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ПЕРЕДМОВА
Регіональна океанологія характеризує специфіку режиму різних областей Світового океану та його морів, його залежність від регіональних морфометричних, кліматичних і інших особливостей басейну. Особливе місце цій дисципліні відводиться у зв’язку зі зростаючим антропогенним впливом на моря, інтенсифікацією промислового використання різних ресурсів океанів та морів. Розвиток цієї дисципліни визначається не тільки потребами господарської діяльності у все більш детальній інформації про гідрологічний режим басейну, але і тим, що режимні характеристики становлять основу, на якій розвиваються методи прогнозування стану морів і океанських регіонів.
В навчальному посібнику розглянуті тільки особливі регіони Світового океану – шельфовий, гирловий, середземні (закриті) моря і полярні. І це зрозуміло, тому що для висвітлення гідрологічного режиму усього Світового океану обсяг роботи треба було б збільшити у рази. Крім того, саме в цих регіонах в першу чергу спостерігаються тенденції до будь яких кліматичних змін, адже їх інерційність менша, чим відкритих районів океанів. Також в посібнику, окрім традиційних характеристик гідрографічних, гідрометеорологічних і гідрологічних умов, для окремих басейнів наведені режимні характеристики акустичних умов, а також деякі оцінки мінливості в часовому діапазоні внутрішніх хвиль. Це важлива інформація не тільки для задач гідрографії, але і для океанологічних досліджень, в яких використовуються акустичні методи.
При викладенні матеріалу в навчальному посібнику головну увагу приділено поясненню причин регіональних особливостей гідрологічних процесів і зумовлених ними просторово – часових розподілів відповідних гідрологічних характеристик.. Тому основна географічна характеристика регіонів і математичний опис основних процесів подані у скороченому вигляді. Лише в тих випадках, коли регіональні особливості басейну суттєво змінюють абстраговане уявлення про процес, детальніше викладаються деякі загальні теоретичні питання. Це головним чином стосується розділів, пов’язаних із загальною динамікою вод у шельфовій зоні, трансформацією річкових вод у морі, проникненням морських вод в естуарій і т. ін.
Велику увагу в навчальному посібнику приділено групі середземних морів і полярним регіонам. Особливість цих регіонів пояснюється значною просторовою і часовою мінливістю гідрометеорологічних і гідрологічних полів. Кількість наукових робіт в періодичній спеціальній літературі регіонального характеру завжди була великою, але в останні часи вона ще більше зросла у зв’язку з тими кліматичними змінами, які вже чітко проявляються в гідрометеорологічних і гідрологічних полях, особливо на
регіональному рівні. Як приклад, можна навести результати досліджень в Чорному морі - за останні два десятиліття відбулися помітні зміни середніх показників полів температури і солоності в поверхневих шарах, змінилися також і відповідні характеристики холодного проміжного шару 1, 2, 3.
Для студентів вивчення спеціальних дисциплін на цей час ускладнилося в зв’язку з тим, що не весь матеріал подається в лекційних курсах, багато розділів виноситься на самостійне вивчення. При підготовці до іспитів, а особливо при написанні самостійних робіт – рефератів, курсових, кваліфікаційних, які обов’язково повинні містити детальну інформацію про регіон, треба знаходити потрібні дані в різних джерелах. Тому стає необхідним видання навчальних посібників, які полегшують студенту вивчення різних питань і пошук інформації.
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1 Северо-западная часть Черного моря: структура климатическая изменчивость океанологических полей / Ю.И. Попов, А.С. Матыгин, А.С. Коломейченко и др. – Одесса: издатель Букаев Вадим Викторович, 2016. – 440 с.
2
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ВСТУП
Предмет і завдання дисципліни. Світовий океан (СО), який займає 75 % поверхні Землі, простягається через усі широтні зони, його глибини змінюються у більшому діапазоні, ніж рельєф суші, конфігурація та розміри окремих його морів, а також їх зв’язок з СО дуже різноманітні. Вже тільки це призводить до того, що просторово – часовий розподіл гідрологічних характеристик у різних районах СО виявляється специфічним, несхожим на середній стан океану в цілому. Крім того, виявляється, що і гідрологічні процеси у різних регіонах протікають по іншому. Без сумніву, все це накладає відбиток на рослинний та тваринний світ регіону, впливає на характер його грунту. Загальні закономірності термохалінних та динамічних процесів, які розглядались у попередніх фізичних дисциплінах ("Фізична океанологія", "Фізика океану"), у конкретних умовах та при конкретних граничних обмеженнях, формують своєрідну, у кількісному та якісному відношенні, картину розподілу полів гідрологічних елементів та їх мінливості. Навіть співвідношення головних іонів та інших хімічних елементів у воді деяких морів може змінюватися у залежності від особливостей водообміну з оточуючими акваторіями.
Таким чином, предметом дисципліни "Регіональна океанологія" є висвітлення специфічної картини гідрологічних умов тієї чи іншої частин СО, розгляд особливостей взаємозв’язку процесів, які відбуваються у регіоні, та вивчення можливостей визначення стійких змін полів гідрологічних елементів під впливом зовнішніх та внутрішніх факторів. Іншими словами, ця дисципліна має справу не з конкретними полями гідрологічних та гідрохімічних характеристик на якийсь момент часу, а з їх середніми значеннями за більш - менш тривалий період часу. Також розглядаються типові процеси, які призводять до формування притаманної певному регіону картини розподілу гідрологічних та гідрохімічних полів, фауни і флори, складу грунту. Звичайно, що використання тільки одних середніх значень характеристик не може дати вичерпної інформації про стан регіону, тому часто використовуються і інші статистичні моменти, особливо для гідрофізичних полів, які мають значну мінливість.
