассчитанными значениями гармонических по
стоянных не превышали 7 %. Интересно, что попытка использова
ния в модели большего числа волн Пуанкаре не привела к умень
шению этой цифры. Следовательно, даже в столь обширном во
доеме, как Тихий океан, приливные волны Пуанкаре не образуют 
однородного по направлениям поля, а их спектр волновых чисел 
носит явно анизотропный характер.

Еще одним примером кинематического анализа является ра
бота Хита [133], в которой достаточно сложную картину полусу
точных приливных колебаний в районе Новой Зеландии удалось 
представить как результат суперпозиции свободных волн Кель
вина и Пуанкаре. При этом выяснилось, что в гармонику М2 
основной вклад вносит волна Кельвина, а в S2 вклад волны Кель
вина и Пуанкаре примерно равнозначен.

Вышеприведенные примеры относились к районам, в которых 
анализируемые гармоники имели частоты выше инерционной и 
аналогичный волновой состав (хотя процентный вклад отдельных 
волновых составляющих для гармоник разных типов, а иногда и 
одного типа существенно различался). При этом все волновые со
ставляющие имели гравитационную природу, поэтому приливные 
движения проявлялись прежде всего в колебаниях уровня океана.

Пока число примеров кинематического анализа приливов Ми
рового океана крайне ограничено, но даже они демонстрируют не
которые общие волновые свойства приливных движений, которые 
проявляются в различных районах. Это обстоятельство было ис
пользовано, в частности, для обоснования выбора значения волно
вого числа волн Пуанкаре при построении волновой модели полу
суточных приливов в районе Курильской гряды (см. следующий 
раздел).

Особый интерес представляет кинематический анализ субинер- 
ционных приливных колебаний. В этом случае в формировании 
приливов участвуют градиентно-вихревые составляющие, вызы
вающие сильные баротропные течения. Примеры анализа подоб
ного типа колебаний будут рассмотрены в разделах 6.5, 6 .6 .

Следует отметить, что рассмотренные волновые модели прили
вов не являются альтернативой существующим глобальным при
ливным моделям, основанным на применении численных расчетов. 
Обычно при построении волновых моделей и вообще при исполь
зовании методов кинематического анализа не учитывается или
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учитываются не в полной мере такие факторы, как сферичность 
Земли, неоднородность береговой линии и рельефа дна и пр. По
этому подобные модели применимы к сравнительно ограниченному 
району. В то же время этот подход позволяет выявить основные 
факторы, формирующие прилив в исследуемой области, объяснить 
его характерные особенности, описать тонкую структуру приливов 
в конкретном районе океана. При глобальном моделировании это 
чаще всего сделать не удается. Можно сказать, что численное мо
делирование приливов во всем Мировом океане и их региональное 
моделирование, основанное на анализе волновой структуры, допол
няют друг друга: глобальное моделирование дает всю картину 
океанских приливов в целом, а структурный волновой анализ по
зволяет показать физику формирования отдельных частей этой 
картины.

6.4. Волновая модель полусуточных приливов
в северо-западной части Тихого океана

Анализ береговых наблюдений за приливными колебаниями 
уровня в районе Курильской гряды и Японии, а также глубоковод
ных наблюдений Первой и Второй советско-американских экспе
диций по проблеме цунами (42, 65] показал, что приливы в се
веро-западной части Тихого океана обладают рядом характерных 
особенностей:

1 ) полусуточные приливы для различных (хотя и близких), 
районов имеют разные волновые характеристики (амплитуды, фа
зовые скорости и'пр.), вплоть до того, что в районах Южных и 
Северных Курил у них противоположное направление распростра
нения;

2 ) фазовые скорости суточных и полусуточных гармоник за
метно различаются между собой и не совпадают со скоростью 
длинных волн;

3) в целом полусуточные гармоники имеют сходный между 
собой характер и близкие значения волновых параметров, а в су
точных приливах они сильно различаются.

Волновой анализ полусуточных приливов для данного района 
позволил описать пространственную структуру приливов и объяс
нить указанные особенности [24].

Использовалась модель полубесконечного однородного океана 
постоянной глубины (Я =  5 2 0 0  м) в приближении /-плоскости. 
Система координат приведена на рис. 2 .2 : ось у  направлена вдоль 
Курильской гряды с азимутом -ф =  60.°, ось х — в сторону открытого 
океана, начало координат совмещено со станцией Аккэси с гео
графическими координатами ф0 =  4 3 ° 0 2 ' с. ш., А ,о = 1 4 4 °5 2 / в. д. 
(№  10 на рис. 2 .2 ) .  Предположение о постоянстве глубины океана 
здесь вполне допустимо, так как вынужденные волны и свободные 
волны Кельвина и Пуанкаре, формирующие полусуточные приливы 
(рис. 6 .1 , 6.2 ), имеют большие характерные масштабы и слабо
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зависят от переменности рельефа в зоне шельфа—Континенталь* 
ного склона.

На рис. 6.4 представлена дисперсионная диаграмма, рассчитан
ная для данной модели. Значения вдольберегового числа выну
жденных волн (kE) определялись из соотношения kE — 
=  п sin tyl{R cos фо), где R — радиус Земли, п — 1 для суточных и

Рис. 6.4. Дисперсионная диаграмма 
для океана постоянной глубины Н =  
= 5200 м в нормированных координа
тах: co*=o)/f, k*=kL,  где L=135 км. 
Выделены приливные диапазоны, со
ответствующие широте 43°. Незали- 
тые кружки' относятся к вынужден

ным составляющим.

п =  2 для полусуточных приливов. Как следует из выражения 
(6.27), полусуточные приливы можно представлять в виде

„  i ( B ) t  — k y — Q \  i  ( a t  — к у  — G \
t {x,  y, t) =  APF (x) e [ E E} +  AKFK(x)e 1  K e) +

+  ег (ш< °в) j AP (k)FP (x; k ) e ~ ikydk, (6.31)
-x

1де AK— комплексная амплитуда волны Кельвина; kK — ее волно
вое число; Af — суммарная амплитуда вынужденных составляю
щих;

Zf (х) — ApF (х) =  r\h (х) +  t],v (х) +  (х );  (6.32)

Fk и  Fp — формы взволнованной поверхности в направлении
открытого океана для волн Кельвина и Пуанкаре соответственно, 
которые для океана постоянной глубины имеют вид

FK {x) =  e~fx/c; (6.33)

FP (х , k) =  cos (px) +  sin (px) , (6.34)

где
p =  (со2 — /2 — c2k2)'/2/c;

kE для полусуточных приливов попадает в область существования 
волн Пуанкаре, поэтому щ  описывается выражением (6.23) и носит 
характер вынужденной волны Пуанкаре.

2

-0,05 0 0,05 0,10 к*



Интеграл в выражении (6.31), выражающий суммарное воз
действие волн Пуанкаре, заменялся одной волной с неизвестным 
волновым числом kp {—х. %} и амплитудой АР.

Комплексные амплитуды отдельных составляющих представля
лись в виде

В общем случае при построении волновых моделей амплитуды 
и фазы вынужденных волн рассчитываются теоретически [164]. 
Однако в рассматриваемом районе для полусуточных приливов 
наблюдается резонансная особенность, и поэтому для описания r]w 
приходится вводить дополнительный параметр г (эквивалентную 
вязкость) согласно (6.21), (6.22). Теоретическая оценка этого 
параметра затруднительна, поэтому ajv и ф^ полагались неизвест
ными, так же как и амплитуды и фазы свободных волн. Таким 
образом, в модели имелось 7 неизвестных параметров: ак, фК, аР, 
Ф р ,  kp, aN и фjv [cth и фh выражаются через aN, ф^ по формулам 
(6.25)], значения которых определялись из условия минимума 
выражения (невязки):

где Hi и Gi — гармонические постоянные уровня на 20 береговых 
станциях южной части Курильской гряды и Японии (рис. 2.2), 
взятые из Таблиц приливов [24]; т  =  5; F, (xi) определялись выра
жениями (6 .8 ), (6.19), (6.23), (6.33) и (6.34). Глубоководные 
наблюдения за уровнем, а также береговые наблюдения на Север
ных и Центральных Курилах служили для контроля.

Расчеты выполнялись при различных значениях kp (табл. 6.1). 
При этом значения невязки а практически не различались. Ока
залось, что характер зависимости амплитуд и фаз отдельных со
ставляющих от волнового числа Пуанкаре для гармоник М2 и S 2 
был практически идентичен (рис. 6.5 а, б)  и хорошо соответствовал 
аналогичным расчетам Манка и др. [164] для района Калифорнии 
(рис. 6.5 в). В качестве критерия для выбора истинного kp рас
сматривалось следующее:

р

— £ф ’ —I ф

P =  aNe N\ C =  ahe

т
^  a/(fep)-v min. 

/=  i
(6.35)
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Тогда kPtt%  (4 ,4 -10-4 рад/км для М2 и 4 ,7 -10-4 рад/км для S2). 
Отметим, что kP, определенное в работе [164] на основе эмпири
ческих данных, удовлетворяет критерию (6.35), причем также 
&р~%. Следовательно, как в районе Калифорнии, так и в районе 
Курильской гряды волна Пуанкаре является чисто прогрессивной 
и распространяется вдоль береговой линии в направлении, проти
воположном волне Кельвина. Вряд ли такое совпадение характера
а см

-и  - 2  0 2

Волновое число
-Ч О 1̂<р 10*рад/км

Рис. 6.5. Изменения рассчитанных значений амплитуд и фаз волновых со
ставляющих прилива в зависимости от значения вдольберегового волнового 
числа для волны Пуанкаре для гармоник М2 (а) и S 2 (б) в районе Куриль

ской гряды и М2 вблизи Калифорнии (в).
/  — волна К ельвина, 2 — П уан каре , 3 — вы нуж ден ная.

приливных движений для различных районов Мирового океана 
является случайным.

Отношение амплитуд волн Кельвина, Пуанкаре и вынужденных 
(суммарное) при выбранном kP составляет: 5 2 :9 :5 2  для М2 и 
24 : 5 : 25 для S2, что сильно отличается от результатов работы 
[164]. Вклад вынужденных составляющих, малый для района 
Калифорнии, вблизи Курильской гряды играет важную роль, что, 
вероятно, связано с резонансными эффектами.

Таким образом, полусуточный прилив в рассматриваемом рай
оне складывается из волны Кельвина и вынужденной, распростра
няющихся на юго-запад со скоростями с =  л/ gH =  226 м/с и Сг =  
=  378 м/с« 1,7с соответственно, и волны Пуанкаре, распростра
няющейся на северо-восток со скоростью сР= 319 м /с »  1,4с. Супер
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позиция этих составляющих, каждая из которых имеет постоян
ную скорость, образует приливную волну с переменной фазовой 
скоростью. Так, рассчитанные по модели изменения фаз вдоль бе
реговой линии показывают, что обе полусуточные гармоники рас
пространяются на юго-запад в районе Южных Курил и Японии 
и на северо-восток вблизи Северных Курил (что соответствует эм
пирическим данным (рис. 6 .6 )). Отметим, что никакие методы 
прямой экстраполяции не позволили бы предсказать факт возра
стания фаз полусуточных гармоник в северо-восточном направле-

-500 500 то 1500 у  км

Рис. 6 .6 . Рассчитанные и 
наблюденные значения гар
монических постоянных по
лусуточных приливов вдоль 
Японии — Курильской гря
ды. В нижней части рисунка 
указаны положения берего

вых станций.
/  — гарм оника М2; 2 — S2; 3 —
фактические зн ачени я гарм они
ческих постоянных, не исполь
зовавш иеся при построении м о

дели.

нии в районе Северных Курил на основе наблюдений у Южных 
Курил, где фазы гармоник возрастают в противоположном напра
влении (рис. 6 .6 ).

Соответствие теоретических кривых изменения гармонических 
постоянных и их фактических значений (рис. 6.6 ) достаточно 
хорошее. Отдельные выбросы, по-видимому, связаны с наличием 
глубоководных проливов (см. рис. 1 .10), которые не учитывались 
при построении модели.

Проведенный анализ позволил объяснить причины сходства по
лусуточных приливных гармоник и различия суточных. Гармоники 
М2 и 5г имеют идентичный волновой состав и близкие значения 
волновых характеристик (рис. 6.4, табл. 6.1), поэтому естественно, 
что и их суммарные приливные картины в целом аналогичны. 
Суточные приливы имеют другую волновую структуру (см. рис. 6.4),
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и, как будет показано в разделе 6 .6 , эта структура у отдельных 
суточных гармоник в данном районе различная.

Сопоставление рассчитанных и наблюденных значений гармо
нических постоянных для глубоководных станций, расположенных 
вблизи Южных Курил—Хоккайдо ( P l . l—Р9.1 и Р2 — см. рис. 2.2), 
дало хорошие результаты. Небольшие имеющиеся различия скорее 
связаны с недостаточной точностью гармонического анализа наб
людений (так явно выпадает значение фазы гармоники S 2 для 
Р5.1), чем с недостатками самой модели [24, 42].

144 150 144 150

Рис. 6.7. Рассчитанные по волновой модели приливные карты полусуточных 
гармоник для района о. Хоккайдо — Южных Курил.

Результаты расчетов были использованы для построения при
ливных карт данного района (рис. 6.7), которые неплохо согла
суются с глобальными приливными картами, построенными с уче
том фактических наблюдений за приливами в береговых пунктах 
[8, 54, 65].

Область применимости данной модели можно оценить, исполь
зуя наблюдения на станциях Р5, Р8, удаленных от анализируемого 
района на расстояние 1000— 1300 км (рис. 2.2). Результаты срав
нения приведены в работе [65]. Совпадение для станции Р8 вполне 
удовлетворительное, для станции Р5 — несколько хуже: амплитуда 
полусуточных гармоник затухает в сторону открытого океана быст
рее, чем это следует из модели. По-видимому, влияние сферичности 
Земли и неоднородностей рельефа на таких расстояниях уже ста
новится существенным. Тем не менее, как показали результаты 
сравнения данных наблюдений на станциях Р5, Р8 с расчетами 
других авторов, волновая модель даже для этих сравнительно уда
ленных станций дает результаты лучше, чем существующие гло
бальные приливные модели [65].

207



6.5. Влияние шельфовых волн на формирование 
суточных приливов

Как отмечалось в разделе 6.2, шельфовые волны играют важ
ную роль в формировании суточных приливов, вызывая, в частно
сти, вблизи берега аномально сильные баротропные приливные 
течения. На это впервые указал, по-видимому, Д. Картрайт на 
основе анализа приливных течений в районе Гебридских островов 
в Северной Атлантике [108]. Проведенные им расчеты показали, 
что поле суточных течений в этом районе хорошо описывается 
моделью бездивергентных шельфовых волн.

Позднее здесь же было выполнено новое более тщательное 
исследование суточных приливов [111]. Используя наблюдения за 
колебаниями уровня на двух береговых станциях, авторы по
строили модель, в которой суточные приливные колебания пред
ставлялись как результат суперпозиции волн Кельвина и шельфо-

Рис. 6 .8 . Схема расположения станций на шельфе о. Сахалин (а) и 
приливные эллипсы суточных гармоник (б).  На врезке — поперечный 

профиль глубины по линии у = 0 .
/ — станции, на которы х изм ерялись течения: О дрптинская ( / ) ,  П ильтун-Астох- 
ская  (2) и Б ен и н ская  (3); I I  —  станции, на которы х и зм ерялся  уровень: П ильтун

(4 ) и Ч ай во (5).
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вой, амплитуды которых согласно расчетам составили 13,1 и
11,0 см для Кь  9,1 и 5,8 см для Ох соответственно. Приливные 
течения, рассчитанные по модели, хорошо соответствовали резуль
татам наблюдений [108] . Получили объяснения и другие особен
ности приливной динамики данного района, отмеченные ранее. 
В частности, было показано, что сильная мелкомасштабная измен
чивость гармонических постоянных вдоль берега связана с нало
жением сравнительно коротковолновой шельфовой составляющей 
на волну Кельвина. Несколько ранее аналогичный эффект был об
наружен у берегов Южных Курил [24] (см. раздел 6 .6 ). Прежде 
подобную изменчивость объясняли исключительно влиянием не
однородностей береговой линии.

Одним из наиболее характерных примеров участия шельфовых 
волн в формировании приливов являются сильные баротропные 
суточные течения на северо-восточном шельфе о. Сахалин (рис. 6.8) 
[67]. Приливы на охотоморском побережье Сахалина носят суточ

ный характер, поэтому влияние шельфовых волн на приливные 
течения в этом районе проявляется особенно ярко. Полусуточные 
течения здесь пренебрежимо малы, а суточные достаточно велики 
(40—50 см/с), причем ориентация их эллипсов практически совпа
дает с направлением береговой линии (рис. 6.8 б).