Для виділення з багатьох фактичних станів гідрологічних полів та формуючих їх процесів тих, що переважають, використовується поняття гідрологічного режиму. Він характеризується сукупністю статистичних моментів, які відбивають просторово – часовий розподіл гідрологічних характеристик у конкретному регіоні СО, а також процесів, які зумовлюють цей розподіл.
Під гідрологічним станом регіону розуміється картина, яка визначається одиничною у часі вибіркою даних. Внаслідок великої кількості факторів, які впливають на стан океану або моря та його
просторово – часову мінливість, а також враховуючи залежність характеру протікання гідрологічних процесів від попереднього стану вод регіону, тотожність двох гідрологічних станів практично неможлива.
Регіональна океанологія, в цілому, вивчає гідрологічний режим регіону, включаючи хімічний склад вод, з яким тісно пов’язані тваринний та рослинний світ, а також склад грунту.
Розгорнуті в останні роки дослідження запасів енергії океану, спрямовані на її використання, також базуються на режимних даних про відповідні гідрологічні характеристики. Жоден технічний проект розміщення морського порту, гідротехнічних споруд, захисних елементів берегів, підхідних каналів не обходиться без попереднього вивчення гідрологічного режиму регіону. Інтенсивний розвиток підводного флоту і техніки також потребував режимних даних про розподіл густини води, про глибинні течії, про внутрішні хвилі, про акустичні характеристики.
Зв’язок регіональної океанології з іншими океанологічними напрямками

досліджень.
Оскільки
головним

поняттям
регіональної океанології є гідрологічний режим, тому його вивчення базується в першу чергу на тих знаннях про регіон, які надаються в дисциплінах "Фізична океанологія"
або
"Загальна
океанологія".
Це
географічне
положення регіону, морфометричні характеристики, відомості про властивості води та кліматичні фактори, про зв’язок з СО.
У регіональній океанології широко використовуються результати досліджень з фізики океану. Але у фізичній дисципліні вивчається те чи інше фізичне явище або процес у типових умовах, в багатьох випадках вельми абстрагованих і часто без урахування взаємного зв’язку з іншими процесами. В завдання ж регіональної океанології входить вивчення характеру перебігу процесу в конкретних умовах з розглядом його взаємозв’язку з іншими процесами. Так, наприклад, прогрів моря і сформоване при цьому поле температури води хоча і описується одним законом, але протікає по-різному в залежності від густинної стратифікації вод, системи течій і їх інтенсивності, прозорості вод і ряду інших факторів, які в різних регіонах можуть суттєво змінюватися. Значно змінюються в залежності від конфігурації берегів, розмірів басейну, рельєфу дна і глибин, наявності і розмірів проток (глибина, ширина) всі, або практично всі динамічні процеси, тобто течії, хвилі, припливи, сейші і т. ін.
Якщо у фізиці і динаміці океану фізичні процеси абстраговані від конкретних географічних, гідрографічних і гідрометеорологічних характеристик, то в задачу регіональної океанології входить використання фізичних закономірностей у конкретних географічних умовах для отримання цілісної картини процесів, які безперервно взаємодіють, і
обумовленого їх взаємодією просторово-часового розподілу гідрологічних характеристик.
В регіональній океанології використовуються відомості з хімії морських вод, оскільки від солоності залежить характер багатьох гідрологічних процесів. Важлива також і роль складу та концентрації розчинених у морській воді газів.
Неможливо пояснити термохалінний і динамічний стан вод регіону без залучення відомостей про метеорологічні процеси над ним, про обмін теплом, вологою та імпульсом з атмосферою, про потоки променевої енергії. Тому регіональна океанологія тісно пов’язана з низкою метеорологічних дисциплін, і в першу чергу, з кліматологією.
Зв’язок регіональної океанології з геологією океану визначається тим, що регіональні особливості гідрологічного режиму СО дуже сильно залежать від рельєфу морського дна, розміру та конфігурації улоговин, заповнених морською водою. Рухи земної кори в минулі геологічні епохи привели до того, що не всі частини СО утворились одночасно і не всюди однаково формувались водні маси. Деякі райони періодично підіймались і опускались, осушувалися і затоплювалися. Як результат, водні маси, особливо глибинні, утворювалися або з "корінних" вод СО, або з дуже трансформованих поверхневих (Балтійське море), або і зовсім сформувалися з місцевої води (Аральське море).
В наш час продовжується формування рельєфу дна і берегів океану. Це особливо важливо брати до уваги при плануванні антропогенних впливів у різних регіонах, а тим більше - в морях.
Особливо тісний зв’язок дисципліни існує з тими розділами геології океану, які вивчають динаміку берегів. Переформування останніх залежить як від характеру порід, які їх складають, так і від рухів морської води будь
· якої природи. Цю обставину необхідно мати на увазі при проектуванні різних споруд на берегах і на шельфі.
Складовою частиною океанології взагалі і регіональної зокрема є біологія океану. Такий зв'язок не формальний. Він виходить з того, що морська вода є середовищем існування морських організмів. Як наслідок, властивості води, характер її руху визначає видовий склад і чисельність організмів. Цей зв'язок не однобічний. Морські організми впливають на прозорість морської води і на поглинання променевої енергії від Сонця. Велика кількість мікроскопічних організмів в антарктичних кригах зменшує їх альбедо, що приводить до швидшого їх танення, ніж в Арктиці. Біологічні об’єкти дуже сильно впливають на акустичні властивості морського середовища і на умови розповсюдження звуку.
Морські організми впливають на газовий склад морських вод. Прикладом може бути Чорне море, у якому через діяльність бактерій по відновленню сульфатів вуглецем органічних речовин утворюється на
глибині більше 150 м велика концентрація сірководню. Багато видів ґрунтів дна океанів і морів мають органічне походження. Ці осадові породи створюють специфічний характер дна, який впливає  на гідрологічні процеси.
В регіональній океанології широко використовується математичний апарат для одержання кількісних показників режиму. В першу чергу використовуються методи математичної статистики для обробки часових послідовностей спостережень. Крім того використовуються методи математичної фізики при моделюванні різних гідрологічних процесів для одержання більш повної картини гідрологічного режиму. Моделювання, за суттю, є єдиним методом, використовуваним при оцінках можливих змін режиму в випадках антропогенних чи природних змін зовнішніх факторів або морфологічних характеристик регіону.
На даний час складаються математичні моделі не тільки гідрологічного режиму або окремих його сторін, але і значно більш складні моделі екологічного стану регіону [1].
ЧАСТИНА 1. ШЕЛЬФОВИЙ І ГИРЛОВІ РЕГІОНИ СВІТОВОГО ОКЕАНУ
1. ГОЛОВНІ ФАКТОРИ, ЯКІ ЗУМОВЛЮЮТЬ СПЕЦИФІКУ ГІДРОЛОГІЧНОГО РЕЖИМУ РЕГІОНУ
1.1. Географічне положення і морфометрія регіону
Географічне положення і морфометрію басейну, його відокремленість від СО слід розглядати як зовнішні фактори, які впливають на регіональні особливості режиму, але самі від нього не залежать. Від географічного положення басейну залежить інтенсивність припливних сил та прискорення Коріоліса а також деякі кліматичні характеристики, тому опис регіону починають з географічного положення та морфометричних характеристик.
Географічне положення регіону. Надходження променевої енергії Сонця, яка є головною прибутковою статтею теплового балансу, в основному визначається географічною широтою регіону. Спостереження свідчать про те, що річний радіаційний баланс поверхні СО всюди позитивний і має приблизно широтний хід з максимумом на екваторі. До полюсів він поступово зменшується практично до нуля, а в деяких районах Антарктиди навіть до негативних значень.
Поглинутий водою потік променевої енергії впливає на багато океанічних процесів, починаючи від формування поля температури і до баротропної циркуляції вод. У свою чергу, від температури води і особливостей циркуляції залежать склад розчинених газів та їх концентрація, перенесення поживних речовин, інтенсивність біологічних процесів та багатство рослинного і тваринного світу у регіоні.
Від географічного положення залежить характер повітряних мас, які надходять до регіону: теплі чи холодні, сухі чи вологі. Звісно, що значна частина променевої енергії, яка поглинається океаном, йде на випаровування. Отже при надходженні сухого повітря відбувається менший прогрів води, ніж при надходженні вологого. Крім того, внаслідок більш інтенсивного випаровування відбувається збільшене засолення поверхневої води з усіма подальшими наслідками. (Специфіка гідрологічного режиму далекосхідних морів в значній мірі зумовлена характером повітряних мас у період зимового і літнього мусонів).
Від географічного положення регіону залежить характер атмосферної циркуляції над ним, а отже, і специфіка вітрової циркуляції у басейні. Слід також пам’ятати про залежність прискорення Коріоліса від географічної широти.
Вже тільки з цього переліку видно, що з географічним положенням регіону пов’язані найважливіші, діючі на його гідрологічний режим фактори. Тому при розгляді регіональних особливостей СО у першу чергу звертають увагу на географічне положення тієї або іншої його частини.
Морфометрія басейну. Особливості багатьох океанічних процесів та сформовані ними поля залежать від морфометричних характеристик басейну. У більшості випадків через турбулентне та конвективне перемішування у теплообміні з атмосферою може брати участь великий шар води. Чим він більший, тим менше змінюється його температура (через велику об’ємну теплоємність) . У мілководних морях товщина діяльного шару виявляється малою, і тому річні коливання температури води в цих морях (Азовське, Аральське) більші, чим у сусідніх, більш глибоких (Чорне, Каспійське). Від середньої глибини моря залежать і інші процеси, такі як хвилі, згінно – нагінні явища, течії і т. ін. Тому основною морфометричною характеристикою басейну слід вважати його середню глибину.
До інших морфометричних характеристик слід віднести площу басейну та об’єм води. За площею можна судити про можливу неоднорідність діючих на басейн атмосферних факторів, про розгін хвиль, про можливі значення власних коливань води у басейні, про вплив берегів на циркуляцію вод.
Співвідношення об’єму вод у басейні з компонентами водного балансу дозволяє оцінювати їх вплив на оновлення вод. Об’єм води, середні значення температури і солоності дають уявлення про загальний запас тепла і солі у басейні, що дозволяє судити про можливі їх зміни під впливом зовнішніх факторів, а також про ступінь теплового впливу басейну на атмосферу.