Приливные колебания в рассматриваемом районе представля
лись в виде (6.16). Влияние вынужденных составляющих, обычно 
малых для замкнутых водоемов [60], игнорировалось. Расчет дис
персионных кривых и форм собственных колебаний уровня и тече
ний был выполнен методом начальных параметров (см. раздел 1 .8 ) 
для профиля глубины, приведенного на врезке рис. 6.8 а. Резуль
таты расчетов, представленные на рис. 6.9 а, показывают, что 
в формировании суточных приливов участвуют волна Кельвина и
1-я мода шельфовых волн, причем последняя с двумя различными 
волновыми числами, из которых одно соответствует отрицательной 
групповой скорости, а другое — положительной.*

Амплитуды и фазы 1-й и 2-й шельфовых волн определялись 
по гармоническим постоянным вдольберегового компонента скоро
сти (и) на трех станциях из условия минимума выражения, ана
логичного (6.33). Параметры волны Кельвина оценивались по бе
реговым наблюдениям за уровнем. Результаты расчетов, приведен
ные в табл. 6.2, показывают, что основной вклад в приливные тече
ния вносит 1-я шельфовая волна, а в приливных колебаниях 
уровня вклад 1-й шельфовой волны и волны Кельвина примерно 
равноценен. Таким образом, общий характер суточных приливных 
колебаний в районе Сахалина тот же, что и для района Гебрид
ских островов [1 1 1 ]. 2-я шельфовая волна дает-малый вклад 
в приливные колебания уровня и течений, что согласуется с ре
зультатами работы [38] (см. раздел 6.7), в которой было пока
зано, что при дифракции волны Кельвина на неоднородностях

* В дальнейшем условно будем называть их 1-я шельфовая волна и 2-я 
шельфовая волна соответственно.
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линии берега основная часть энергии поступает в шельфовую со
ставляющую с отрицательной групповой скоростью.

Скорости распространения суточных приливных волн вдоль по
бережья Сахалина, оцененные по разности фаз компонента v для 
станций Одоптинская и Бенинская (рис. 6.9)— 15,1 и 13,9 км/ч 
для гармоник 0\  и Кх соответственно, практически совпадали

Рис. 6.9. Дисперсионные кривые 1-й и 2-й мод шельфовых волн и волны Кель
вина для профиля, представленного на врезке рис. 6 .8  а; знак «—» соответ
ствует- шельфовым составляющим суточного прилива с отрицательной групповой 
скоростью, «'+»— с положительной (а); формы собственных функций уровня для 
гармоник К\ (1) и 0 \  (2) (б) ; то же для двух шельфовых составляющих 
течений (в, г) ; стрелками указаны расстояния от берега, где измерялись течения 

на станциях, показанных на рис. 6.8  а.

с теоретическими фазовыми скоростями 1-й шельфовой волны 
(15,3 и 13,8 км/ч). Интересно, что как данные расчетов, так и 
наблюдения выявили явную дисперсию суточных приливов (раз
личие фазовых скоростей гармоник К\ и Oj).

Построенная модель со значениями волновых параметров, опре
деленными из наблюдений (табл. 6.2 ), была использована для рас
чета приливных колебаний уровня на северо-восточном побережье 
о. Сахалин (рис. 6.10). Суперпозиция двух составляющих с близ
кими амплитудами (Кельвина и 1-й шельфовой), но сильно раз
личающихся по длине волны, приводит к значительным колеба
ниям амплитуд (от 3—5 до 40 см) и фаз (от 0 до 360°) суточных
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Рис. 6.10. Изменения амплитуд (/) и фаз (II) суточ
ных гармоник вдоль побережья о. Сахалин; III — 
фактические значения гармонических постоянных для 

станций Пильтун (1) и Чайво (2).

Таблица 6.2

Параметры волновой модели суточных приливов для шельфа о. Сахалин

П риливная
гармоника Составляющие волны

Д лина 
волны, км

Компо
ненты

с м /с
СМ ф°Ф азовая

скорость,
к м /ч

K i Кельвина 8990 V 1,9 283,8
375,6 ъ 20,3 103,8

1-я шельфовая 330 V 50,5 232,7
13,8 С 19,8 52,7

2-я шельфовая 135 V 7,8 322,2
5,6 с 1 ,2 142,2

О г Кельвина. 9700 V 1,4 263,1
375,6 5 15,3 83,1

1-я шельфовая 390 V 44,4 184,1
15,2 С 19,2 4,1

2-я шельфовая 108 V 7,9 156,8
4,2 £ . 1 ,0 336,8

14* 211



приливных гармоник (рис. 6.10). Точки побережья, в которых при
ливный уровень минимален, фактически являются . центрами ам- 
фидромий.

Сильные приливные течения, обусловленные шельфовыми вол
нами, были обнаружены также на шельфе о. Ванкувер (северо- 
восточная часть Тихого океана) [116] и в районе залива Мэн и 
п-ова Новая Шотландия в Северной Атлантике [119]. По-види- 
мому, участие шельфовых волн в формировании суточных прили
вов— явление достаточно распространенное. Так, как уже отме
чалось в разделе 3.5, вихри в районе Камчатки, обнаруженные 
по данным спутниковых наблюдений [188], вероятно, своим про
исхождением обязаны шельфовым волнам суточной периодичности. 
Отсутствие сведений об участии шельфовых волн в формировании 
приливов в других районах Мирового океана, скорее всего, свя
заны с тем, что соответствующие исследования не проводились. 
Можно предположить, где прежде всего может быть обнаружено 
данное явление:

— в области высоких широт, так как на широтах ниже 40° 
шельфовые волны не могут принимать участия в формировании 
приливов;

— при наличии неоднородности дна и линии берега, проливов 
и т. п., т. е. в условиях, благоприятных для генерации шельфовых 
волн;

— в районах сильных суточных приливных колебаний уровня.
Из этих условий следует, что наиболее благоприятными райо

нами для существования приливных шельфовых волн является 
шельфовая зона северной части Тихого океана и прилегающих 
морей (см. рис. 6.23), южная часть Патагонского шельфа, побе
режье Сибири и Антарктиды. Возможно также проявление шель
фовых волн суточной периодичности на шельфе Северной Атлан
тики, Гренландии и Скандинавии, однако в этих районах данное 
явление должно проявляться слабее, так как суточные приливы 
в них невелики [8].

Результаты волнового анализа суточных приливов в различных 
районах Мирового океана [24, 25, 67, 1 1 1 , 116, 119] дали хорошее 
соответствие теории и эксперимента и оказались во многом сход
ными: поле приливных течений в зоне шельфа формируется 1-й мо
дой шельфовых волн, причем составляющей с отрицательной груп
повой скоростью, поле уровня — волной Кельвина или совместно 
волной Кельвина и шельфовой.

Два эффекта, связанные с участием шельфовых волн в форми
ровании приливов, имеют наибольшее значение:

1 ) присутствие сильных баротропных приливных течений в зоне 
шельфа. Эти течения являются практически детерминированными 
и потому хорошо поддаются прогнозу (в отличие от внутренних 
приливных волн, которые, как показывают данные многочисленных 
измерений, в значительной степени являются случайными и могут 
прогнозироваться только в статистическом смысле). В свою оче
редь наличие сильных течений приводит к ряду вторичных эффек
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тов, в частности к интенсивной диссипации приливной энергии (см. 
раздел 6 .8 ).

Следует подчеркнуть важное прикладное значение прогноза 
приливных течений в шельфовой зоне океана в связи с нефтепоис
ковыми, рыбопромысловыми, гидротехническими и другими рабо
тами в этой зоне, а также задачами навигации;

2 ) мелкомасштабные вариации гармонических постоянных 
вдоль берега. Этот эффект следует учитывать при построении гло
бальных моделей суточных приливов. Использование береговых 
наблюдений при недостаточно детальной аппроксимации зоны 
шельфа может привести к значительным ошибкам из-за явления, 
аналогичного аллиасингу.

6.6. О резонансных приливных течениях в районе
Южных Курил

Рассмотрим необычный пример влияния шельфовых волн на 
формирование волнового поля суточных приливов, наблюдающе
гося на шельфе Южных Курил.

Осенью 1973 г. в этом районе были проведены измерения тем
пературы с помощью системы донных станций, расположенных 
на расстоянии 5— 10 км друг от друга [43]. Одновременно прово
дились съемки температуры поверхности. Оказалось, что характер 
изменения температуры на дне и на поверхности океана близок 
друг к другу, что свидетельствовало о баротропном характере наб
людаемых колебаний и дало возможность связать колебания тем
пературы воды с баротропными колебаниями горизонтальных 
скоростей течений.

Расчеты спектров колебаний температуры на дне показали, что 
основной максимум приходится на частоту 0,93 цикл/сут, соответ
ствующую суточной приливной гармонике Оь остальные прилив
ные гармоники проявлялись гораздо слабее (рис. 6.11). Анализ 
пространственно-временных спектров показал, что в колебаниях 
температуры на частоте 0\  присутствует волновая составляющая, 
распространяющаяся на юго-запад с характерной скоростью 
0,9 м/с.

Позже при анализе приливного режима в северо-западной ча
сти Тихого океана [42] были обнаружены и другие особенности 
суточных приливных колебаний в этом районе: фазовые скорости 
гармоник Кх и 0 { заметно различались, при этом у гармоники 0\  
наблюдались резкие скачки гармонических постоянных, отсутство
вавшие у К\-

Проведенный в работе [24] анализ волновой структуры суточ
ных приливов позволил объяснить причину появления спектраль
ного максимума с частотой О i в колебаниях температуры 
(рис. 6 .1 1 ), а также другие особенности суточных приливных дви
жений. Расчет вынужденных составляющих и волны Кельвина вы
полнялся для океана постоянной глубины, аналогично тому, как 
это делалось для полусуточных приливов (раздел 6.4). Форма
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взволнованной поверхности для волны Кельвина определялась 
выражением (6.33), равновесной вынужденной — (6 .8 ), приходящей 
вынужденной (6.19), (6.20). Отраженная вынужденная волна
носила характер вынужденной волны Кельвина (6.24) со значе

нием амплитуды, определяе
мым выражением (6.26).

Отдельно проводился рас
чет шельфовых волн. Попе
речный профиль глубины зада
вался в виде (1.61), где пара
метры /io =  35 м, L =  130 км 
и aL =  5 были выбраны так, 
чтобы , наилучшим образом 
аппроксимировать. реальный

Рис. 6.11. Спектр колебаний темпера
туры воды у дна в районе Южных 
Курил. Стрелками указаны некото
рые приливные гармоники и теорети
ческие положения резонансных ча

стот шельфовых волн.

рельеф в исследуемом районе. Соответствующая дисперсионная 
диаграмма приведена на рис. 6 .12 .

В предыдущем разделе рассматривались примеры анализа вол
новой структуры суточных приливов, в которых обе главные суточ
ные гармоники имели идентичную волновую структуру и шельфо
вые волны участвовали в формировании всего суточного диапазона 
приливов. Как следует из расчетов, представленных на рис. 6.12, 
в районе Южных Курил шельфовая составляющая участвует

Рис. 6 .12. Дисперсионные кривые шельфовых волн для экспонен
циальной модели шельфа (1,61) для района Южных Курил в нор
мированных координатах G)*=co/f, k*=kL,  где L=135 км (а). Соб
ственные функции уровня для волны Кельвина и 1-й шельфовой 

моды для частоты О i (б).
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в формировании только О i (но не JCi), при этом частота Оi ока
зывается здесь для шельфовых волн близкой к резонансной (груп
повая скорость практически равна нулю — см. рис. 6.12). Есте
ственно предположить, что главный спектральный максимум в ко
лебаниях температуры на рис. 6.11 носит резонансный характер и 
обусловлен 1-й модой шельфовых волн. На резонансных частотах
2-й и 3-й мод также наблюдаются спектральные максимумы 
(рис. 6.1 1 ), вызванные, по-видимому, атмосферными процессами. 
Подобные максимумы аналогичной природы присутствовали и 
в спектрах течений в районе Гебридских островов [108].

Шельфовая составляющая приливной гармоники О i распро
страняется в юго-западном направлении, т. е. в том же направле
нии, что и волновая составляющая, обнаруженная на основе ана
лиза колебаний температуры [43], но ее скорость (2,4 м/с) ока
залась заметно выше. Различия могут быть связаны, во-первых,, 
с неточностями определения фазовой скорости из наблюдений, 
а во-вторых, с недостатками экспоненциальной модели, слишком 
грубо аппроксимирующей реальный рельеф в рассматриваемом 
районе. При использовании ступенчатой модели, описанной в раз
деле 1 .8, совпадение оказалось значительно лучше (см. ниже).

Расчет амплитуд и фаз отдельных волновых составляющих су
точных приливов выполнялся на основе фактических береговых 
наблюдений за приливными колебаниями уровня на 20 станциях 
(рис. 2 .2 ), так же, как это было проделано для полусуточных при
ливов (см. раздел 6.4). Модель содержала четыре неизвестных 
параметра для гармоники 0\\  ак, <рн, as и <ps (амплитуды и фазы 
свободных волн Кельвина и шельфовой соответственно) и два для 
гармоники /Сь ак и фК. Результаты расчетов приведены в табл. 6.3.

Таблица 6.3
Разложение суточных приливных гармоник на составляющие в районе 
Южных Курил — о. Хоккайдо

I s  “Е Й *  т S  —  __г Составляю щ ие волны

П арам етры  составляющих, 
104 р а д /к м

А мплитуды ф азы  
составляющих волн

П
ри

лш
 

га
рм

он
 

ча
ст

от
а 

10
4 

pa
i

к 1 а см <р°

К х Кельвина —3,230 4,395 10,3 37,4
0,7292 Приходящая вынужден

ная
— 1,858 — 1,073 6 ,4 180

Вынужденная Кельвина — 1,858 —3,512 17,8 203,0
Вынужденная равновес
ная

— 1,858 — 1,073 9 ,7 215,1

О , Кельвина —2,992 4,390 7 ,3 337,9
0,6760 Шельфовая —276,8 276,8 . 3 ,8 128,1

Приходящая вынужден
ная

— 1,858 — 1,073 4,8 180

Вынужденная Кельвина — 1,858 3,711 ' 14,1 201,5
Вынужденная равновес
ная

— 1,858 — 1,073 6,9 215,1
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Отношение амплитуд волны Кельвина, шельфовой (для Oi) и 
вынужденных (суммарное), полученное в результате расчетов, 
составляет 10 33 для /Ci и 7 : 4 :  25 для 0\.  Таким образом, в рас
сматриваемом районе основной вклад в суточные приливы вносят 
вынужденные составляющие. Важнейшей среди них оказалась вы
нужденная волна Кельвина, которая по своему характеру близка 
к обычной волне Кельвина, имеет то же направление распростра
нения (юго-западное) и аналогичным образом затухает в сторону 
открытого океана. Поэтому приливные карты суточных гармоник, 
построенные на основе проведенных расчетов (рис. 6.13), вне зоны 
шельфа имеют вид, типичный для районов с преобладанием сво-

144 150 144 150

Рис. 6.13. Рассчитанные по волновой модели приливные карты суточных гар
моник для района о. Хоккайдо и Южных Курил [24, 25].

бодной волны Кельвина [60]. В открытом океане приливные гар
моники Ki h'Oi имеют сходную пространственную картину, однако 
вблизи берега, где проявляется влияние шельфовой составляющей, 
они резко различаются (рис. 6.13, 6.14). Присутствием шельфовой 
волны объясняются скачки гармонических постоянных Оь отмечен
ные в работе [42]; этим же объясняются наблюдаемые вблизи бе
рега различия. Результаты сравнения рассчитанных и наблюден
ных гармонических постоянных приведены в работах [24, 65].

Работа [24] явилась, по-видимому, первой, в которой был отме
чен несколько экзотический эффект выборочного влияния шель
фовых волн на отдельную приливную гармонику. Шельфовые 
волны проявляются прежде всего в течениях, поэтому для про
верки данного эффекта на шельфе Южных Курил были проведены 
наблюдения за придонными приливными течениями [35]. Измере
ния проводились на двух горизонтах: 0,5 и 3 м над дном, с по
мощью специальных датчиков конструкции П. Д. Ковалева. При
ливные эллипсы течений на верхнем и нижнем горизонтах хорошо 
соответствовали друг другу (рис. 6.15), характер их изменения по 
вертикали показал, что оба датчика находились в пределах
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Рис. 6.14. Рассчитанные и наблюден- «о 
ные значения гармонических постоян- 
ных. для суточных гармоник К\ (1) 20 г °
и 0 \  (2). Фактические значения ам
плитуд и фаз приливов — по данным 
станций, отмеченных в нижней части 

рисунка.

Рис. 6.15. Приливные эллипсы по измерениям в южной части Курильской 
гряды на горизонте 3 м над дном (верхний ряд) и 0,5 м (нижний ряд).



лридонного пограничного слоя, в нижней части которого ско
рость и изменяется по логарифмическому закону [54]

(6-36)

где г — высота над дном; х — 0,4 — постоянная Кармана; и* — ско
рость трения; z0 — параметр шероховатости.

Данные приливного анализа течений показали, что на частоте 
0\  наблюдаются аномально сильные приливные течения, в не
сколько раз превосходящие течения на других приливных часто
тах, в том числе и на частоте К\ (35,4 и 5,8 см/с на горизонте 3 м 
соответственно для Оi и Ki (рис. 6.15).

Используя представление течений в виде (6.36), определили 
значения и* и z0, которые для гармоники О i составили 1,8 см/с 
и 0,12 см, а для К\ — 0,28 см/с и 0,08 см. На основе закона Казан

ского—Монина по значениям «*, z0 определяли скорость течения 
вне пограничного слоя [164]:

Нм =  ы* [ ( ^ 1 п - ^ -  +  в ) 2+ л ] ' \  (6.37)

тде В = —5;. Л =  25. Из (6.37) следует, что скорость течения для 
:гармоники 0\  за пределами пограничного слоя должна достигать 
•45,7 см/с, а К\ — 6,1 см/с.

В работе [25] было проведено сравнение теоретических расче
тов суточных течений, исходя из построенной ранее волновой мо
дели [24], и их фактических значений. Рассчитанный по экспонен
циальной модели эллипс Оi оказался примерно в 10 раз больше, 
чем К\ (рис. 6.16), что достаточно близко к фактически наблю

дающимся различиям. Рассчитанный .и наблюденный эллипсы 0\  
(на горизонте 3 м) совпали по форме и направлению главных осей 
(вдоль береговой линии); отличие направления вращения вектора 
придонного течения от теоретического, по-видимому, связано с эф
фектом, описанным в работах [54, 60],— изменением направления 
обхода эллипса течений в пограничном слое в результате возра
стания относительной роли горизонтального градиента давления 
по сравнению с силой Кориолиса.