Дуже важливою морфометричною характеристикою басейну є рельєф дна та обриси берегів. А.С. Саркісян [2] показав, що рівняння, яке характеризує зміни рівня моря ζ, містить члени, які залежать від глибини і рівня J (H, ζ), від глибини і густини J (H, ρ), а також члени, що мають похідні від глибини Н. Це означає, що рівень моря залежить від неоднорідностей рельєфу дна.
Природно, що зміни рівня моря впливають і на течії. Від рельєфу дна залежить і вертикальна складова швидкості води w. Біля самого дна її часто представляють у вигляді функції від вектора горизонтальної швидкості течії V і ухилу дна, а вище w визначається через дивергенцію швидкості течії, що залежить від рельєфу.
Рельєф дна через циркуляцію впливає і на інші океанічні процеси: на адвекцію тепла та солі, на перенос біогенних елементів і газів, на інтенсивність біологічних процесів у регіоні.
Обриси берегів позначаються в першу чергу на динаміці вод. Берег змінює напрямок течії і впливає на згінно – нагінні явища, які особливо добре виявляються у затоках, губах та інших вузьких місцях. Дуже часто у прибережній зоні формуються рухи води уверх – униз (апвелінг – даунвелінг), від яких залежить перенос поживних речовин і скупчення риби.
Сукупний вплив рельєфу і конфігурації берегів формує особливості трансформації хвиль і припливів у прибережній зоні, створює на деяких її ділянках сприятливі умови для використання їх енергії у господарській діяльності.
При вивченні гідрологічного режиму моря необхідно враховувати його зв’язок з СО. Іноді його передають через коефіцієнт відокремленості С,  під яким ми розуміємо співвідношення суми мінімальних перерізів  усіх проток Σ Πпр до середнього перерізу моря Πм
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С = Σ Πпр · Π -1 .
(1.1)
Середній переріз моря можна приблизно оцінити як відношення об’єму вод моря Vм до 1/4 його периметра ℓм, тобто 4 Vм / ℓм. Тоді коефіцієнт відокремленості С можливо визначити з виразу
С = ℓм ·Σ Πпр · (4 Vм)-1.
Для таких ізольованих від СО морів, як Аральське та Каспійське,
С=0. Для Саргасового моря, яке не має берегів, прийнято вважати С = π.
Окрім коефіцієнта відокремленості, взаємозв’язок басейну з СО можна визначати через час поновлення води Δt (відношення об’єму води басейну Vм до приходної або витратної частини водного балансу Vвт/вит). Ця умовна характеристика не відображає фактичний час поновлення води басейну через те, що у його глибинних частинах вода може не брати участі в обміні, або цей процес буде дуже повільний (Чорне море, Японське море). Інший приклад – Біле море. При об’ємі моря 5600 км3 і припливі води через Горло 2000 км3 на рік, це зовсім не означає, що всі води моря обновлюються за  Δt = 5600 : 2000 = 2.8 роки. У якихось районах моря  води оновлюються щорічно, в інших затримується на більш довгий термін. Але загальне уявлення про інтенсивність водообміну в регіоні ця характеристика надає.
Морфометрія протоків чинить суттєвий вплив не тільки на об’єм води, яка протікає через них, але і на характеристики вод. При однаковому перерізі протоки та об’ємі вод, що проходять через неї, при малій глибині протоки беруть участь у водообміні тільки поверхневі води. Через глибоку протоку проходять як поверхневі води, так і з більших глибин.
Від морфометрії протоки залежить і характер руху води. У мілкій широкій протоці при різноспрямованих потоках води, вони частіше розділяються у горизонтальній площині, зміщуючись, в залежності від прискорення Коріоліса, до того чи іншого берега. Прикладом такого розподілу течій можуть служити переважні потоки у Горлі Білого моря. Води Баренцового моря зміщені до західного берега Горла, а води Білого моря – до східного. Якщо протока вузька, вода з більшою густиною тече у придонному шарі, а з меншою - рухається над нею (Босфор, Гібралтар).
Описаний характер розподілу води у протоках  може  змінюватися під дією інших факторів. Наприклад, вітер, створюючи нагін або  згін, може дуже сильно змінити систему течій у протоці. Так, при сильному і сталому південному вітрі у протоці Босфор посилюється потік вод Мармурового моря. Вони можуть займати значну частину перерізу протоки, відтісняючи чорноморські води до західного берега. При сильних північних вітрах у протоці переважають чорноморські води, а води Мармурового моря займають невелику придонну область.
Припливоутворююча сила, яка залежить від відстані між Землею і небесним тілом, яке зумовлює приплив, від його маси, географічного положення обраного об’єму води, відноситься до числа зовнішніх сил, діючих на елементарний об’єм води в означеному місці океану. Замість самої припливоутворюючої сили частіше використовується її потенціал Ω, через який визначається статичний приплив ξ у басейні площиною П.
ξ = Ω · g-1 – (1 · g-1 · П)∫ ∫ΩdП
(1.2)
п
де g – прискорення вільного падіння.
Через залежність від положення басейну та його площі статичний приплив має регіональні особливості. Ще більшою мірою від морфометрії басейну залежать характеристики фактичного припливу [1,3].
1.2. Кліматичні фактори, які впливають на режим регіону
До кліматичних факторів, які впливають на режим океанічного регіону або моря, слід включити радіаційний баланс, атмосферний тиск і вітер, опади та залежний від них материковий стік, турбулентний теплообмін з атмосферою, випаровування.