Таким образом, хорошее качественное совпадение результатов 
расчетов суточных приливных течений и наблюдений свидетель
ствует о том, что в рассматриваемом районе наблюдается эффект 
резонансного усиления шельфом приливных течений 0\ ,  возникаю
щий в результате воздействия на эту гармонику 1-й моды шель
фовых волн с нулевой групповой скоростью. Вместе с тем имелись 
определенные количественные расхождения (примерно вдвое) 
между рассчитанными для экспоненциальной модели и наблюден
ными течениями 0\.  Поэтому был проведен расчет течений на ос
нове ступенчатой модели (раздел 1 .8 ), позволяющей гораздо точ
нее аппроксимировать реальный рельеф в районе постановки
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донного регистратора. Дисперсионная диаграмма шельфовых волн; 
для данной модели представлена на рис. 1.116. Изменение способа 
аппроксимации рельефа не привело к изменению резонансной ча
стоты 1-й моды шельфовых волн, по-прежнему совпадавшей с ча
стотой 0 1, но увеличило соответствующее значение волнового числа 
(до —5,25-Ю-2 рад/км). Фазовая скорость шельфовой составляю-

Рис. 6.16. Наблюденные эллипсы суточных приливных течений (1) и ре
зультаты их расчета по экспоненциальной (2) и численной (3) моделям.

щей cs~ l ,2 8  м/с всего на 30 % отличается от скорости распростра
нения температурных возмущений в рассматриваемом районе ш> 
данным [43]. Результаты расчета течений для шельфовой волны 
амплитудой 3,8 см приведены на рис. 6.16. Рассчитанное значение 
максимальной скорости приливного течения О] (35,6 см/с) прак
тически точно совпало с наблюденным на горизонте 3 м. Значению- 
скорости приливного течения 0 \  вне пограничного слоя (45,7 см/с) 
соответствует шельфовая волна с амплитудой 4,8 см.

Проделанный анализ позволяет говорить о рёзонансном воз
буждении в южной части Курильской гряды приливных течений 
с частотой 0\ .  Вызывающая их шельфовая волна образуется,
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по-видимому, в результате дифракции приливной волны Кельвина, 
а также вынужденных приливных волн на неоднородностях Ку
рильской гряды, прежде всего на проливах (см. следующий раз
дел). Аналогичная область с резонансными приливными тече
ниями 0 \  должна существовать примерно на тех же широтах 
у северо-восточного побережья Тихого океана. В более высоких 
широтах шельфовые волны должны участвовать в формировании 
всего суточного диапазона прилива, как это и наблюдается в райо
нах о-вов Сахалин и Ванкувер (см. раздел 6.5) [67, 116].

6.7. Дифракция приливной волны Кельвина 
на неоднородностях линии берега

Как показано в предыдущих разделах, в средних широтах 
океана суточные приливные колебания на шельфе включают со
ставляющие, обусловленные шельфовыми волнами. Наличие этих 
волн трудно объяснить .непосредственным воздействием на океан 
приливообразующей силы, линейный масштаб которой на два по
рядка превосходит соответствующий масштаб шельфовых волн.

. Поэтому можно предположить, что процесс возбуждения данного 
класса волновых движений связан с особенностями геометрии бас
сейна, масштаб которых сравним с характерными длинами шель
фовых волн. Так этот эффект можно* объяснить в рамках модели 
рассеяния приливной волны обычного типа (Кельвина, или выну
жденных) на неоднородностях линии берега (типа проливов, вы
ступов или заливов). Дифракции монохроматической шельфовой 
волны (первой моды) на локальном, произвольной формы изгибе 
береговой линии над экспоненциальным шельфом рассмотрена 
Бухвальдом [103]. Им было показано, что при рассеянии происхо
дит возбуждение всех возможных шельфовых мод с данной часто
той. При этом возможен случай резонанса дифрагированной волны 
на стационарных частотах, т. е. на тех частотах, где групповая 
•скорость обращается в нуль.

Естественно ожидать аналогичный эффект при рассеянии при
ливной волны Кельвина (с частотами, меньшими инерционной). 
Однако в этом случае задача усложняется, что связано с тем, 
что приходится рассматривать взаимодействие волн двух классов, 
которые сильно отличаются по физической природе, в частности 
волна Кельвина имеет существенно большую скорость распростра
нения по сравнению с характерными скоростями шельфовых волн. 
В этом случае невозможно обойтись, как это сделано в работе
[103] ( приближением бездивергентности.

В рамках модели [38] рассмотрим дифракцию монохромати
ческой волны Кельвина на локальных неоднородностях береговой 
линии. Глубину океана зададим в виде (1.61) (рис. 6 .17а). Бере
говую линию будем считать прямой, за исключением участка 
—d < y < d ,  где она задана в виде малого отклонения e s ( i / ) ( e < l )  
от прямой. Общее линеаризованное уравнение длинных волн с  уче-
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том вращения и изменения глубины бассейна, следующее из 
(1.16)— (1.18), запишется в виде

d3Z | *2 dh
dt3 +  f d t gf(-

dh
dy

_ d t  d  , d£
^  dt  \ dx  dx

dx

d hdy dy

«)

dx  dy

') =  0; 

У

(6.38)

■ eS(y)
-X

e)

el
-el -*-x

Рис. 6.17. Форма береговой ли
нии и рельефа дна для двух 

моделей океана.
а)  п рям ая  линия берега содерж ит 
локальны й  изгиб на отрезке — d <
<.y<d\  б) на отрезке — e l < y < s l  
океан  соединяется с узким  проли

вом постоянной глубиной fi0.
■i . L

граничное условие при х =  0 с точностью до членов порядка в2

dt  дх

esy {-
d d'Q 
dt  dy

dx2 11  d x d y  

? * ) - < > ■  ■
(6.39)

Используем метод возмущений; как’обычно, представим реше
ние (6.38)— (6.39) в виде суммы невозмущенного решения, соот
ветствующего- волне Кельвина £0, и малой добавки, обусловленной 
дифракцией. Разложим £ по малому параметру е:

■ £ =  С„ +  е£1 +  е2С2 +  . . . =  (Бо +  е£, +  в*£. +  . . )  е~ш°*, (6.40)

где юо — частота волны Кельвина.
Тогда с учетом (1.61) можно построить цепочку уравнений, 

определяющую каждое последовательное приближение. Любое 
удовлетворяет уравнениям

д х 2
d%j , д %  

dy2

d%!

+  I
. fa dZ/ r~? f 2®o — /

dx  1 co0 dy  

при 0 <  д; <  L;
dKj

gh £/ =  0

d x 2 d y 2
— X%i =  0 при x >  L,

(6.41)

(6.42)

где %2 =  (f2—coo ) / (gH),  причем при x =  L принимается условие не
прерывности уровня и потока (1.30).
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Граничные условия при х = 0  для £0 и имеют вид

(6.43)

-эе» . if ас» , „ / a2g0 . f a2go \
dx ■ и дг/ \  дх2 <о0 дхду )

(6.44)

Кроме того, выполняется условие захвата (1.29). Ограничимся 
рассмотрением нулевого и первого приближений. Как показано 
в разделе 1.5, для мод вида £=£eifty решение (6.41)— (6.42) запи
сывается через функции Бесселя (1.63). В случае однородных гра
ничных условий (1.24) и (1.29) выполняется дисперсионное соот
ношение Д(со, k) =  0 ( 1 .6 6 ), причем

Ограничимся случаем, когда величина |ст[ мала, что оказыва
ется хорошим приближением для большинства океанских шель
фов. В этом случае справедливы выражения

где <7^ 0 .
Дополнительным условием, отфильтровывающим шельфовые 

моды и оставляющим нулевую моду Кельвина, будет k<g.a и соот
ветственно v ~  1 +  2kf/a<j)Q. Это условие в интервале частот ©о<Zf 
выполняется с большой i точностью. Таким образом, решение для 
моды Кельвина запишется в виде

где с =  V gH.
Как видно, оно совпадает с решением для волны Кельвина 

в океане с ровным дном. То есть условие малости а показывает, 
что для нулевой моды можно пренебречь влиянием эффекта из
менения глубины.

Чтобы определить осуществим Фурье-преобразование по у:

я =  (%2 +  k2)'/!. (6.45)

(6.46)

(6.47)

СО оо

Zl =  ^ T  I  Ье~ ‘ку'аУ> 5 ^ ) =  ^ Г  S H y ) e ~ tkydy,
— оо оо

оо
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"Р" * < г -; <6-48>

— x2Z, == 0 при х >  L (6.49)

где k0 =  m/c. Уравнения для Z{ запишутся в виде

gh  
d2Zj 
дх2

с  граничным условием

< 6 - 5 0 >

Решение задачи, заданной (6.48)— (6.49) с условиями (1.29), 
<1.30) и (6.50):

Z, (х, к) =  Ае~ах%  (ое~ах12) +  Be~ax/2NV (ое~ах/2), (6.51)
где

Л =  -  ^  [(* +  -  - f ) ^  (a* -ai/2). - - f  iVv_ , ( a e ^ 2)] 6 (*);

[ V  +  - s — - f ) & ~ a L I 2 ) - r  J v - ■ (°e_a£/2) ] 6 .(*)B = а Л
■и А задано (1.66). Используя приближение (6.46), приходим 
к выражению:

Z\ /*ŝ/ { [о * — -S-) — т tg (mL)J sin (тх) —

— +  — y } tg (mL)J cos (m*)J e~ax/2 6{k)/Au (6.52)

где

A, (и +  ^ )  tg (mL) +  m] (к

kfa
®o

Условие Ai(coo ,  k ) = 0  есть приближенное дисперсионное соотноше
ние, определяющее нулевую моду Кельвина и дискретные шельфо
вые моды. На рис. 6.18 приведена дисперсионная диаграмма. Ли
ния со =  too пересекает дисперсионную кривую нулевой моды в точке
ко, а первой и второй мод в точках ki, k2, k\, k 2. Знаки соот
ветствуют знаку групповой скорости в данной точке.

Решение £i можно выразить через обратное Фурье-преобразо- 
ние от Z\\

ОО

j Zl (х, k) eiky dk. (6.54)
oo

Функция Z\(x, k ) имеет в комплексной плоскости k простые по
люсы, расположенные на действительной оси и соответствующие
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захваченным модам. Кроме полюсов, имеются две точки ветвления 
k —±i%. Поскольку полюсы лежат на пути интегрирования, необ
ходимо определить способ обхода. Вводя фактор трения путем 
замены производной d/dt  в уравнениях* (6.38)— (6.39) на d / d t + y  
(у — малый параметр -у^соо), тем самым заменим в уравнениях 
(6.41)— (6.44) ш0 на (o =  co0-H’Y- При этом в точках полюсов

Ai(&j. y) =  0 оказывается, что dkjlAy =  i/c'g, где c ’g =da /dk \  k=kj ~  
групповая скорость /-и моды на частоте со0. Это означает, что 
в случае, когда групповая скорость соответствующая /-му полюсу

Рис. 6.18. Дисперсионная диаграмма 
для шельфовых волн и волны Кель
вина. Линия со = Шо пересекает 1-ю и 
2 -ю шельфовые моды и нулевую 
моду Кельвина в точках с абсцис
сами k Q, k f , k̂ r . Знаки соответст
вуют знаку групповой скорости 

волны в точках пересечения.

положительна, полюс смещается в верхнюю полуплоскость, и, на: 
оборот, для отрицательной групповой скорости полюс смещается 
в нижнюю полуплоскость.

Наличие точек ветвления вынуждает провести разрез в пло
скости k. Выбор соответствующего листа определяется условием 
х ~ | & |  при k—>-оо. Таким образом, разрезы следует провести по 
мнимой оси от i% до too  и от —i% до — too  ■ (рис. 6 .1 9 ) .  Способ за
мыкания контура обхода определяется величиной у, при условии 
того, что вклад интеграла по внешней части замкнутого контура 
стремится к нулю при увеличении радиуса замыкающей - полу
окружности. Поскольку функция 5  (k) является целой функцией 
экспоненциального типа ^ d , при y > d  замыкание следует осуще
ствлять в верхней полуплоскости, а при у < —d — в нижней. Таким 
образом, решение будет складываться из вычетов, соответствую
щих захваченным модам с положительной групповой скоростью 
для y > d  и с отрицательной для у < —d. Кроме того, решение 
будет включать вклад от интеграла вдоль разрезов. С учетом 
( 6 .5 2 )  вычеты запишутся для шельфовых мод:

Res, [etkyZi (fe)] =  a-} cos (т,х) e ax/2 +  bj sin ( t t i j X )  e ax/2, (6.55)
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где

а ,  - 2т2щ  6 (kj) [ k- ( - L -  -  l )  f ( f i j L  +  m*L -  p;) 4 ]  ‘ ; (6.56)

(Do 
— 1

X f( P y £  +  / n ? L - p y) 4 ]  ,

Р/ =  kj — a/2.

(6.57)

Рис. 6.19. Путь интегрирования в комплексной 
плоскости волновых чисел. Показаны простые 
полюсы, соответствующие шельфовым модам и 
волне Кельвина. Залитыми кружками отмечены 

точки ветвления.

Вычет, соответствующий нулевой моде Кельвина, оказывается 
равным нулю из-за того, что б (—&0) =  0. Это означает, что в пер
вом приближении нулевая мода не возбуждается. Однако следует 
ожидать ее появления в приближениях более высокого порядка, 
если в выражении (6.39) учесть члены с е", п~^2.

Можно показать, что вклад интеграла вдоль разрезов (рис. 6.19)" 
стремится к нулю при |г/|->оо, поэтому на его анализе останавли
ваться не будем.

Окончательно общее решение при \ y \ > d  имеет вид

£* =  2яг 2  [«/" cos (rnf х)-\ -  b f  sin(m/'A;)] ё~ах12е v .a>0<̂ ;
/ = i

(6.58а)

=  2яI X  [ a f  cos (тух ) +  by  sin (ту  я)] е~ах12е У Ш°^.
; = 1

(6.586)
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Суммирование производится по всем возможным на данной 
частоте шельфовым модам, при этом х< +  » или «—» соответствует 
точкам на дисперсионных кривых с положительными или отрица
тельными групповыми скоростями. Полученное решение позволяет 
количественно оценить поле рассеянных шельфовых волн, обра
зующихся при дифракции волны Кельвина.

Рассеяние на проливе., Еще одним фактором, способным вы
звать рассеяние волн на шельфе, может быть наличие проливов. 
Учет их влияния особенно важен при анализе распространения 
волн вдоль гряды островов.

Для простоты рассмотрим задачу о дифракции волны Кель
вина, распространяющейся вдоль прямого берега с проливом, за
данным в виде узкого канала шириной 2&1 и постоянной глубиной 
h0 (рис. 6.17 6 ). Глубина океана задана (1.61). Кроме уравнения 
(6.38), выполняется условие на границе х =  0:

Г  р” м Г *  ,6'59>О при | у  | >  е/.

С учетом (6.40) условие (6.59) запишется в виде

( 6 - 6 0 )

где и— и0е~{ао1:.
Осуществляя Фурье-преобразование по у

оо оо

z  =  4 r \  z ° =  4 r

z ‘ ~ - h r  i  “ !>■

где £o, по-прежнему, представляется в виде (6.47), приходим к сле
дующему условию при х-—0:

2 2
dZ Z  — f ~~Юо U° sin ( e l k )  (6 61)
<Элг соо g  ®o n k

Разлагая правую часть выражения (6.61) по степеням s, можно 
получить условие на границе х =  0 для первого приближения:

dZi — *£_£, =  —6Ь (6.62)
дх ©о

где

«о /
g  00 Л
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Предположим, что в канале существует лишь «уходящая» 
волна (волна Кельвина):

^ ~ в “ '“в(* + */0о), с0 =  Vg^o- 

Тогда из условия склейки уровня на границе x =  L получим

g A 0 с f 2 ~  ®о л Iи0 — и б] — --------------- Л0 — .
" Со ~ ОЗоСо я

Таким образом, задача для определения Zi или t,\ через (6.53) 
задана уравнениями (6.48)— (6.49) и граничным условием (6.62) 
при выполнении (1.29) и (1.30). Заметим, что (6.62) отличается 
от (6.50) только правой частью, поэтому решение Zi(x, k)  будет 
совпадать с (6.52) при условии замены 8(k)  на бь В случае про
лива решение для первого приближения дифрагированных волн 
будет складываться из вычетов, соответствующих шельфовым вол
нам, а также вычета, обусловленного нулевой модой Кельвина:

Res0 [eikyZ } (х, k)\ =  a„e“f*/ce_io>0 (i + ̂ /c), (6.63)

где
соо/

а° —71 :Г *‘/ шо
Общее волновое решение записывается аналогично (6.58), где 

a f  и Ь* определяются (6.56)— (6.57) при условии замены б (k) 
на бь В решении (6.526) появляется добавочный член, обусловлен
ный волной Кельвина (6.63).

Заметим, что в обоих решениях величина c g стоит в знаме
нателе, что означает резкое возрастание амплитуды рассеянной 
/-й шельфовой моды при c g^-0. Таким образом, на частотах волны 
Кельвина, близких к максимальной частоте одной из шельфовых 
мод, наблюдается резонансное возбуждение этой моды.