Більшість з них не можна розглядати тільки як зовнішні стосовно гідрологічного режиму, оскільки вони так чи інакше залежать від нього.
Материковий стік практично не залежить від режиму водойми, але справляє на нього сильний вплив. Прісна вода, з меншою густиною, ніж морська, розтікається, виходячи з гирла річки, по поверхні басейну. Вона
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займає ті чи інші його частини в залежності від системи течій і вітрів, при цьому відбувається також її трансформація. Вплив річкової води найбільш помітно простежується через підйом рівня у гирловій зоні моря, і цей підйом залежить від об’єму стоку. Внаслідок підвищення рівня формується стокова течія, яка залучає прісні води у загальну циркуляцію вод басейну. При значному річковому стоці (наприклад, у Карському морі, у яке щорічно надходить в середньому 1300 км3 прісних вод) стокова течія стає доволі помітною. В перерахунку на площу моря цей стік становить 1.5 – метровий шар води.
Такий і навіть менший шар прісної води впливає на переміщення усіх субстанцій між поверхнею басейну і його глибинними шарами, а це більш важливо, ніж просто підвищення рівня моря. Через велику вертикальну сталість густини води на нижній межі розпріснених вод відбувається зменшення коефіцієнта турбулентності, зменшуються вертикальні турбулентні потоки тепла і солі. Таким чином, розпріснений поверхневий шар води відіграє роль своєрідного ізолятора для підстилаючих його шарів води. Він бере на себе практично всю атмосферну діяльність .
Атмосферні опади у більшій мірі, ніж материковий стік, залежать від режиму басейну, через те що при його великій площі та інтенсивному випаровуванні зростає частка опадів місцевого походження. Сумарна роль опадів і стоку річок в змінах рівня ζп визначається рівнянням прісного балансу
ρdζп ⁄dt = dM ⁄dt + U,
(1.3)
де М – сумарна маса річкової води і опадів,   віднесена на одиницю  площі;
ρ – густина води; U – швидкість випаровування (U < 0) або конденсації (U
> 0).
Атмосферний тиск і вітер є основними факторами, які спричиняють багато видів руху води, головним чином, у верхніх шарах океанів і морів. Горизонтальний градієнт тиску Р, що входить у рівняння руху води, складається з градієнтів атмосферного тиску Ра на рівні моря, градієнтів рівня і густини з відповідними множниками
z
Р = Ра + g·ρ·ζ + ρ∫ρdz.
(1.4)
0
Цей вираз характеризує вплив атмосферного тиску на градієнт тиску
води.
Вплив вітру на течії визначається, звичайно, через напругу тертя
τ = сv ·ρа ·│V│·V,
(1.5)
де сv – коефіцієнт тертя; ρа – густина атмосферного повітря; V – швидкість вітру. Звичайно вважається, що атмосферний тиск і вітер не залежать від гідрологічного режиму, але у тім випадку, коли басейн має великі розміри, тоді і тиск, і вітер можуть самі залежати від тепло – і вологообміну океану з атмосферою. Добре відомий вплив океану в екваторіальній і тропічній зонах на формування пасатної циркуляції атмосфери, на утворення ісландського і алеутського мінімумів, азорського і гавайського максимумів і т. ін. Але невеликі басейни, розміром з море, не впливають суттєво на атмосферний тиск і вітер. Виникаюча бризова циркуляція не буває інтенсивною і розповсюджується тільки на прибережні райони моря.
Коефіцієнт тертя сv також залежить від стану морської поверхні, зі зростанням вітрового хвилювання він також зростає. Таким чином, напругу тертя, яка визначається через вітер або градієнт атмосферного тиску, не можна вважати цілком зовнішнім фактором. Однак деформація профілю швидкості вітру хвилями простежується у межах кількох десятків метрів над поверхнею моря, тому при використанні геострофічного вітру він з тим же наближенням вважається зовнішнім фактором, як і атмосферний тиск.
Радіаційний баланс (Б) є найважливішим фактором, який визначає багато сторін гідрологічного режиму басейну, і в той же час, він залежить від його стану.
Б = Q·(1-А) + Iа – Iо ,
(1.6)
де Q – сумарна радіація; А – альбедо; Iа і Iо – довгохвильове випромінювання атмосфери та океану.
У виразі радіаційного балансу тільки сумарна радіація у явній формі не залежить від режиму басейну. Але вже при визначенні впливу водойми на потоки, які підіймаються в атмосфері, та конвективну хмарність, яка в свою чергу дуже сильно змінює потік короткохвильової радіації, неможливо розглядати Q як чисто зовнішній фактор. Не є чисто зовнішнім і довгохвильове випромінювання атмосфери, на яке суттєво впливає температура і вологість повітря у межах нижнього кілометрового шару атмосфери. Це знаходить свій відбиток у тому, що часто в емпіричних формулах Iа представляють у вигляді функції від абсолютної температури Θ і пружності водяних парів е біля підстильної поверхні (у даному  випадку водної):
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Iа = σ ·Θ 4 ·(а + б ·е0.5),
(1.7)
де σ – постійна Стефана – Больцмана; а і б – емпіричні коефіцієнти.
Температура повітря у приводному шарі атмосфери через трансформацію навіть у прибережній смузі дуже мало відрізняється від температури поверхневого шару води, а вологість повітря близька до насиченої. Все це призводить до того, що випромінювання атмосфери залежить від термічного режиму басейну. Природно, що чим більші розміри басейну, тим сильніша ця залежність.