При сй0< /  для низших мод легко оценить амплитуды дифраги
рованных волн. Для количественной оценки рассмотрим два 
случая:

1) выступ шириной D и протяженностью 2d, при этом ei~c?/L;
2 ) узкий пролив шириной 21, Е2~  1/L.
Положив А 0=  1, можно составить таблицу, показывающую рас

пределение амплитуд’ рассеянных волн по различным модам 
(табл. 6.4).

Можно сравнить влияние выступа и пролива, считая D ~ l ,  т. е. 
e i ~ 62. В этом случае амплитуды рассеянных мод (а5-) для двух 
рассмотренных моделей соотносятся, как kod/(fl/c0). Например, 
для Курильского шельфа это отношение составляет 0,1, если поло
жить 2 d ~ L .  Следовательно, пролив, вообще говоря, является бо
лее сильным рассеивающим фактором, чем изгиб береговой линии.
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Относительные амплитуды рассеянных волн при дифракции волны Кельвина 
на неоднооодностях беоеговой линии (о — а2Ь2Ыг =  0 ( \  \'\

Таблица 6.4

Форма
Н улевая  м о д а -  
волна Кельвина

Ш ельфовая мода

рельеф а
ао с положительной групповой 

скоростью
с отрицательной групповой 

скоростью аТ

Выступ 
ei - D / L

0
е , ( ^ ) 4 ( 2 у - 1 ) 2 Х  

X  [ (2у — 1)2 +  Р]60а

е,(2у —  \ ) 2kaa

Пролив 
е2 ~  Ч L

ггеат  J L
Со

, . ( i  )4 w - i ) = f (2 у —  1)2 fL 
[ (2у — I) 2 +  Р ] со

Из табл. 6.4 видно, что амплитуды рассеянных мод возрастают 
с номером моды, поскольку убывают их групповые скорости
( a j ~ l / c !g). Для каждой моды амплитуды волн с отрицательными 

c’g больше, чем с положительными, т. е. энергия волны Кельвина 
в основном рассеивается в направлении своего движения.

Генерация шельфовых волн в районе Курильской гряды. 
В соответствии с полученными результатами можно рассмотреть 
задачу о генерации шельфовых волн за счет рассеяния приливной 
волны Кельвина на неоднородностях береговой линии Курильской 
гряды. Рассчитанные дисперсионные кривые шельфовых волн для 
средней части Курильского шельфа показывают, что диапазон 
существования шельфовых волн в среднем ограничен частотами 
0 < со ^ 1  цикл/сут. Среди главных приливных составляющих един
ственной гармоникой, попадающей в этот интервал, является Оi 
(рис. 6.2 0 ), для которой возможно существование трех захвачен-

Рис. 6.20. Дисперсионная кривая для 
1-й шельфовой моды, рассчитанная 
для средней части Курильского 
шельфа. Частота гармоники Оi соот
ветствует двум точкам пересечения 

на дисперсионной кривой.
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ных м од— 1-й шельфовой с положительной групповой скоростью*, 
1-й шельфовой с отрицательной групповой скоростью и, наконец, 
нулевой моды — волны Кельвина. Распространяющаяся волна 
Кельвина с частотой О i возбуждает шельфовые моды из-за нали
чия изгибов береговой линии и проливов. Однако, в соответствии 
с оценками, сделанными ранее, амплитуды рассеянных за счет 
изгибов и выступов берега волн по крайней мере на порядок 
меньше, чем амплитуды волн, рассеянных проливами в районе Ку

рильских островов. Поэтому в дальнейшем можно пренебречь не
ровностями береговой линии, учитывая лишь проливы.

Рассмотрим модель океанического шельфа вида (1.61) и пря
мой линией берега с проливами (рис. 6.21). Параметры /г0 =  44 м, 
а =  0,0477 км-1, L =100 км в выражении (1.61) были выбраны так, 
чтобы наилучшим образом аппроксимировать зависимость 
h'(x) /h(x) ,  поскольку для формирования шельфовых волн эта ве
личина имеет решающее значение.

На границе пролива х =  0 принимается скачкообразное измене
ние глубины от ho при х-*-+0 до hj при х < 0 ,  где h j — глубина 
/-го пролива. Проливы, как и ранее, представляются в виде кана
лов с ровным дном и шириной lj. Для расчета дифракции от от
дельного пролива используются формулы (6.56), (6.57), в которых

* В отличие от Южных Курил, где на частоте Oi имеется только одна 
шельфовая мода с cg « 0  (см. раздел 6 .6).
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нужно учесть скачки глубин на границе. Для этого достаточно 
заменить в правой части уравнений б на б2, где

шо V ghj п "о
(6.64)

- Были проведены расчеты значений относительных амплитуд 
(Л0=  1) для 12 проливов Курильской гряды. Наибольшее рассеяние 
приливной волны Кельвина наблюдается в основном для четырех 
широких глубоководных проливов: Фриза, Буссоль, Крузенштерна 
и Четвертого Курильского. Считая дифракцию от каждого пролива 
независимой и пренебрегая вторичным рассеянием, можно выпи
сать общее решение для рассеянных шельфовых волн вблизи бе
рега ( х = 0 ):

X  [1 +  sign [у — у,)]/-2 +  Z  аи exp [m 0t — ik i (у — yi) +  ik0yj\  X

где y j — координаты центральных точек проливов; k t  — волновые 
числа, соответствующие волнам 1-й шельфовой моды с положи
тельной и отрицательной групповыми скоростями; а%— ампли
туды рассеянных шельфовых волн, соответствующие каждому
/-му проливу (см. табл. 3.2); к0= щ / ' ^  g H — волновое число 
основной приливной волны Кельвина, распространяющейся в от
рицательном направлении.

На рис. 6.21 приведены результаты расчетов амплитуд и фаз
дифрагированных волн по формуле (6.65) с учетом a t  , взятых 
из табл. 3.2. Образовавшаяся интерференционная картина имеет 
довольно сложный характер. Наблюдается общее возрастание ам
плитуд в направлении на юго-запад, что связано с тем, что ампли
туды волн с отрицательной групповой скоростью несколько больше, 
чем с положительной. Максимальные значения амплитуд могут 
достигать 0,12 А0, что неплохо согласуется с результатами преды
дущего раздела. Согласно расчетам [24], амплитуда шельфовой 
волны в районе Южных Курил достигает 3,8 см при амплитуде 
основной составляющей 0 ^ 2 0  см. Таким образом, модель пра
вильно описывает общие свойства рассеянных волн, позволяет оце
нивать порядок их амплитуд.

Описанные резонансные свойства шельфовых волн по отноше
нию к генерирующей их волне Кельвина, по-видимому, универ
сальны. Следует ожидать аналогичного резонанса при распростра
нении вынужденной волны, связанной с воздействием движущихся 
возмущений поля атмосферного давления или напряжений ветра,

12

I (О, У, t) =  £  afj exp [г'а>0* — i k t  (у  — yi) +  ikayi\  X

12

Х [1 — sign {у — yj)]/2, (6.65)
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и соответственно появления пиков в спектрах колебаний уровня 
или течений на шельфе на стационарных частотах (где групповая 
скорость шельфовых волн обращается в нуль). Это подтверждается 
рядом экспериментальных данных, относящихся к району Куриль
ской гряды (рис. 6 .1 1 ), а также к другим областям океана [108].

6.8. О роли шельфовых волн в диссипации
энергии суточных приливов

Вопрос о диссипации приливной энергии занимает важное ме
сто в теории приливов. Существующие геофизические и астрономи
ческие оценки диссипации различаются примерно в полтора раза 
[31, 110]. В значительной степени именно это обстоятельство сти
мулирует дальнейшие исследования океанских приливов, поиски 
новых и уточнение уже известных механизмов диссипации.

Согласно современным представлениям, диссипация приливной 
энергии происходит главным образом в окраинных морях (Берин
гово, Охотское, Арафурское, Гудзонов залив и др. [31] ), а также 
в шельфовой зоне океана. Шельф играет первостепенную роль 
в формировании приливов Мирового океана [55, 113]. Тем не ме
нее большинство численных моделей океанских приливов по суще
ству не учитывают влияние континентального шельфа. Естественно, 
что при этом возможны значительные ошибки как в рассчитанных 
приливных картах, так и в энергетических оценках, которые на их 
основе делаются. Трудности прямого описания происходящих на 
шельфе процессов в рамках единой модели «океан—шельф» при
вели к необходимости постановки задачи о параметризации шель
фовых эффектов с целью учета их влияния при глобальном моде
лировании приливов (см. главу 6 в работе [55] ). Однако оказа
лось, что эффекты, связанные с захватом волн, в полной мере 
при этом учесть достаточно сложно.

Большинство существующих оценок общей диссипации прилив
ной энергии основано на расчетах, произведенных для гармоники 
М2. Между тем, как отмечается в работе [31], неоправданное иск
лючение приливных волн отличной от М2 периодичности может 
быть одной из причин больших расхождений между астрономиче
скими и геофизическими оценками диссипации. Как было пока
зано в данной главе, суточные гармоники обладают особыми вол
новыми свойствами, связанными прежде всего с тем, что в их фор
мировании участвуют шельфовые волны. Последние (в зоне 
шельфа) вызывают сильные баротропные приливные течения, 
в результате чего диссипация энергии шельфовых волн гораздо 
интенсивнее, чем других составляющих. Рассмотрим этот вопрос 
подробнее.

В узкой прибрежной полосе шириной I нормальной составляю
щей скорости и можно пренебречь, а глубину считать постоянной. 
В этом случае выражение для фрикционного потока [60]

ф '  =  р г ( г г 2 +  о 2) 3/г ( 6 . 6 6 )
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где г — коэффициент трения (~ 3 -1 0 ~ 3), а р — плотность воды. 
Вдольбереговую скорость приливного течения v можно предста
вить в виде (6.16), т. е. рассматривать ее как результат супер
позиции волн Кельвина, вынужденных и шельфовой: V =  VK+ V f+V s.

Из (1-21) и (1.24) следует, что вблизи берега вдольбереговой 
компонент течения связан с уровнем соотношением

«.О *0 { f .  f \ c ) \=  £/> (6 .68)

где kj — значение вдольбёрегового волнового числа /-й составляю
щей. Из выражения (6 .68) и результатов анализа волновой струк
туры суточных приливов, приведенных в разделах 6.5, 6 .6 , сле
дует, что течения, обусловленные шельфовыми волнами, на по
рядок превосходят течения, связанные с волной Кельвина и вы
нужденными. Оценим относительную роль различных составляю
щих в диссипации суточных приливов.

Пусть 6i =  v k j v 2, 82 =  v°f/v°, 8 =  61 +  82. Индексы «К», «S» и «/» 
относятся соответственно к ' волнам Кельвина, шельфовой и вы
нужденной. Предполагая, что На участке, равном длине шельфо
вой волны Xs, скорости vK и Vf постоянны,* можно оценить энер
гию, диссипирующую за приливной цикл Т на этом участке:

xs I _ kS I
А Е  — Т |   ̂ Ф ' dy dx =  рТ-r J ̂  | Vf +  o s c o s  (ksy) |3 dy dx —

0 0 0 0

2jt

=  5 I V K  +  Vf +  vs c o s  Ф I3 dq>, (6.69)

где ks =  2n / X s  — вдольбереговое волновое число шельфовой состав
ляющей, ф =  ksy. Преобразуя (6.69), можно получить:

/* л /2  -f- Д я

А Е =  A s  \ (е +  c o s  ф)3 е?ф — \ (е +  c o s  ф)3 dq>
I  0 Л /2  +  Д

=  Л -Ь +  h  li, (6.70)
/1 =  2 А а3 А; / 2 =  6Ле2 c o s  А яй 6Ле2;

Ле (2 А — sin  2А) «  2Ле А3; (6.71)

/ 4 2Л c o s  А ^ 1 ------------ ------- c o s 2 А̂  да А,

принимает вид
Ф ' =  рг.|о |3, (6.67)

* Это приближение вполне допустимо, учитывая, что Xk ^>Xs и Xf^>Xs, 
где Хк и X, —• соответственно длины волн Кельвина и вынужденной.
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где
А =  2р IXT rvs/( 2л); А =  arcsin е.

В выражении (6.71) /4 соответствует энергии, диссипирую- 
щей за счет шельфовой составляющей, 1\ — за счет волн Кельвина 
и вынужденных, a / 2+ / з — за счет их нелинейного взаимодейст
вия с шельфовой составляющей.

Учитывая, что Д ~ е , из (6.71) получают следующие оценки:

/ ,д а / ,« 2 Л е 4; / 2 » 6Ле2; /« « 4/3Л. (6.72)

Так как е<С1, значения интегралов /i и /3 имеют пренебре
жимо малую величину, следовательно, прямая диссипация при
ливных вынужденных волн и волны Кельвина не играет заметной 
роли в общем энергетическом балансе приливов.*

Оценим интеграл 12. Так как е =  81 +  82, то /2 можно предста
вить в виде

h  —  IsKK +  IsKf  +  h f f ,  (6,73)

где Isjkк  отвечает энергии, дисснпирующей за счет взаимодействия 
шельфовой волны и Кельвина, ISff — шельфовой и вынужденных, 
a IsKf — всех трех типов составляющих.

По данным волнового анализа суточных приливов в различ
ных районах Мирового океана &i =  vK/vs имеет следующие значе
ния: 0,04 [111], 0,01 [24], 0,03 [67], 0,15 [119] и 0,18 [116], 
а 82 =Vf/vs — 0,08 [119] и 0,02 [24]. Взяв в качестве типичных зна
чения 8i =  0,l и е2 =  0,05, получим: I s k k = 0,06; I SK f = 0,06; 7S//  =  0,015. 
Если всю энергию диссипирующую на участке / АЕ принять за 
100 %, то на долю прямой диссипации шельфовых волн AE \=I i  
приходится 91 %, а на диссипацию шельфовых волн за счет их 
взаимодействия с остальными типами составляющих соответст
венно 4 %  ( А Е 2 = Ь к к ) ,  4 %  (&E3 =  IsKf) и 1 %  (AEi =  Is}f).

Таким образом, в высоких широтах важную роль в диссипации 
энергии суточного прилива играет шельфовая составляющая: ос
новная доля энергии, диссипирующая в зоне шельфа, приходится 
или непосредственно на нее, или на результат ее нелинейного вза
имодействия с другими типами составляющих. Как было пока
зано в разделе 6.7, шельфовые волны могут образовываться в ре
зультате рассеяния волны Кельвина (а также вынужденных волн) 
на нерегулярностях линии берега, неоднородностях рельефа дна 
и пр. Следовательно, для суточных приливов реализуется «двух
тактный механизм» диссипации: рассеяние крупномасштабных (но 
слабо диссипирующих) приливных составляющих в шельфовую, 
а затем относительно быстрая диссипация последней [68].

Непосредственная оценка энергии, переходящей от волн Кель
вина и вынужденных к шельфовым за счет различных механизмов

* Здесь не рассматриваются районы обширных мелководий, проливов и 
заливов, где волны Кельвина и вынужденные могут сопровождаться сильными 
течениями.
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Рис. 6.22. Экспоненциальный про
филь глубины (а) ; кривые измерения 
течений для 1-й моды шельфовых 
волн, рассчитанной для данного про
филя на частоте суточного прилива 
(б); плотность кинетической энер
гии (ек), плотность энергии, диссипи- 
рующей за приливной цикл (Де) как 
функции расстояния от берега (а); 

x*—x/L.

рассеяния, достаточно затруд
нительна. Однако можно 
учесть, что для приливных ко
лебаний должен поддержи
ваться энергетический баланс, 
поэтому энергия, поступаю
щая в шельфовую составляю
щую за счет рассеяния дол
жна соответствовать энергии, 
которую эта составляющая те
ряет за счет диссипации.

Рассмотрим диссипацию 
приливной энергии шельфовы
ми волнами, используя для 

расчетов экспоненциальную модель Бухвальда—Адамса (1.61)
[104] (рис. 6.22 а).  При этом будем предполагать, что трение от
носительно мало и при расчете компонентов скорости его можно
не учитывать.

Из (1.21) с учетом (1.67) следует

и (х ) =  iv0 —  е а*/2 sin (qx); 
ч

v (я) =  v0e - а х /2 cos (qx) +  "2̂ - sin>(?*)],

(6.74)

где v0, выражающееся формулой (6.68),— значение скорости у бе
рега; q определяется формулой (1.68); k — волновое число, кото
рое при заданной частоте суточного прилива рассчитывается из 
дисперсионного уравнения (1.69). На рис. 6.22 6 приведены значе
ния и, v, рассчитанные по формулам (6.74) для1 о0 =  20 см/с и 
значений параметров. экспоненциальной модели/тех же, что и 
в разделе 6.6.

Энергетические потери шельфовой волны можно определить, 
подставив (6.74) в формулу для фрикционного потока (6.66).
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Тогда на участке, равном длине шельфовой волны %, количество 
энергии диссипирующей за приливной цикл, составляет

XL
АЕ — ргТ |  J [u2sin2(ky) +  v2 cos2(ky)]3h dx dy =  prT L v J ,,

0 0

(6.75)

где
чп, i ^

/ ,  =  J ( {JL-sirfcp  +  - \ - c o s 2 ф) dx* dcp, x* =  x/L. (6.76)
о о V ао /

Потенциальная энергия шельфовой волны мала по сравнению 
с кинетической. Последняя определяется формулой

с  Г Г / /  \ и 2 s in 2 (ky)  +  v 2 co s2 fa/ j  , ho г /ДBK =  p J ) A ( x ) ---------------------------- * - d x d y  =  p 7s. (6.77)■
0 0

где
2rt 1 2 2

ч / 2== ГГАоГ-^-siri2<p +  -2^-cos2 ф j eax* dx*dcp. (6.78)
о о  V yo »o /

Относительные потери энергии за приливный цикл можно опре
делить, как

х — АЕ — 2rTz>0 . (6.79)
Е к ho 12

Для первой моды шельфовых волн J i/J2~0,2.  Взяв h0 =  60 м, 
что соответствует а Ь ^ 4,5 и v0 =  2Q см/с, получаем б ~ 30 %, чему 
соответствует значение добротности Q =  2n/6~20.

На рис. 6.22 в приведены графики плотности кинетической 
энергии (ек)* и плотности энергии, диссипирующей за приливный 
цикл Т (Де), в зависимости от поперечной к шельфу координаты 
х*. Оказалось, что существенный вклад в диссипацию (94% ) 
приходится на участок 0 < х * < 0 ,5 , т. е. областью действия описы
ваемого механизма является прибрежная область, ограниченная 
примерно 1000-метровой изобатой. Соответствующая зона для се
верной части Тихого океана приведена на рис. 6,23.

Среднюю за приливный цикл диссипацию энергии на участке 
длиной I и шириной L можно вычислить по формуле

W  = Р ''-^ -о о 3/ 1. (6.80)

* ДЕ  =  J Де dx,  Е к —  j"eK dx.
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Значение J\ рассчитывалось при различных значениях аЬ (4,0;: 
4,5; 5,0) в диапазоне частот со// =  0,57... 0,70, что соответствует 
суточному приливному диапазону для различных районов север
ной части Тихого океана. При этом среднее значение Л — 0,8, а от
клонения от этого значения для различных вариантов расчета не 
превышали 10— 15 %.

Точность расчета диссипирующей энергии определяется в пер- 
вую очередь точностью значения v0. Фактические данные о скоро
стях суточных приливных течений в северной части Тихого океана 
имеются только в южной части Курильской гряды и у о. Ванку
вер (рис. 6.23), однако с учетом общей картины суточных прили-, 
вов в этой части Тихого океана [8] значение скорости v0 =  20 см/с 
для гармоники К\ можно считать достаточно характерным. Общая 
протяженность шельфа в зоне, где могут существовать суточные 
шельфовые волны, составляет около 10 000 км (рис. 6.23), ширину 
L области изменения рельефа можно принять равной 150 км. 
Подставляя соответствующие значения в формулу (6.80), получим 
№ =5-109 Вт. Заметим, что эта оценка очень чувствительна к зна
чению скорости v0\ так, при i>o=25 см/с она удваивается, поэтому 
речь может идти только об оценке порядка величины диссипации. 

Учитывая, что суточные шельфовые волны приливной перио
дичности должны наблюдаться и в других районах Мирового оке
ана, в частности в Охотском и Бегинговом морях, в Северной 
Атлантике, у побережья Сибири и Антарктиды (и в некоторых из 
этих районов уже инструментально зарегистрированы [67, 108, 
119]), можно заключить, что посредством шельфовых волн дисси- 
пирует значительная часть энергии суточных приливов.*

В заключение отметим, что существует определенная аналогия 
между шельфовыми составляющими приливов и внутренними при
ливными волнами. Те и другие имеют близкие масштабы (50— 
500 км) и сходный механизм генерации (рассеяние крупномас
штабных баротропных приливных волн на неоднородностях рель
ефа [38, 54]). Кроме того, для суточных приливов они как бы 
взаимно дополняют друг друга: внутренние суточные приливные 
волны могут существовать на широтах ниже критической (т. е. 
между 30° ю. ш. и 30° с. ш.), а шельфовые — на широтах выше 
критической. Таким образом, в области низких широт суточная 
приливная волна Кельвина рассеивается во внутренние волны, 
а в, высоких — в шельфовые. В то же время между этими двумя 
классами колебаний имеются существенные различия: 1) внут
ренние приливные волны от источника генерации могут распро
страняться во всех направлениях и поэтому могут наблюдаться 
далеко в открытом океане, шельфовые волны могут существо
вать только в зоне шельфа — континентального склона, которая 
является для них волноводом; 2) внутренние приливные волны 
в значительной степени являются случайным процессом [48, 54],

* Общая мощность диссипации энергии для приливной гармоники К\ в мас
штабах всего Мирового океана по оценке [15] составляет 2,5- 10й Вт. \
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л их прогноз возможен только в статистическом смысле, в то 
время как шельфовые приливные волны являются практически 
детерминированным процессом, который поддается прямому про
гнозу.

ГЛАВА 7. РАСПРОСТРАНЕНИЕ ВОЛН ЦУНАМИ В ЗОНЕ 
ШЕЛЬФА И КОНТИНЕНТАЛЬНОГО СКЛОНА

7.1. Особенности распространения волн цунами 
в пограничных областях океана

Катастрофические волны цунами вызываются, как правило, 
сильными подводными землетрясениями, реже взрывами подвод
ных вулканов, оползнями, обвалами и др. По своей разрушитель
ной силе и внезапности цунами относится к одному из самых 
грозных стихийных бедствий. Эти волны часто приводят к разру
шению прибрежных зданий, судов, портовых сооружений, а также 
к человеческим жертвам. Высота самых сильных цунами в очаге 
практически не выходит за пределы нескольких метров, однако 
при приближении к берегу волны могут достигать высоты до 10 м 
с отдельными заплесками до 30—50 м [71].

Наиболее подвержены воздействию волн цунами участки Тихо
океанского побережья, включая группы островов — Японские, Ку
рильские, Алеутские, Гавайские, а также п-ов Камчатка, побе
режья Чили, Аляски и др. Согласно работе [70], наибольшая цу- 
намиопасность наблюдается в районе Тихоокеанского побережья 
Японии и Курильских островов. Как указывается в работе [71], 
«возникает цунами не часто, но все же примерно каждые полтора 
года где-то в Тихом океане происходит по крайней мере одно раз
рушительное цунами».

Цунами как процесс включает в себя множество различных 
явлений, с трудом поддающихся формализованному описанию. По
этому одной из важнейших задач при изучении цунами явилась 
проблема параметризации. Наиболее общий и полный подход 
к описанию цунами предложен С. Л. Соловьевым в работе [70], 
где на основе большого статистического материала автор ввел не
сколько основных параметров, являющихся естественной мерой 
энергии и разрушительной силы цунами. Согласно шкале Со
ловьева интенсивность цунами определяется как

/ = = 4 '  +  1оё2Й’
где Я — средняя высота наводнения на побережье, в метрах. На 
основе этого параметра, а также используя параметр обобщенной 
интенсивности (для удаленных от берега источников цунами), 
удалось рассчитать графики повторяемости цунами на Тихоокеан
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ском побережье и выделить зоны наибольшей цунамиопасности. 
Важное эмпирическое соотношение, полученное в работе [69], 
связывает полную энергию цунами с его интенсивностью:

lg E  =  13,5 +  0,75/, (7.2)

где Е — в джоулях.
Формулу (7.2) используют для приближенной оценки энерге

тического класса цунами по наблюдениям на побережье.
Наиболее сложным вопросом при описании цунами является 

установление связи его характеристик с параметрами подводного 
землетрясения. Вероятность возбуждения волны в океане в ре
зультате землетрясения сильно зависит не только от энергетиче
ского класса сейсмического толчка (магнитуды), но и от района 
расположения очага, главным образом от тектонических особен
ностей региона (островные дуги, зоны блоковой тектоники, про
межуточные). К сожалению, до сих пор не выработаны надеж
ные критерии цунамигенности землетрясения, с помощью которых 
можно было бы однозначно определить цунамиопасность по изве
стным значениям магнитуды, глубины очага, сейсмического мо
мента и других параметров землетрясения.

Процессы, происходящие в очаге цунами, малоизучены. Это 
объясняется прежде всего невозможностью непосредственного на
блюдения подводного сейсмического процесса. Согласно работе 
[71], основной причиной разрушительных цунами следует считать 
резкие вертикальные смещения отдельных участков дна бассейна 
вследствие сейсмотектонических подвижек. Таков, например, как 
показывают подробные натурные исследования, был механизм 
возникновения разрушительного Ниигатского цунами 1964 г. 
«Поршневыми» движениями океанического дна, видимо, возбуж
дается большинство сильных цунами.

«Поршневой» механизм возбуждения волн цунами оказывается 
весьма удобным при гидродинамическом моделировании и явля
ется в настоящее время общепринятым. Характерное время реак
ции океана на распределенное воздействие литосферы определя
ется временем пробега волны через очаг; т. е. т ~ L /^ /g h ,  где 
L — пространственный масштаб сейсмического очага, составляет 
для L ~  102. .. 103 км около 103— 104 с. В то же время большин
ство сейсмических процессов представляют собой кратковремен
ные толчки с характерным временем действия 1— 10 с, что позво
ляет считать воздействие мгновенным. Образуемые при этом оста
точные смещения дна океана вытесняют жидкость таким образом, 
что форма смещений свободной поверхности океана повторяет 
форму смещений дна.

Генерируемые сейсмическими источниками волны с высокой 
степенью точности относятся к классу длинных волн (A,~L, 
#Д<С 1). Эффекты, связанные с дисперсией и нелинейностью, про
являются, как правило, лишь на больших расстояниях и при ана
лизе распространения цунами в пределах небольшой акватории
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(например, для Курило-Камчатской зоны) ими можно с уверен
ностью пренебречь [63] и воспользоваться уравнениями (1.16) —- 
(1.18). При этом остаются вне поля зрения некоторые явления, 
сопровождающие выход цунами на берег (образование бора, опро
кидывание гребня волны и др.), обусловленные нелинейностью на 
мелководье и трением. Наиболее полное изложение проблем, свя
занных с изучением цунами как процесса, можно найти в специ
альных работах [5, 59, 63, 69].

В настоящей главе основное внимание будет уделено анализу 
особенностей распространения цунами в области шельфа и кон
тинентального склона.

В работе [71] на основании большого статистического мате
риала отмечается ряд особенностей, характерных для цунами, на
бегающих на берег из открытого океана, и цунами, возбужден
ных в пограничной области океана. При выходе на шельф волны 
цунами испытывают заметное преломление, и их фронты разво
рачиваются почти параллельно изобатам, а следовательно, и бе
реговой черте. Благодаря наличию у шельфа резко выраженных 
границ выход цунами на мелководье вызывает собственные коле
бания воды на шельфе (сейши), которые существенно искажают 
форму цунами, особенно хвостовую часть волны и увеличивая 
продолжительность колебаний. Таким образом, шельф в значи
тельной степени является областью концентрации и переноса 
энергии.

Если очаг цунами расположен на самом шельфе, а падающие 
волны цунами имеют не вполне плоские фронты и подходят под 
углом к берегу, на шельфе формируются сравнительно медленно 
распространяющиеся вдоль побережья краевые волны интерферен
ционной природы, несущие основную долю энергии.

Впервые, по-видимому, важная роль захватывающих свойств 
шельфа для распространения волн цунами была отмечена в рабо
тах [132, 157, 204]. В дальнейшем значительная часть исследований 
была направлена на интерпретацию натурных наблюдений за цу
нами, включая обработку мареограмм, сопоставление статистиче
ских данных и построение математических моделей. Согласно 
общепринятому мнению, процесс цунами включает три основных 
этапа:

1) формирование начального возмущения, вызванного сейсми
ческим толчком, определяющего энергию и направленность излу
чения очага;

2) распространение волны в открытом океане и над перемен
ным рельефом дна (шельфом);

3) трансформация волны цунами под влиянием локальных осо
бенностей рельефа дна и берега в районе регистрации.

В соответствии с локальными часточно-избирательными свойст
вами региона (бухт, проливов и пр.) формой берега и особенно
стями прибрежного рельефа волна цунами может значительно уси
ливаться (или ослабляться) на сравнительно узких участках по
бережья [64, 72].
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Известно, что спектры различных цунами в одном и том же 
пункте, как правило, сходны, чего нельзя сказать о спектрах од
ного и того же цунами на разных станциях [156]. Отсюда сле
дует неизбежный вывод о том, что вид записей цунами, получен
ных на береговых станциях, определяется в первую очередь то
пографией дна вблизи места регистрации, а не характером источ
ника. На станциях, расположенных в укрытых гаванях, сигнал 
цунами, пришедший из открытого океана, проходит через допол
нительный «фильтр гавани», в результате чего искажения спектра 
становятся еще более сильными.

Таким образом, для получения информации о характере волны 
цунами вблизи источника требуются измерения в открытом океане 
или (что достаточно сложно) применение специальных методов 
анализа, позволяющих устранять влияние локальных особенно
стей на записи волн цунами.

Указанные первые два этапа формирования цунами опреде
ляют прежде всего общее распределение волновой энергии цу
нами в океане, в частности, между излученными и захваченными 
волнами. В зависимости от места расположения сейсмического 
источника и формы шельфа волны цунами или беспрепятственно 
излучаются в открытый океан, или надолго «задерживаются» 
в сравнительно узкой полосе — шельфовой зоне океана.

В настоящей главе в основном уделяется внимание эффектам 
шельфового резонанса, а также захвата энергии волны цунами 
протяженным шельфом, которые определяют крупномасштабное 
распределение амплитуд и периодов волны вдоль побережья. Эти 
явления имеют большое значение, поскольку значительная часть 
цунамигенных землетрясений в океане происходит в области 
шельфа — континентального склона либо непосредственно вблизи 
него.

7.2. Распространение волны цунами в океане 
с цилиндрическим рельефом дна

Рассмотрим в общем виде задачу о распространении волны 
цунами в полубесконечном вращающемся океане с цилиндриче
ским рельефом дна и прямолинейным берегом. Существует не
сколько методов решения задачи Коши для этого случая. Тради
ционный подход заключается в непосредственной разностной 
аппроксимации уравнений (1.16) — (1.18) (либо интегральных след
ствий этих уравнений) [53]. В последнее время успешно применя
ется метод конечных элементов. Эти методы позволяют рассчиты
вать волновое поле для- произвольного рельефа дна последова
тельно для каждого момента времени. В случае цилиндрического 
рельефа можно использовать разложение решения на элементар
ные волны. Основанием для подобного разложения является усло
вие ортогональности (1.39), которое легко может быть распро
странено на случай непрерывного спектра волн Пуанкаре.
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Фурье-преобразование уравнений длинных волн (1.16) — (1.18) 
по вдольбереговой координате у  имеет вид

du/dt =  —g d^jdx +  fv,
dv/dt =  ikgt, — fu; (7.3)

dt,jdt =  —d (hu)/dx +  ikhv,

где и, v — Фурье-образы от соответствующих функций. Полу
ченные уравнения удобно записать в матричном виде:

—id£,/dt — A£,  (7.4)

где £ — вектор с компонентами V g S ,  л/hu, л/ t iv,  а матричный 

оператор А имеет вид

0 1 ~ § Г  с ° k c °

А =  \ о - i f  , (7-5)

kc0 if

где с0 (х) =  у  gh (х ) . Введем норму векторов
оо

(Б, Б ) =  S S % d x .
о

Легко видеть, что определенная таким образом, норма есть 
удвоенная плотность энергии в интервале волновых чисел (k , k +  
+  dk).  В дальнейшем будем рассматривать векторы лишь с ко
нечной нормой (энергией). Тогда при х-^оо  £, и, w-Я). Учитывая 
также граничное условие на берегу и =  О при х = 0 ,  можно пока
зать, что оператор является самосопряженным, т. е. (£i Л£2) =  
=  $БьБ2).

Спектром оператора А является набор частот со. Как было 
показано в главе 1, этот спектр непрерывный, если со2> f 2 +  k2gH,  
и дискретный, когда со2< f 2+ k 2gH. Более того, этот спектр явля
ется полным, и любой вектор с конечной нормой можно разло
жить по собственным функциям оператора А:

оо

, £ =  2  ап£ п +  \ a S n d u ,  (7.6)
п ©о

где <оо =  У f2+ k 2gH  — граничная частота непрерывного спектра; 
gn — собственные функции захваченных волн (краевых при со> f  
и шельфовых при со< f); — собственные функции непрерывного
спектра волн Пуанкаре, не обладающие, однако, конечной нор
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мой. Поэтому следует нормировать собственные функции непре
рывного спектра на 6-функцию:

о о

\ £ ш '£ а > ^ л :  =  б (со  —  со ')- (7 -7 >
о

Тогда выражения для коэффициентов разложения имеют вид
о о

Ctn  ̂ dX\
О

(7.8>
о о

J dx.
о

Набор коэффициентов ап и функция вполне определяют- 
решение в данный момент времени. Однако, вычислив лишь один: 
раз эти коэффициенты, можно легко получить решение в любой.
другой момент времени. Действительно, оператор А  из уравне
ния (7.4) равен оператору —id/dt, и собственные функции А  эво
люционируют со временем как eiat, где со — собственные числа 
оператора А. Тогда схема построения решения может выглядеть, 
следующим образом:

1) разложение в интеграл Фурье начального условия —
оо

£„ =  £(*, k, 0 ) =  J Х ( х ,  у, 0) е ~ iky dy\ (7.9>
—  о о

2) расчет коэффициентов разложения решения на элементар
ные волны в начальный момент времени—

оо

а Л ° )  = •  \  S *  S o  d x ;
о

(7Л0>
о о

а ш ( 0 ) =  \  ё ш ё о  dx-,
о

3) расчет коэффициентов разложения в произвольный момент- 
времени —

го) t
an (t) — ап (0) е п ;

(7 • 11>

а (д /)  =  а 1<л 0}е'ш‘ ;
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4) нахождение искомого решения с помощью обратного пре
образования Фурье —

о о  г  о о  " I

S (лг, у, J J «coSffl da \ e ~ ‘ky dk, (7.12)
— oo L П  CO0 J

Рассмотренный метод обладает рядом преимуществ по срав
нению с прямыми методами. Во-первых, представление волны
в. виде суммы простых волн позволяет лучше понять механику 
распространения волны цунами в районе шельфа и континенталь
ного склона, подобно тому как аналогичное представление прилив
ных гармоник (разделы 6.2, 6.3) проясняет механику их распро
странения и формирования. Во-вторых, подобный способ расчета 
позволяет отдельно вычислять решения, относящиеся к различным 
типам волн. Таким образом, например, для расчета шельфовой 
волны, сопровождающей цунами (см. раздел 7.4), нет необходимо
сти решать задачу в целом. При этом указанный метод позволяет 
непосредственно найти решение для любого времени t, прошедшего 
с момента возникновения цунами, поэтому его особенно выгодно 
использовать при больших значениях t.