Окрім тепла і вологи океани і моря виносять у граничний шар атмосфери велику кількість солі, яка теж впливає на променеві потоки, що надходять на поверхню води.
Довгохвильове випромінювання океанів і морів безпосередньо залежить від абсолютної температури їх поверхні Θ0
I0 = σ ·Θ04 .
(1.8)
Альбедо А водної або сніжно – крижаної поверхні також є властивістю цієї поверхні.
Усе вищевказане свідчить про суттєву залежність радіаційного балансу від стану водної поверхні басейну, особливо теплового.
Турбулентний обмін з атмосферою теплом Фа і парою И ще більшою мірою залежить від температури поверхні води. Термічна трансформація повітря ∆θ над поверхнею води з температурою води Т0 у найпростішому випадку сталого режиму з деяким середнім коефіцієнтом температуропровідності кТ описується виразом
x
∆θ (x, z) = θ c ·erfc (z ·U0.5)· (2 (кТ ·x)0.5) - ∫Т0 ·(x – ξ) ·ψ(a, ξ) d ξ
(1.9)
де


0
ψ(a, ξ) ≡ a · (2ξ ·(πξ)0.5)-1 exp(-a2·4ξ-1); a ≡ z (U·кТ -1)0.5 .
Тут θ c – температура повітря біля поверхні суші; U – швидкість руху повітря над водою у напрямку осі х.
У середньому за добу руху повітря над поверхнею води початкова різниця температур на висоті 2 м зменшується приблизно на 80 %. Аналогічно, з тією ж швидкістю змінюється над морем вологість повітря. Тому турбулентні потоки Фа і И неможливо вважати зовнішніми факторами. З тим же наближенням, як і (1.9), вони описуються формулами
Фа · (cpρa)-1 = кТ ·γT + (θ c - Т0) ·(кТ ·U · πx-1)0.5 ;
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И · ρ -1 = k · γ + (q – q ) ·(к

·U · (π·x)-1)0.5,
(1.10)
a
q
q
c
0
q
де qc і q0 – питома вологість повітря над підстильними поверхнями суші і моря; γT і γq – середні вертикальні градієнти θ і q над сушею; кq – коефіцієнт вертикального турбулентного переносу вологи.
1.3. Гідрологічні процеси, що формують режим, їх взаємозв'язок та залежність від зовнішніх факторів
Усі гідрологічні процеси, що протікають в океанах і морях, виявляються у тій чи іншій мірі взаємопов’язаними. Тому розгляд їх внеску в режим зручніше проводити, надаючи спочатку характеристику таких процесів і спричинених ними явищ, які у найбільшій мірі залежать від зовнішніх факторів і у найменшій - від стану вод басейну і процесів, що відбуваються в ньому. Цим умовам відповідають припливи, сейші і хвилі. Їх регіональні особливості головним чином визначаються зовнішніми факторами і дуже мало залежать від розподілу температури, солоності, неперіодичних течій, тобто від структури і циркуляції вод басейну. У більшості випадків при розгляді коливальних рухів води в океанах і морях, рідину вважають ідеальною. Припливи, хвилі, сейші найбільшою мірою залежать від зовнішніх факторів і найменшою - від стану води басейну і процесів, які у ньому відбуваються. У той же час, хвильові рухи можуть суттєво впливати на перемішування води, на розподіл температури, солоності, стан крижаних полів і т. ін.
Припливи дуже сильно залежать від регіональних особливостей басейну. Тому у припливному явищі прийнято вирізняти власний приплив і наведений. Перший з них являє собою реакцію басейну з його регіональною морфометрією на дію припливоутворюючої сили, а другий характеризує поведінку припливних хвиль, які зайшли із сусідніх регіонів. Характер руху власної та наведеної хвиль з їх трансформацією під впливом дна і берегів, взаємодією, резонансом і випромінюванням, тобто виходом хвилі у сусідні водойми, створює зазвичай дуже складну картину коливань рівня і течій. У загальному вигляді припливний рух води описується системою рівнянь, в яких вектор швидкості V після інтегрування від поверхні до дна переходить у вектор повного потоку М, [3]:
ξ
∂М / ∂t + ∫( V· ) V dz + kM = g (H + ξ) ( ξср – ξ) – τH /ρ + K 2M;
(1.11)
-H
∂ ξ / ∂t  + div M = 0,
(1.12)
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де k = f 0 - матриця коефіцієнтів, яка визначається  прискоренням Коріоліса f; τH – донне тертя; K – коефіцієнт горизонтальної турбулентності; 2 – оператор Лапласа по горизонтальних координатах; 
· оператор горизонтального градієнта.
У ще більшому ступені, чим рівняння (1.11), залежить від морфометричних характеристик басейну крайова умова. Вона звичайно передається через гідравлічний імпеданс і представляється формулою
М│Г = ξГ (g H)0.5 [(1 – r) ·(1 + r)-1 ].
(1.13)
Коефіцієнт відбиття припливної хвилі r може змінюватися від повного (r = 1) до нульового (r = 0) в залежності від характеру шельфу і дисипації на ньому енергії припливу. Таким чином, вплив фізико- географічних умов басейну на характер припливних явищ у ньому проявляється складним чином.