В случае отсутствия вращения выражения (7.9) — (7.12) значи
тельно упрощаются. Однако при этом исчезает класс субинерци- 
онных захваченных волн (шельфовых), а такж е асимметрия крае
вых волн относительно направления распространения вдоль, бе
рега (см. раздел 1.3). Общее решение можно в этом случае пред
ставить в виде суммы краевых мод и интеграла, описывающего 
непрерывный спектр излученных (Пуанкаре) волн, причем в вы

раж ениях (7.9) — (7.12) достаточно использовать скалярные функ
ции £ (возвышение уровня).

Одна из первых работ, в которой волны цунами представля- 
.лись в виде суммы излученных и захваченных волн, была выпол
нена Кадзиурой [32]. Для полуограниченного океана без враще
ния рассматривалась задача образования волн цунами в резуль
тате мгновенной подвижки дна шельфа. Начальное возмущение 
свободной поверхности океана было локализовано в области 
шельфа и континентального склона. Оказалось, что доля энергии, 
приходящаяся на захваченные (краевые) моды, сильно зависит от 

•размеров источника и места его расположения. Д ля протяженных 
деформаций дна, охватывающих шельф во всю его ширину, эф
фективнее всего возбуждается нулевая мода краевых волн. Если 
источник сильно вытянут вдоль побережья, образуются почти 
плоские волны, .испытывающие многократное отражение от берега 
и края шельфа (излученные волны). Краевые волны при этом 
почти не образуются. Возбуждение краевых волн сопровождается 
одной примечательной особенностью, состоящей в том, что мак

симальные амплитуды для отдельной краевой моды наблюдаются 
на частоте, соответствующей минимуму групповой скорости. Этот 
эффект аналогичен известному в сейсмологии эффекту фазы Эйри



[9], возникающему при распространении поверхностных сейсми
ческих волн.

Следует отметить, что метод разложения цунами на сумму 
элементарных волновых составляющих обладает определенным не
достатком, связанным с необходимостью рассчитать непрерывный 
спектр излученных волн (если требуется полное решение задачи 
о распространении цунами). Аналогичные трудности встречаются 
в теории рассеяния [30]. При этом чтобы избежать вычисления 
интегралов от непрерывного спектра, используют представление 
решения в виде дискретной суммы нестационарных волн с ком
плексной частотой. Подобный подход применим и к анализу волн 
цунами.

Используя преобразование Л апласа уравнений (7.1), получим 
в рамках модели невращающегося океана (f — 0) следующую крае
вую задачу:

Однородная задача (7.13) — (7.14) имеет нетривиальное реше
ние в некоторых точках рп плоскости р, причем R e p „ ^ 0 . Эти 
точки, как легко показать, являются простыми полюсами для

дадут отдельные волновые решения, которые могут содержать экс
поненциально затухающий во времени множитель.

Рассмотрим пример распространения волны для шельфа-сту
пеньки (1.46). Будем полагать, что £i =  0, а начальное возмущение 
вытянуто вдоль шельфа (k = 0 ). Краевая задача (7.13) — (7.14) 
для отыскания образа Л апласа запишется следующим образом:

Ж  ( * л i r ) ~ ip* +  I  =  - P i о -  S.; (7.13)

d l/d x  — 0 при x =  0; 

%—»-0 при jc—► oo, (7.14)

где
oo

l = \ e ~ ptZ(x, k, t)d t;  £o =  a = o ;  £..-----|,__o; R ep >  0.

функции t{p ) . При обратном преобразовании Л апласа эти полюсы

dx2 ght ghi

(7.15)

d l (l)/dx — 0 при jc =  0,

где i=  1, 2 — области шельфа и открытого океана соответственно; 
бгй — символ Кронеккера.



Решение (7.15) можно представить в виде

-  S ch #  sh -?Г Ь ft) d l -  J sh - f -  ch -£ L  Со (I) d i  +

c. tM pL/c.l+c.sM pL/c1) ch _px_ Г ch _p|_
Cl sh ( pL/ ci )  + C 2Ch (pL/ci )  o r  j  Ci b при 0 ^  x  L;

(7.16)

$ ch  ( p | / Cl)eo  (£ )d£
0 ______________________

Cl sh ( p L / c i) +  c2 Ch (pL/Ci) e — p  { x  —  L ) / c 2 при x  >  L, (7.17)

где Ci =  -y/ghi, i=  1, 2.

Im P

Рис. 7.1. Расположение p„  и воз
можные пути интегрирования.

Из условия обращения в нуль знаменателя в (7.16) — (7.17) 
легко получить выражения для полюсов функции £ (р ):

Р п -
С1
2 Z. In ( 1 2с 1

Ci +  Сг +  in (2п — 1) (7.18)

где п — 0, ± 1 ,± 2 ,  . . . .
Таким образом, все полюса рп расположены в левой полупло

скости на одинаковом расстоянии друг от друга и от оси Rep =  0 
(рис. 7.1). Искомое решение £(я, t ) находится с помощью обрат
ного преобразования Лапласа:

(7.19)

При вычислении (7.19) удобно рассматривать отдельно решения 
в области шельфа ( O ^ x ^ L )  и открытого океана (x > L ).

Легко видеть, что для области открытого океана при x > L > c z t  
контур интегрирования может быть замкнут в правой полупло
скости. Поэтому для таких значений х  и t решение обращается 
в нуль (внутри контура полюса отсутствуют). Наличие в откры-
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том океане областей, в которых отсутствуют возмущения уровня, 
является следствием конечной скорости распространения волн. 
Если 0 < я — L < c 2t, контур интегрирования в (7.19) можно зам к
нуть в левой полуплоскости, решение будет иметь вид суммы вы
четов от полюсов функции еР%(2)(р ) :

Z{2)(x, t) =
L
§ ch (pn l lc i)  go (I) d.1

".J _  Iх - {t'- Э Д  о ____ при x - L <  a -
■j L  c, ch ( p nL/Ci) +  c2 sh (pnL/Ct)  P 2 ’

О при x  — L  >  c2t.

(7.20)

При O ss jx ^ L  (область шельфа) условия для замыкания кон
тура интегрирования можно получить, если сравнить показатели 
роста гиперболических функций в (7.16) и функции еР{ при R ep-v  

оо. Очевидно, что при t>2L/Ci требуемые условия для зату
хания функции eptl,(p) при Rер-> — оо выполняются, и решецие 
можно такж е представить в виде суммы вычетов

L
l {l)(x, t) =  Y j ~г  е?П* ch “ТТ" \ ch So (I) d l  при t >  2L/c,.

п 0 1
(7.21)

В случае К Л Ц с^  замыкание контура интегрирования также 
можно провести, если представить гиперболические функции 
в (7.16) в виде суммы экспонент, однако при этом получаются 
довольно громоздкие выражения.

Преобразование Л апласа, с помощью которого были получены 
такие дискретные решения, фактически неявно содержит условие 
излучения Зоммерфельда, что приводит к появлению дополнитель
ного граничного условия для излученных волн, подобно тому, как 
это было описано для вынужденных волн в разделе 3.6. Условие 
излучения означает, что в области открытого океана волны могут 
распространяться только в направлении от шельфа, т. е. от района 
возбуждения.

Затухающие волновые решения (7.20) и (7.21) по существу 
имеют вид, аналогичный собственным функциям в (7.6), поэтому 
в дальнейшем будем называть их комплексными модами. Выраже
ние решения в виде ряда комплексных мод предпочтительнее ин
теграла по непрерывному спектру волн Пуанкаре в (7.6) (содер
жащих как падающие на берег, так и распространяющиеся от бе
рега волны) как с точки зрения расчетов, так и для физического 
описания волновых процессов. Так, отношение мнимой и действи
тельной частей рп определяет добротность соответствующих ко
лебаний.
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Полученные результаты легко йогут быть обобщены на случай 
произвольного профиля глубщьг7/^ * ) . В области открытого оке
ана решение будет иметь вид, аналогичный (7.20). При 0 < x < L  
условия для замыкания контура интегрирования можно получить, 
если в (7.12) положить |р|-н>-оо. Тогда решение будет иметь вид, 
аналогичный (7.19), если

t > 2 \ dx
V gh (х)

■2 Т, (7.22)

где Т — время прохождения волны от границы шельфа до берега. 
При t< 2 T  решение не может быть представлено в виде суммы 
комплексных мод; таким образом, рассмотренный метод не позво
ляет рассчитывать первую приходящую волну цунами.

Одинаковое затухание различных мод является следствием спе
циального профиля глубины (шельф-ступенька); для непрерыв
ного монотонного профиля глубины затухания волн увеличивается 
с ростом частоты.

7.3. Исследование захватывающих и частотных свойств
Курильского шельфа

Побережье Курильских островов и п-ова Камчатка подвержено 
воздействию волн цунами, вызываемых, как правило, неглубоко
фокусными землетрясениями местного происхождения. Как из
вестно [70], Курило-Камчатская сейсмоактивная зона характери
зуется тем, что основная масса неглубоких (до 60 км) очагов при
урочена к северо-западному борту глубоководного Курило-Кам
чатского желоба и удалена от Большой Курильской гряды 
в среднем на 100— 150 км. Следовательно, большинство очагов 
цунами располагается в области резкого изменения глубины оке
ана на континентальном склоне, т. е. в зоне влияния «захвата». 
Степень захвата полностью определяется^ во-первых, геометрией 
задачи: удаленностью очага от берега и формой рельефа дна 
на шельфе и континентальном склоне, а во-вторых, размерами и 
направленностью сейсмического источника цунами. Исследование 
захватывающих свойств шельфа в чисто геометрическом смысле, 
без учета индивидуальных свойств очага, представляется осо
бенно важным, в частности, с точки зрения задачи цунамирайо- 
нирования. - ,

Теоретические оценки показывают, что для описания краевых 
волн можно использовать лучевую теорию [48]. Условие ее при
менимости для цилиндрического профиля дна заключается в том, 
что длина волны не должна превосходить характерный попереч
ный масштаб рельефа. Д ля Курило-Камчатского шельфа в первом 
приближении можно пренебречь дифракцией длинных волн на 
проливах между островами и считать береговую линию непрерыв
ной. Характерная ширина зоны Курило-Камчатского шельфа и
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континентального склона примерно 150—200 км. Поскольку ха
рактерные длины волн цунами не превосходят этого значения, 
представляется возможным для их анализа применить лучевую 
теорию, которая позволяет получить достаточно общую характе7 
ристику захватывающих свойств Курило-Камчатского шельфа и 
континентального склона. Для изучения степени захвата введем 
понятие локального коэффициента захвата. Д ля этого рассмот
рим точечный изотропный источник! Тогда можно определить ко
эффициент захвата как отношение количества захваченных лучей 
к общему числу лучей, выходящих из данной точки.

Если рассматривать шельф строго цилиндрической формы, 
в рамках лучевой теории распространение волн цунами на шельфе 
от точечного источника аналогично распространению звука в зву
ковом канале в океане ![9]. При этом можно получить точное анали
тическое выражение для коэффициента захвата:

Г =  - ^ агсс° 5УЛ(л:о)/Я, (7.23)

где h (x 0) — глубина океана в точке излучения xQ; Н  — глубина 
открытого океана. Например, если источник расположен на изо
бате 3000 м, а глубина # = 6 0 0 0  м, коэффициент Т согласно (7.23) 
равен 0,5.

Как правило, реальная топография дна в открытых зонах оке
ана не имеет строго цилиндрической формы, поэтому вычисление 
коэффициента захвата должно проводиться с учетом неоднород
ностей рельефа дна вдоль берега. Такой расчет был выполнен 
в работе [82] для Курило-Камчатского региона.

Д ля построения лучей область исследования была разбита на 
треугольники (рис. 7.2 а ) . Д ля каждого треугольника строилось 
точное решение уравнения для траекторий лучей в случае мелкой 
воды, имеющего, согласно работе [48], вид gh  (V<p)2= l ,  где ср — 
фаза (эйконал).

Условие непрерывности траектории луча и ее производной на 
границе двух треугольников обеспечивает единственость решения. 
Аппроксимация дна была выбрана таким образом, чтобы функция
V h(x, у) являлась линейной для каждого треугольника. В этом 
случае траектория луча имеет особенно простой вид — окружность.

Центр окружности для каждого треугольника лежит на пря
мой, являющейся линией пересечения плоскости д/ h(x, у) и пло
скости h =  0. Вторая линия — перпендикуляр к направлению луча 
в плоскости h =  0, восстановленный в точке пересечения лучом 
стороны треугольника. Пересечение прямых дает искомый центр 
окружности.

Таким образом, уже нет необходимости решать дифференциаль
ное уравнение, задача расчета лучей стала геометрической: для 
первоначального треугольника отыскивается центр окружности, 
затем в этом треугольнике проводится окружность до пересечения 
со стороной треугольника, и процедура повторяется для смеж
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ного треугольника. Д ля удобства снятия батиметрии вершины тре
угольников, помещались на изобатах 0 (берег), 200 м, 1 км, 3 км,
6 км, 8 или 9 км. Внутри каждого треугольника выбирался точеч
ный изотропный источник. Лучи, пересекающие сразу или после 
отражения линию глубоководного желоба, считались ушедшими 
в открытый океан. Рассчитывался процент захваченных лучей. 
Полученная характеристика ставилась в соответствие данной 
точке. Были проделаны расчеты для двух вариантов триангуля
ции — с разбиением на 80 и на 147 треугольников. Второй ва
риант триангуляции приведен на рис. 7.2 а.

Результаты расчетов оказались близкими. На основании рас
чета построена карта изолиний коэффициента захвата для ис
следуемого района. На карте нанесены такж е цунамигенные зоны 
Курильского шельфа согласно работе [71] (рис. 7.2 6).

По характеристикам захвата область можно разбить на три 
части. Сильнее всего захватывающие свойства выражены в юж
ной и северной частях Курильского шельфа, слабее — в централь
ной. Аномалии свойства захвата наблюдаются у изломов берего
вой линии (район к югу от о. Итуруп) и изломов изобат (у о. Оне- 
котан). Изолинии коэффициента захвата вообще чувствительны 
к изломам береговой линии и изобат; так, например, наличие вы
ступа приводит к увеличению степени захвата в прилегающей 
области.

Из рис. 7.2 б видно, что наиболее сейсмоактивные и цунами
генные зоны лежат в районах, где степень захвата колеблется 
в пределах от 0,3 до 0,7. Следовательно, эффект захвата волн 
цунами, вызванных цунамигенными землетрясениями в пределах 
Курило-Камчатского континентального склона, не является ма
лым, и его необходимо учитывать при анализе распространения 
волн цунами.

В рамках лучевой теории можно аналогичным образом иссле
довать захват энергии от когерентного источника произвольной 
формы. Д ля каждого элемента контура источника Г можно опре
делить, захватывается ли луч, выходящий по нормали к контуру 
из данной точки. Тогда степень захвата энергии можно определить 
как

Г = 5  Qn ( s ) d s j \Q n (s)ds, (7.24)
Г '  ' г

где Г ' — часть контура Г, на которой лучи, выходящие по нор
мали, захватываются; Qn (s)ds— поток энергии, излучаемой эле
ментом контура ds. '

В частности, очевидно, что степень захвата зависит от ориен
тации очага на шельфе: он наиболее значителен в том случае, 
когда очаг вытянут поперек шельфа; если очаг вытянут вдоль 
шельфа, то степень захвата минимальна. Эти выводы хорошо со
гласуются с теоретическими результатами Кадзиуры [32] для вол
новой модели с цилиндрическим рельефом дна.
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Рис. 7.2. Схема триангуляции расчетной области, а такж е батиметрия шельфа 
и континентального склона Курильской гряды (а) ; карта изолиний коэффи
циента захвата (б). Заштрихованы цунамигенные зоны Курильского региона,

по данным [70].
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Исследование частотных свойств Курило-Камчатского шельфа 
представляется особенно важным с точки зрения цунамирайониро- 
вания побережья по вероятности проявления волн различного пе
риода и амплитуды. Возбуждение шельфовых сейш в районе реги
страции цунами приводит, как указывалось в разделе 7.1, к увели
чению длительности колебаний уровня на шельфе с периодами

V f - /

V  
1 1r  \

т  600 
Расстояние 

11 У / / \  2 К \\\! 3

Рис. 7.3. Вверху — примеры расчета дисперсионных кривых краевых волн и 
коэффициента усиления волн П уанкаре для 5 профилей, указанных на сред
нем рисунке. Внизу — изолинии коэффициента усиления волн Пуанкаре, рас

считанные по 12 профилям.
1) 7<1; 2) 1<V<2; 3) 2< y < 4 ; 4) 4< v < 6 ; 5) 6< y< 8 ; 6) v>8.
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резонансных частот, определяемых формой и размерами шельфа. 
Наиболее вероятный период максимальной волны цунами опреде
ляется, впрочем, не только .частотно-избирательными свойствами 
региона, но и спектральным составом собственно самого сигнала — 
формой волны в источнике.