Дуже важливою характеристикою режиму є неперіодичні коливання рівня води у басейні. Як і припливи, вони практично не залежать від інших елементів гідрологічного режиму, але самі чинять на більшість з них суттєвий вплив, наприклад, через інтенсивне перемішування. Весь клас цих явищ за природою діючих сил поділяється на анемобаричні, сейсмічні та інерційні коливання рівня [3]. Усі вони залежать тільки від зовнішніх сил та морфометричних особливостей басейну.
Анемобаричні коливання рівня, як і припливи, описуються через вектори повних потоків.
ξ
∂М / ∂t + ∫( V· )Vdz + kM = - g(H + ξ)( ξ + Ра /ρ) + 1/ρ(τ0 - τH )+
-H
+ K2M;
(1.14)
Зовнішніми силами, які зумовлюють рух води є атмосферний тиск  Ра і напруга тертя вітру τ0. Але висота нагону значною мірою визначається морфометричними характеристиками басейну, що особливо прозоро витікає з рівняння нерозривності (1.12). Зменшення площі перерізу басейну на шляху переміщення води, відсутність або обмеження стоку води зумовлює конвергенцію та підвищення рівня моря. Значно впливає на зміни рівня, особливо у мілководних районах, характер дна через донне
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тертя τH і адвективні члени. Тому всі методи розрахунку згінно – нагінних явищ носять, за суттю, регіональний характер.
У ще більшій мірі виявляється роль регіональних морфометричних характеристик басейну при розповсюдженні хвиль цунамі, що описуються тим же рівнянням (1.14), але при Ра = 0 і τ0 = 0. Оскільки хвиля цунамі довга, швидкість її розповсюдження безпосередньо пов'язана з глибиною, пропорційно (H + ξ)0.5. Це призводить до того, що фронт хвилі викривляється у залежності від рельєфу дна. Як і з припливною хвилею, хвиля цунамі на шельфі рефрагує, відбивається, спостерігається концентрація енергії – прояви цих процесів специфічні у кожному регіоні через значну варіативність та неповторність морфометрії шельфу океанів і морів.
За суттю, характер вільних коливань води у басейні у формі сейші такий же , що і при явищах цунамі, тому і рівняння сейш те ж, що і для цунамі. Але на практиці через невеликі значення адвективних членів і бічного тертя воно записується у більш простому вигляді
∂М / ∂t + k·M + g·(H + ξ)· ξ + τH ·ρ-1 = 0
(1.15) Природно, що воно доповнюється рівнянням нерозривності (1.12).
При описі поверхневих хвиль як елемента гідрологічного режиму, можна відмітити їх більш слабку залежність, на відміну від довгих хвиль, від сил інерції, тертя, прискорення Коріоліса. У найпростішому випадку рівняння для монохроматичної хвилі при сталому хвилюванні має простий вигляд і його розв'язання залежить тільки від глибини. Але дійсні хвилі через їх взаємодію між собою та вітром, мають більш складну структуру і розглядаються як імовірнісний процес, у якому як аргумент фігурує тільки вітер або його тиск. Однак за даними спостережень вже давно відомо, що імовірнісні характеристики хвилювання залежать від розгону Х, пов'язаного не тільки з полем вітру, але і з розмірами басейну. Відомі емпіричні співвідношення типу:
g ·hВ · (U2)-1 = а·(g ·Х · (U2)-1)n
(1.16)
g ·τВ · U2 = b·(g ·Х · (U2)-1)m
(1.17)
демонструють
залежність
граничної
середньої
висоти
хвиль
hВ
і середнього періоду τВ від розгону Х і швидкості вітру U.
За даними натурних спостережень визначено, що фазова швидкість головних енергетичних компонент сталого поля хвиль близька до середньої швидкості вітру ( с ≈ Ū ), а їх характерні довжини λВ, періоди τВ та висоти hВ можна практично обчислити за такими співвідношеннями:
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λВ ≈ 2π ·Ū2 · g-1 ÷ (60 - 600 м); τВ ≈ 2π ·Ū · g-1 ÷ (5 – 20 с); hВ ≈ 0.2· Ū2 · g-1 ÷ (2 – 20 м),
для типового діапазону значень середньої швидкості вітру над поверхнею моря Ū ≈ 10 - 30 м·с-1.
Зрозуміло, що при розмірах моря, менших, ніж розгін, який визначається через поле приземного атмосферного тиску, хвилі на ньому не зможуть досягти можливих граничних розмірів.
На відміну від вищерозглянутих динамічних процесів, циркуляція води в океанах і морях залежить як від зовнішніх діючих факторів, регіональних характеристик басейну, так і від стратифікації густини води. У свою чергу циркуляція води впливає на перерозподіл водних мас з відповідним перерозподілом густини, тобто у даному випадку  відбувається взаємодія процесів, які формують динамічні та термохалінні складові режиму.
Регіональні характеристики басейну найбільш помітні, коли рівняння руху записуються в інтегральній формі, наприклад через інтегральну функцію току ψ
∂ / ∂t 2 ψ – 1/Н ∂ / ∂t (∂Н /∂х ∂ ψ /∂x+∂Н /∂y ∂ ψ /∂y) +1/Н J(ψ, 2 ψ ) +
+ 1/Н [∂Н /∂х · J(∂ψ /∂x, ψ) + ∂Н /∂y · J(∂ψ /∂y, ψ)] = J(f, ψ) + f/Н ·
H
· J(ψ, H) – g /Hρ· J(H, ∫ρzdz) + 1/ρ {rot(τH – τ0) + 1/Н [∂Н /∂х ×
0
× (τy 0 – τy H) - ∂Н /∂y · (τx 0 – τx H)]} +K[4 ψ – (∂Н /∂х ∂2 ψ /∂x –
- ∂Н /∂y ∂2 ψ /∂y)],
(1.18)
де
τ0
і
τH – напруги тертя на поверхні і біля дна; індекси х
і
y
означають проекцію на відповідну вісь.