Исследование зависимости амплитуды шельфрвых сейш от ча
стоты 'y(w) имеет большое значение, поскольку эта зависимость 
определяет передаточную функцию от открытого океана к берегу.

Был выполнен расчет коэффициента усиления волны Пуанкаре 
у(ю) для случая нормального падения с учетом реальной топо
графии дна на шельфе Курило-Камчатского региона [80]. Д ве
надцать равноотстоящих профилей дна на шельфе и континен
тальном склоне были использованы при расчетах, приведенных 
на рис. 7.3.

На рис. 7.3 представлены результаты расчета краевых и излу
ченных волн для пяти характерных профилей. Изолинии коэф
фициента усиления волны (рис. 7.3 б) проведены в координатах 
частоты волны, а такж е расстояния вдоль побережья Курильских 
островов и Камчатки. Наблюдаемый излом изолиний на рисунке, 
соответствующий примерно положению островов Шикотан и Ку- 
нашир, связан с искусственным переносом линии берега при пе
реходе от Большой Курильской гряды к Малой.

На рисунке выделяются две основные зоны с ярко выражен
ными частотно-избирательными свойствами. Это область север
ной части Курильских островов и побережья п-ова Камчатка, 
а такж е зона, прилегающая к островам Малой Курильской гряды. 
Наименее выражены резонансные свойства в районе Средних Ку
рил, в котором, как известно, отмечается относительно понижен
ная цунамиопасность [70 ,71].

7.4. Генерация шельфовых волн источником
сейсмического типа

В рамках линейной теории мелкой воды волну цунами мо
жно представить, как показано в разделе 7.2, в виде суперпози
ции интерференционных волн Пуанкаре, захваченных волн, волны 
Кельвина, шельфовых волн, а такж е стационарных течений. Ос
новную энергию цунами несут краевые и излученные волны, низ
кочастотные волны (шельфовые, волна Кельвина) и стационар
ные течения можно рассматривать как сопутствующие цунами 
явления.

В' работе [6] с помощью преобразования Л апласа были рас
считаны течения, возникающие при мгновенном подъеме уровня 
в океане с донными ступенями. Д ля непрерывного монотонного 
профиля глубины, как легко показать, стационарные течения не 
возникают, однако в этом случае волна цунами сопровождается 
субинерционными топографическими волнами, которые по своей 
природе фактически являются нестационарным течением. -
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Энергию и, пространственную форму шельфовых волн можно 
рассчитать, используя метод разложения решения по собствен
ным функциям. Используя (7.6), получим выражение для полной 
энергии цунами:

ОО р  ОО "1

£  =  4 "  \ a la Qd& \d k , (7.25)
— оо L п  Щ  J

где.аи и а<в вычисляются по формулам (7.10).
Оценим энергию шельфовых волн, генерируемых подвижкой 

дна, для модели шельфа-ступеньки (1.46). Как известно, для этой 
модели имеется только одна (первая) шельфовая мода. В безди- 
вергентном приближении ее дисперсионная кривая описывается 
соотношением (1.55), а поперечный профиль волны имеет вид

• _  Я® — Я ^  +  Я е~к* при 0 <  х  <  Ь ’
Ц((о — f) ekL +  ( а f) e~kL] е~кх при х  >  L.

Выражение для энергии шельфовой волны можно получить, 
подставляя (7.10) в формулу (7.25):

ОО Г " ОО ОО " I

Е , =  \ dk  S(£o•■£',)*rfje/S (£,-E ,)-d* . (7.27)
-oo L.0 'о J

Интеграл в знаменателе возникает в случае ненормированной 
собственной функции. Отметим, что здесь, как и в разделе 7.2,
вектор g имеет компоненты у  gt,, У  hu, У  hv.

Энергия возбужденной шельфовой волны Е\, таким образом, за 
висит от начального возмущения go (х, k ), а такж е от вида собст
венной функции gi. Важной характеристикой эффективности ге
нерации подобных волн является отношение этой энергии к пол
ной энергии начального возмущения Е 0. Начальное отклонение; 
уровня зададим следующим образом:

{ А  при ахЬ <  х  <  а2Ь и | у  ] <  Lb;
0 при х  >  а2Ь или х  >  а^Ь; (7.28)

0 при | у \  >  Lb,

а скорости и и v положим равными нулю. Однако даж е для та 
кого простого примера интеграл (7.27) не выражается в элемен
тарных функциях. Для асимптотических случаев протяженного 
(вдоль шельфа) источника (й^>1) или малого (&<С1) можно по
лучить аналитические выражения:

1) расположенный на шельфе источник ( 0 < a i< a 2< l ) :  
при b^> 1

^ r = " ^ " S r ( a 2 - a i ) ( 2 _ a 2 _ a i ) 2 - (7-29)
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Доля энергии цунами, переходящей в шельфовую волну, про
порциональна параметру дивергентности в области шельфа, по
перечному размеру источника, а также квадрату расстояния от 
центра источника до границы шельфа. При ai =  0,25, а2=0,75, 
/ti =  100 м, /= 1 0 -4 с-1, L = 100  км получим £ i /£ 0 =  2 ,5% ; 

при &<C l

- !г = -г -Й г (‘‘- - ‘")(2 “ #■ <7;30>
Д ля малых поперечных размеров источника цунами b доля 

энергии, уходящая в шельфовые волны, уменьшается при умень
шении Ъ. В этом случае эффективность генерации субинерцион- 
ных волн пропорциональна площади исходного поднятия уровня. 
Этот результат остается справедливым и для произвольного рель
ефа дна;

2) источник, расположенный в открытом океане: 
при £>> 1

i - = w 4 (a2 - ai): ( 7 - 3 1 )

при 1

'о

Е1 и Г У  h0

Таким образом, если источник расположен вне шельфа, энер
гия шельфовых волн оказывается значительно меньше. -

Аналогичные результаты можно получить и в случае экспонен
циального профиля глубины в районе шельфа [вида (1.61)] . Как 
показано в разделе 1.5, при этом имеется счетный набор шельфо
вых мод, каж дая из которых может нести определенную; часть 
энергии. Общая энергия шельфовых волн пропорциональна, как 
и в случае шельфа-ступеньки, параметру дивергентности и не 
превышает нескольких процентов энергии начального возмущения.

На рис. 7.4 приведены изолинии интегральной функции тока 
1-й шельфовой моды для различных моментов времени. В на
чальный момент времени шельфовая мода образует единственный 
циклонический вихрь синоптического масштаба, расположенный 
симметрично по отношению к источнику. С течением времени 
вихрь смещается в направлении распространения шельфовых волн 
со скоростью c ~ 0 ,3 fL  и деформируется в результате дисперсии. 
Деформация вихря выражается в вытягивании переднего фронта, 
а также в развитии у заднего фронта антициклонического обра
зования. Интересно, что масштаб вихря значительно превосходит 
размеры начального возмущения уровня. Первоначально шельфо
вая волна, а такж е другие типы длинноволновых движений, воз
никающих при распаде начального возмущения (краевые и излу
ченные), интерферируют и образуют поднятие уровня. В после
дующие моменты времени гравитационные волны быстро уходят
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7 = 24 Т-48
Рис. 7.4. Изолинии инте
гральной функции тока 1-й 
моды шельфовых волн для 
экспоненциальной модели 
рельефа дна (1.61) при 
различных моментах вре
мени Т = f t  в координатах 
x * — xlL,  y * — y!L.  Заш три
хована область источника.

_1____L—

1=0

1 2 х '



из области, и далее квазигеострофический вихрь движется от
дельно от других типов волн.

Аналогичный тип движения представляет собой 2-я мода 
(рис. 7.5), скорость смещения которой значительно меньше 
(с ~ 0 ,1 /1 ) .

На рис. 7.6 приведены кривые изменения вдольбереговой ско
рости для точек, расположенных на берегу (х =  0), с координа
тами г/j =  —2L, у 2= — ЗЬ и г/3 =  —4L.

ь

Р и с . 7 .6. К р и в ы е  и зм ен ен и я  ск о р о сти  теч ен и й  д л я  т р е х  
р азл и ч н ы х  т о ч е к  н а  бер егу . О тм ечен ы  м о м ен ты  п о д 

х о д а  р азл и ч н ы х  м о д  ш е л ь ф о в ы х  волн .

В 1-й точке различные шельфовые моды дают совместный 
эффект. Д ля 2-й точки на графике выделяются два волновых па
кета, относящихся соответственно к 1-й и 2-й шельфовой модам. 
Еще больше разделяются моды для 3-й точки. График -1-й моды 
представляет единичный импульс, за которым следуют продолжи
тельные колебания меньшей амплитуды с периодом, близким 
к периоду, соответствующему нулевой групповой скорости.

Можно ожидать, что подобные вихревые образования, обра
зующиеся при сильных подводных землетрясениях, могут быть 
зарегистрированы с помощью специальной измерительной аппа
ратуры.

7.5. Анализ измерений волн цунами

Большая часть имеющихся мареограмм цунами была получена 
с помощью стационарных береговых самописцев уровня, как пра
вило, устанавливаемых в закрытых бухтах или устьях рек. По
этому влияние локальных особенностей рельефа дна, формы бе

17 Заказ № 152 257



рега и пр. часто оказывалось определяющим и практически не 
давало возможности судить о процессах формирования и распро
странения цунами в открытом океане. Попытки исключить в запи
сях цунами искажающее влияние резонансных явлений в гаванях 
были осуществлены путем проведения регистрации на уединенных 
островах вдали от материка [87]. В последнее время, как указы
валось в главе 2, стали использоваться донные самописцы уровня, 
основанные на датчиках придонного гидростатического давления. 
Размещ ая эти приборы в открытом океане, можно полностью 
исключить «береговые эффекты».

Спектральная плотность колебаний уровня, вызванных цунами, 
обычно на два-три порядка выше спектральной плотности фоно
вых колебаний. Типичный пример спектра волн цунами вблизи 
берега в сравнении со спектром фоновых колебаний уровня океана 
приведен в работе [159] (рис. 7.7). Интересно, что основной пик 
обоих спектров совпадает и приходится на частоту 0,57 цикл/кс 
(Г ~ 3 0  мин). Меньший пик на частоте 1,5 цикл/кс (Г ~ 1 Г  мин) 
также обнаруживается на обеих кривых, а пик на частоте 
1,15 цикл/кс ( Т ~  15 мин) характерен только для спектра цунами. 
Очевидно, что общие пики на спектрах обусловлены влиянием 
особенностей рельефа дна и формы берега в районе регистрации, 
а промежуточный максимум отражает индивидуальные спектраль
ные свойства основного сигнала (цунами).

Влияние частотных свойств региона может проявляться также 
и на некотором удалении от берега. В работе [28] был выполнен 
анализ измерений флюктуаций придонного гидростатического дав
ления на шельфе Курильской гряды в районе о. Шумшу, получен
ных с помощью датчика вйбротронного типа. Прибор был уста
новлен на глубине 40 м в 13 км от острова. При спектральном 
анализе записей обнаружилось, что в спектре фоновых колеба
ний уровня океана присутствуют два основных пика на [Частотах

Рис. 7.7. Спектр колебаний 
уровня океана в Акопулько во 
время прохождения цунами 
(верхняя кривая) и в период 
сейсмического затишья (ниж
няя кривая) (из работы [159]).

0 0,5 1,0 ц и к л /к с
Частот а
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0,5 и 1,1 цикл/ч (рис. 7.8), которые, как оказалось, обусловлены 
собственными (сейшевыми) колебаниями воды на шельфе. Расчет 
коэффициента усиления волны Пуанкаре у (a, k) для случая нор
мального падения волны (& =  0) и его сравнение со спектром длин
новолнового шума показали, что максимумы в спектре хорошо 
совпадают с резонансными пиками в зависимости ^(со) (рис. 7.3). 
Как отмечалось выше, зависимость y(®) является своего рода 
передаточной функцией от открытого океана к берегу, поэтому 
аналогичный эффект выборочного усиления составляющих с ча-

Рис. 7.8. Спектр колеба
ний уровня океана по 
записям донной станции, 
расположенной на шель
фе Северных Курил 
(вверху) и зависимость 
коэффициента усиления 
волны П уанкаре от ча
стоты, рассчитанная для 
данного района (случай 
нормального падения 

волны, й = 0 ).

стотами 0,5 и 1,1 цикл/ч должен наблюдаться и для волн цунами, 
набегающих на берег.

Действительно, как показано в работе [17], на примере ана
лиза записи цунами 1980 г., впервые зарегистрированного в от
крытом океане в районе о. Шикотан (рис. 2.5), в спектре волны 
цунами наблюдаются ярко выраженные пики, обусловленные ре
зонансными свойствами шельфа. На рис. 7.9 изображен частотно- 
временной спектр, показывающий изменение спектральной плот
ности колебаний уровня океана в зависимости от времени, а также 
график зависимости коэффициента усиления волны Пуанкаре 
■у(со). Совпадение максимумов в спектре и в частотной характе
ристике -у (со) показывает, что набегание волны цунами сопро
вождалось возникновением шельфовых сейш, медленно затухаю
щих во времени. Оценка добротности колебаний дает значения 
Q ~ 1 0 .

Как указывалось, сейсмические источники, расположенные 
в пределах континентального склона, могут возбуждать захва
ченные краевые волны, энергия которых почти полностью сосре
доточена в пределах шельфа. Эти волны не испытывают геомет
рического затухания, и поэтому энергия цунами, излученная

lo

rn 4»ааа

А А А А
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вдоль берега, переносится на значительные расстояния вдоль по
бережья. С другой стороны, в отличйе от волн открытого океана, 
краевые волны обладают сильной дисперсией, и вследствие этого 
волновой пакет как бы «растягивается» во времени, уменьшая 
опасность волны, увеличивая, однако, длительность колебаний 
уровня. Так, в работе [157] отмечается, что после катастрофиче-

ч

Частота

Рис. 7.9. Изменение во времени спектральной плотности 
колебаний уровня по записи донной станции в период про
хождения волны цунами 23 февраля 1980 г. и непосред
ственно после него. Внизу приведена зависимость коэффи
циента усиления волны П уанкаре от частоты, вычисленная 

для района наблюдений.
1 — положение максимума в спектре; спектральные плотности в ин
тервалах: от 0 до —10 дБ (2), от —10 до —20 дБ (3) и менее 

—20 дБ . (4).

ского Чилийского землетрясения (1960 г.) на спектрах уровня, 
полученных для района Калифорнии, в течение недели наблюда
лось значительное повышение содержания длинноволновой энер
гии в диапазоне волн цунами, что, по мнению авторов, было свя
зано с захватывающими свойствами шельфа.

Выделение краевых волн в мареограммах затруднено тем, что 
эти волны сильно «маскируются» колебаниями уровня местного 
происхождения (собственные колебания бухт, проливов и пр.). 
Поэтому, чтобы идентифицировать краевые волны в мареограм-
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мах цунами, следует не анализировать распределение энергии по 
частотам (спектр), а измерять скорость распространения различ
ных составляющих. Перенос энергии волны, а также волнового 
пакета характеризуется групповой скоростью волны, следова-

Рис. 7.10. Схема расположения само
писцев уровня вдоль побережья Япо
нии (а) (1 —  Мера; 2 —  Онагама;
3 — Аюкава; 4 — Мияко; 5 — Ку- 
сиро); на рисунке отмечено положе-
ние эпицентра землетрясения и при- '  q  7q q  км
близительная форма очага цунами 
5 ноября 1952 г.; батиметрия дна на 
шельфе и континентальном склоне 
в районе Мияко (б); показан аппро
ксимирующий профиль дна, исполь
зовавшийся в модели (из работы 

[143]).

тельно, именно эта характеристика является лучшим идентифици
рующим параметром при анализе мареограмм цунами.

Первая попытка выделить в колебаниях уровня захваченные 
волны (по наблюдениям Итурупского 1958 г. и Урупского 1963 г. 
цунами, была выполнена Хатори и Такахаси в 1964 г. [132]. 
Обратив внимание на подобие двух записей колебаний уровня 
в Мияги—Еносима для двух различных цунами, авторы интерпре-

Рис. 7.11. Фактические значения 
групповой скорости волн, вычислен
ные по наблюдениям в пунктах 1— 5 

(рис. 7.10) (из работы [143]).
/  — теоретическая зависимость групповой 
скорости от пеоиода, рассчитанная по мо

дели.
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тировали их как пакет диспергирующих краевых волн, сформиро
ванных в пределах Курильского шельфа. В мареограммах опре
делялось время прихода волны фиксированного периода (по мак
симуму ее амплитуды) и сравнивалось со временем распростране
ния краевой волны нулевой моды, вычисленным согласно теоре
тической модели [185] (шельф-ступенька). Удовлетворительное 
совпадение наблюдалось для обеих мареограмм цунами.

Подробный анализ записей цунами в районе Мияги—Еносима, 
выполненный в работе Аиды (1967) [89], подтвердил результаты 
работы [132]: в наблюдениях отчетливо выделяется нулевая мода 
краевых волн, распространяющаяся вдоль шельфа Курильских 
островов и Японии.

Позднее подобный анализ был применен для изучения марео
грамм Камчатского цунами 1952 г. [143]. Основываясь на ци
линдрической модели рельефа дна (рис. 7.10), были рассчитаны 
дисперсионные кривые и групповые скорости краевых волн. Для 
анализа были привлечены мареограммы цунами в пяти пунктах 
тихоокеанского побережья Японии. Определяя фазу максималь
ной амплитуды волны определенного периода, авторы вычислили 
фактическую групповую скорость распространяющихся волн. На 
рис. 7.11 нанесены соответствующие значения групповых скоро
стей для периодов волны от 30 до 90 мин и теоретическая диспер
сионная кривая (зависимость групповой скорости от частоты) для 
нулевой краевой моды. Наблюдается достаточно хорошее согла
сие теории и эксперимента, несмотря на то, что, как указывают 
авторы, записи содержали значительный шум, обусловленный сей- 
шёвыми колебаниями местного происхождения.

Таким образом, проведенные исследования показывают, что 
даже сравнительно простые модели (цилиндрический рельеф, не
сложные формы аппроксимации шельфа, пренебрежение враще
нием Земли) позволяют достаточно хорошо описать физическую 
картину распространения волн цунами вблизи берега.

В настоящее время экспериментальные исследования цунами 
имеют целью не столько сопоставить натурные наблюдения с тео
рией, сколько получить статистические данные для цунамирайо- 
нирования, а также попытаться оценить экспериментально пере
даточную функцию от открытого океана к берегу с целью созда
ния Автоматизированной системы предупреждения о волнах цу
нами [28, 80].
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— — полубесконечного постоянной глубины 111— 112, 201—207
— — трехслойная 183— 184 -
Мдгщль бесконечного откоса (модель Стокса—Рида) 34, 36, 79, 121, 124— 125
— шельфа, аппроксимируемого степенными функциями 33—38, 40—42, 125
— — лштейная 34—36, 40—41, 261—262
— экспоненциальная 30—331 39 -^4 1 /4 5 —46, 77, 94—95, 104, 135— 141, 214—218,

220i—230, 234—235, 255—257
— — двойная экспоненциальная 99— 100
— шельф-ступенька 26—30, 40—41, 111, 116— 119, 197, 245—247, 254—255,

261—262

Наблюдения глубоководные за колебаниями уровня океана 5, 51—61, 189, 197— 
198,201—203,207

— волн цунами 58'—61, 240—241, 257—262 
•— внутренних волн Кельвина 129— 132
— краевых волн 79—84
— придонных захваченных волн 128— 129
— — приливных течений 216—219
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— спутниковые 100— 103
— шельфовых волн 93— 100, 103 
 вынужденных 106— 107
— экваториальных волн 149— 152, 164— 176 
Нейтральные возмущения 137, 182— 183 .
Неустойчивость гидродинамическая 132—-133, 140—-142, 144— 147, 176
— зональных течений 178— 183 
Нодальные параметры 186

Параметр дивергентности 11, 13, 19, 22, 114, 255
— Кориолиса 6, 7, 14, 15, 120, 134, 143, 148, 157, 189
— стратификации 11, 13, 114, 119, 123, 127
— шероховатости морского дна 218
П ередаточная функция (частотная характеристика) системы атмосферное дав

ление—уровень океана 65, 105— 108 
Передаточные свойства шельфа 91—92, 107, 258—260 
Периоды синоптические 67—69, 103, 108
— фундаментальные астрономические 185 
Пограничная область 4, 7—9, 11, 13, 54, 129, 176, 184 
 - топографическая 7—9, 148, 184— 185
-------фронтальная 7, 8
— —• экваториальная 3, 8, 11, 73, 148— 149, 156, 160, 165, 167, 176 
Поправка астрономическая на ф азу прилива 186
Постоянная Дудсона 185, 187
— Кармана 218
Потенциал приливообразующей силы 51, 185 
Поток энергии 25, 26, 86—92, 250
■------ вертикальный 162— 164
— фрикционный 231—232
Приближение бездивергентности 22—23, 31, 36—37, 77, 133, 254
— Буссинеска 13, 14, 109
— ВКБ 165
— гидростатики (длинных волн) 15, 74, 108, 113, 143
— квазигеострофическое 143, 147, 180
— лучевое (коротковолновое) 46, 90, 92, 248—251
— традиционное 14
— усечения 88
— {3-плоскости 14, 15, 74, 179, 187, 191, 199
— /-плоскости 14, 15, 76, 109, 187, 189, 200, 201 
Придонный пограничный слой 216—220 
Приливы 4, 6, 9, 13, 25, 51, 74, 184—238
— атмосферные 64, 65, 185
— гравитационные 61—62, 72, 184—238
— долгопериодные 61, 185, 194, 195
— земные 184
— индуцированные 187
•— мелководные 64, 186, 194
— полусуточные 61, 185, 191, 194, 195, 201—207
— радиационные 62—65, 72
— собственные 187
— статический (равновесный) 186—-187, 194, 195, 214—216
— суточные 61, 100, 185, 191, 194, 195, 208—220, 231—237 
Приливные течения 94, 129— 132, 171, 197— 198, 208—219, 237 
Противотечение Кромвелла 179
— Ломоносова 179
— Северное пассатное 179
— Тареева 179
Псевдопересечение дисперсионных кривых 119— 120, 122

Распределение энергии внутренних волн меж ду модами 129— 131 
------- длинноволнового шума меж ду модами 70—75, 80—83, 85—92
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— цунами между модами 244, 254—257
- Резонансное возбуждение колебаний 99, 205, 227, 230—231, 258—259

— — приливных течений 214—220

Свойства захваченных бароклинных волн 122— 126
-------баротропных волн 19—26
Сила возвращ ающ ая 6, 113, 147
— гироскопическая 6
— Кориолиса 14, 148— 149, 157
—  приливообразующая 51, 74
—  тяжести 6,-148 
Скорость трения 218
Соотношения геострофические 145, 157— 158, 174
—  ортогональностей 24—26, 87, 154 
■Спектр амплитудный 62—63
■— волновых чисел 80—84, 97
— волн цунами 241, 258—261
—  вращательных! компонентов поля скорости 165— 166
— дискретный 18, 77, 115— 116, 137, 192, 241—245
—  естественного длинноволнового шума 62, 258
— колебаний атмосферного давления 64—70
------- напряжения ветра 66—69
—  — скорости течений 128
-------температуры воды 213—214

------------ воздуха 64—65
—  — уровня океана 61—73, 79—83, 91—93, 149, 174— 176, 258—259
— непрерывный (континуальный) 9, 18, 28 38, 77, 115— 116, 118, 137, 192,

241—245, 247
■Спектральный анализ пространственно-временной 16, 80—84, 95—98 
Структура поля скорости вертикальная 110, 129— 131, 153, 160— 164 
-----------горизонтальная 110, 129— 132, 153— 160, 164

Теорема Хатненса «основная» 20, 38, 124 
•— «полукруговая» 135 
Теория Ш турма—Лиувилля 19 
Течение Антарктическое циркумполярное 54
— вязкое поверхностное 145
— Гвианское поверхностное 145 .
— геострофическое 179
— Гольфстрим 3, 94, 132— 133, 145
—  зональное 143, 146, 176— 183
—  Куросио 3, 141, 145
—  Северное пассатное 179
—  Флоридское 136— 141
— Ю жное пассатное 179 
Тренд приборный 56, 57- 
Трение горизонтальное 140— 141
— придонное 51

Угол падения волны 89
Уравнение неразрывности 14, 15, 103— 104, 133, 186
— Орра—Зоммерфельда 137
— Рэлея 134, 182 
Уравнения Буссинеска 109, 133
— движения для баротропного океана 15— 19, 74, 103, 133— 134, 186— 188 
 г для стратифицированного океана 13— 15, 109— 110, 113— 117, 123, 152
•— приливные Л апласа 186 
Уровень океана гидростатический 65
-------«приведенный» 61, 66—67, 72—73, 74, 95—98, 104— 105
— — равновесный 103, 186
Условия динамические на свободной поверхности 153, 160, 162— 163
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— граничнь!!: J4 , .76—77, 109— 111, 113, 123, 144, 161, 178, 182, 187— 188, 221—
1227252'

— начальные 138
— непротекания 16, 105, 116, 152— 153
— полного отражения 161, 177
— полного поглощения 161 '
•— прилипания 138
— устойчивости для баротропного течения 132— 135
-------для стратифицированного океана 144— 145, 179— 180, 182
Устойчивости гидродинамической теории 132, 134, 182 
Устойчивость бароклинных течений (баротропная) 141— 147 
-----------(бароклинная) 142— 147, 179— 183 *
— баротропных течений 132— 141

Ф аза Эйри 244 
Фильтрация приливов 56—58
Формы собственных колебаний (профили волны) горизонтальные 47—49, 121, 

209—210
-------------------вертикальные 129-^131, 160— 161
Функция тока интегральная. 22, 77, 134, 144— 147, 179— 183, 255—256

Цунами 4, 6, 10, 13, 24—25, 43, 51, 58—61, 74, 79, 238—262
— временной масштаб 38, 239, 258—259
— интенсивность 238—239
— очаг 58—59, 239— 240, 250—251, 260—262
— поршневой механизм возбуждения 239
— регистрация в открытом океане 51—54, 259—260
— энергия 239—241
Цунамигенность землетрясения 58, 239—241, 250—251 
Цунамирайонирование побережья 43, 50, 248—253

Частота Вяйсяля—Брента 13, 109, 131, 160, 162— 163, 168
—  инерционная 38, 99, 125, 165
— максимальная (резонансная) для шельфовых волн 22—23, 30, 37—38, 96, 214,

219—220, 227 
-----------для экваториальных волн 177
— резонансная 3, 38, 42—43, 253, 259
— Эйри 23 
Число Бургера 11
— Рейнольдса 137, 140— 141 
  критическое 139, 141
— Россби 11, 13, 14, 135, 139, 143, 147, 180

Шельфовый резонанс 3, 10, 19, 38—43, 50^-51, 61, 170, 241, 259—260 
Широты критические (инерционные) 156, 165— 166, 194— 195, 237
— резонансные 191— 192
Штормовые нагоны 4, 6, 13, 25, 43, 79, 103

Эквивалентная глубина 153, 155— 156, 159— 160, 164— 168, 174
— вязкость 191
Экспедиция советско-американская по проблеме цунами Первая (1975 г.) 4, 5,

52, 54—55, 58, 81, 201
-------------------Вторая (1978 г.) 4, 52, 55—58, 62, 201
Эксперимент глобальный «Полигон-70» 128
— международный АТЭП (1974 г.) 149, 170!, 183 
 БОСЭКС 128
-------М ОДЕ 128, 165
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-------П ОЛИМ О ДЭ 100, 128 ' •
— — ПГЭП (1979 г.) 4, 149— 150, 171
Эллипсы приливных течений 130— 131, 198, 208—209, 217—219 
Энергетический баланс приливов 231, 233—234 
Энергия землетрясений 51 
—■ приливная 184— 185, 191, 231—237 
Эффект доплеровский 134, 164
— захвата дном 129
— коротковолнового усечения 136, 138
— 0-эффект 7, 76, 143— 144, 146— 148, 182, 199 
Эффекты агеострофические 146— 147, 180



О ГЛАВЛЕНИЕ

В В ЕД ЕН И Е ............................................................................ ..........................................  6

ГЛАВА 1. ОСОБЕННОСТИ РАСПРОСТРАНЕНИЯ ДЛ И Н Н Ы Х  ВОЛН
В П ОГРАНИЧНОЙ ОБЛАСТИ ОКЕАНА . . . ................. ..  13

1.1. Основные уравнения . .............. ..........  —
1.2l Баротропные волны у прямолинейного б е р е г а .........................  15
1.3. Качественная теория баротропных захваченных волн . . . .  19
1.4. Групповая скорость, дисперсия и соотношение ортогонально

стей ..................................................................................................................  23
1.5. Дисперсионные диаграммы пограничных волн для простейших

форм р е л ь е ф а ................................................................................. .... 26
1.6. Пограничные волны для профилей рельефа, аппроксимируе

мых степенными ф у н к ц и я м и ................................................................ 33
1.7. Ш ельфовый резонанс для простейших форм рельефа . . . .  38
1.8. Численные методы расчета пограничных волн и их примене

ние для северо-западной части Тихого океана ..........................  43

ГЛАВА 2. Н А БЛЮ ДЕН И Я  И АНА ЛИ З Д Л И Н Н Ы Х  ВОЛН  В ОКЕАНЕ 51
2.1. Глубоководные измерения уровня океана ..................................  —
2.2. Описание и методика обработки глубоководных записей

у р о в н я .............................................................................................................. 54
2.3i Спектр длинных волн в о к е а н е .............................. .............................  61

ГЛАВА 3. ИССЛЕДО ВАН ИЯ БАРО ТРОП НЫ Х  ЗАХВАЧЕННЫХ ВО Л Н  74
3.1/. Генерация длинных волн в океане ...................................................  —
3.2. Экспериментальные исследования краевых волн . . . . . .  79
3.3. Рассеяние длинных волн и теоретическая модель спектра

в океане . . . . ' . ..................................................................................... 85
3.4. Исследование шельфовых волн в океане ....................................... 93
3.5. Топографические вихри в районе Курило-Камчатского ж елоба 100
3.6. Вынужденные волны в пограничной области океана . . . .  103

ГЛАВА 4. П О ГРАН ИЧН Ы Е ВОЛНЫ  С УЧЕТОМ СТРАТИФИКАЦИИ
И ПОСТОЯННЫХ Т Е Ч Е Н И И ...........................................................  108

4.1. Стратификация и захваченные в о л н ы ............................................... —
4.2. Захваченные волны в двухслойной модели неоднородного

вращающегося о к е а н а .................................................................................  112
4.3. Захваченные волны в непрерывно стратифицированном океане 122
4.4. Наблюдения бароклинных захваченных волн ..............................  128
4.5. Захваченные волны в присутствии течений и устойчивость

баротропных пограничных т е ч е н и й ......................................................  132
4.6i Устойчивость пограничных течений в стратифицированном

вращающемся океане ............................................................................  141

ГЛАВА 5. ЭКВАТОРИАЛЬНЫ Е ЗАХВАЧЕННЫЕ В О Л Н Ы .....................  148
5.1. Проявление экваториальных волн ...................................... .... —
5.2. Основные уравнения экваториальных захваченных волн . . . 152
5>.3. Горизонтальная структура волн .......................................................  154
5.4. Вертикальная структура поля с к о р о с т и ........................................... 160

ПРЕДИСЛОВИЕ ................................. ....................................................................  3



5.5. Экспериментальные исследования экваториальных волн . . .  164
5.6i Генерация экваториальных волн .......................................................  176
5.7. Неустойчивость зональных течений ..................................... .....  178

ГЛАВА 6. П РИ Л И В Н Ы Е  ВОЛНЫ  В П ОГРАН ИЧН ОЙ  ОБЛАСТИ
ОКЕАНА ...................................... ..............................................................  184

6.1. Некоторые сведения из теории п р и л и в о в ...................................... —
6.2. О волновой структуре приливов Мирового океана . . . . . .  188
6.3. Кинематический анализ приливов в различных районах Миро

вого океана .................................................................................................  196
6.4. Волновая модель полусуточных приливов в северо-западной

части Тихого океана . . ................................................................ ...  . 201
6.5i. Влияние шельфовых волн на формирование суточных прили

вов ............................... ............................................................................ .... . 208
6.6. О резонансных приливных течениях в районе Ю жных Курил 213
6.7. Дифракция приливной волны Кельвина на неоднородностях

линии берега . ............................................................................  220
6.8. О роли шельфовых волн в диссипации энергии суточных при

ливов .....................  ..................................................................................... 231

ГЛАВА 7. РАСП РОСТРАН ЕНИ Е ВОЛН  ЦУНАМИ В ЗО Н Е Ш ЕЛЬФ А
И КОНТИНЕНТАЛЬНОГО СКЛОНА . .......................................' 238

7.1. Особенности распространения волн цунами в пограничных
областях океана . . . . . .  ............................................... . . . .  —

7.2. Распространение волны цунами в океане с цилиндрическим
рельефом дна ..................................................................................... .... . 241

7.3. Исследование захватывающих и частотных свойств Куриль
ского шельфа ..................... " ........................................ .......................... 248

7.4. Генерация шельфовых волн источником сейсмического типа 253
7.5. Анализ измерений волн ц у н а м и ..................................... ................. 257

СПИСОК Л И Т Е Р А Т У Р Ы ..................... ....................................................................... 263

П РЕД М ЕТН Ы Й  УКАЗАТЕЛЬ ........................................................................ .... . 272

Владимир Васильевич Ефимов, Евгений Аркадьевич Куликов, 
Александр Борисович Рабинович, И саак Вениаминович Файн

Волны в пограничных областях океана

Редактор 3. И. Мироненко. Художник Е. Е. Городная. Художественный редактор 
Б. А. Денисовский. Технический редактор Г. В. Ивкова. Корректор И. В. Ж макина. 
ИБ № 1536. Сдано в набор 30.04.85. Подписано в печать 26.09.85. М-22575. Формат 60X90Vie. 
Бумага тип. № 1. Литературная гарнитура. Печать высокая. Печ. л. 17,5. Кр.-отт. 17,5. 
Уч.-изд. л. 19,47. Тираж 1000 экз. Индекс ОЛ-185. Заказ № 152. Цена 3 р. 40 к. Гидрометео

издат. 199053. Ленинград, 2-я линия, 23.
Ленинградская типография №- 8 ордена Трудового Красного Знамени Ленинградского 
объединения «Техническая книга» им. Евгении Соколовой Союзполиграфпрома при 
Государственном комитете СССР по делам издательств, полиграфии и книжной торговли. 

190000, Ленинград, Прачечный переулок, 6.

280 ,