З рівняння (1.18) видно, що інтегральна циркуляція залежить від таких регіональних характеристик, як глибина, рельєф дна, поля густини води і напруги тертя. У зв’язку з тим, що в рівняння входять похідні функції току за горизонтальними координатами, виникає необхідність використовувати умови на межах басейну, які природно мають регіональний характер [3].
Взаємозв'язок динамічних і термохалінних процесів не дозволяє однозначно визначити їх пріоритет. В залежності від регіональних
особливостей басейну переважаючу роль можуть відігравати як динамічні, так і термохалінні фактори. Наприклад, у Аральському та Азовському морях циркуляція води обумовлена головним чином динамічними факторами, а у Білому та Балтійському циркуляція зумовлена густиною, вірніше її нерівномірним розподілом по акваторії.
Інтегральна функція току дає уявлення про загальний перенос вод і по її розподілу можливо визначати горизонтальні градієнти рівня, необхідні для того, щоб охарактеризувати течії на різних горизонтах. Таким чином, регіональні морфометричні характеристики басейну впливають на швидкість течії навіть у його верхньому шарі.
Особливу роль у формуванні режиму морського басейну відіграють впорядковані вертикальні рухи води. Вони забезпечують перенос тепла, солі, газів, біогенних елементів та речовин між поверхнею та глибинними шарами води океанів і морів. У зонах підйому відбувається перенос у верхні шари поживних речовин, і тут спостерігається інтенсивний розвиток різних мікроскопічних організмів, і відповідно, скупчується риба. Тому при вивченні гідрологічного режиму обов'язково звертається увага на характер вертикальної циркуляції. Через малу швидкість вертикальних рухів вод в океанах і морях вона поки що не може бути виміряна, а може бути тільки обчислена через рівняння нерозривності, в яке входять похідні складових швидкості течії по горизонтальним координатам. Залежність останніх від регіональних особливостей басейну вже розглядалась вище. Таким чином, просторовий розподіл і числова величина вертикальної швидкості в тій же мірі зумовлені регіональними характеристиками басейну.
Велике значення у формуванні багатьох режимних особливостей басейну має перемішування, яке є значущим фактором, і залежить від динамічних і термохалінних процесів у водоймищі, а також від вітру, потоків тепла і вологи між атмосферою і поверхнею води.
Перемішування, як і упорядковані вертикальні рухи, впливає на профіль швидкості течії, на розповсюдження потоків тепла, солі, газів і     т. ін. Значною мірою завдяки йому формуються однорідні водні маси, характерні для того чи іншого регіону СО.
Виділяються два типи перемішування: турбулентне або фрикційне та конвективне. Інтенсивність першого пов'язана з градієнтами швидкості течій і хвилюванням, а його розповсюдження у вертикальній площині ще і з сталістю густини. З постійних факторів, які мають регіональний характер, безпосередньо на турбулентне перемішування впливає вітер, а побічно, через течію всі розглянуті вище.
Конвективне перемішування породжується за різних причин. У помірних широтах у осінньо – зимовий період буває добре розвинена термічна конвекція. У тропічній зоні океанів внаслідок інтенсивного
випаровування формується сольова конвекція. У полярних районах до утворення льоду переважає термічна конвекція, а потім сольова. Через регіональні умови спостерігаються відхилення від описаних видів конвекції. Конвективне перемішування може також виникати з адвекцією вод з більшою густиною, як це відбувається у районах надходження середземноморських вод у Атлантичний океан, а також при змішуванні  вод з різною температурою. У районах надходження тепла з надр Землі придонні шари води підігріваються і виникає придонна конвекція, яка відіграє велику роль у перемішуванні придонних шарів води.
Незалежно від виду конвекції характеристики вод у шарі перемішування вдається записати однією системою рівнянь
[image: image18.png]


∂Th / ∂t = (Ф0 + Фh + ФГ) · (c·ρ)-1;
∂Sh / ∂t = (φ0 + φ h + φ Г) · ρ-1;
0 ≤  z  ≤ h
(1.19)
∂ρΘ / ∂z | z ≤ h
де Ф і φ – потоки тепла і солі відповідно на поверхні, глибині h і адвективні (позначені індексом г); ρΘ - потенційна густина води.
Регіональні особливості басейну впливають на вид та інтенсивність конвективного перемішування через потоки тепла і солі, а також через стратифікацію густини. Перебіг термохалінних процесів і формування термохалінної складової режиму ще більшою мірою залежить від регіональних особливостей басейну, ніж від вказаних вище явищ. Це пояснюється тим, що окрім тепло – і вологообміну з атмосферою на термохалінні особливості басейну впливають, по суті, всі динамічні процеси, які самі залежать від регіональних характеристик. Найбільш чітко це видно з рівнянь балансів тепла і солі. Перше з них для регіону за деякий інтервал часу визначається інтегруванням рівняння теплопровідності по усьому басейну площиною П
Н(П)
H(П)
∫ ∫  ∫ cρ ∂T/∂t dzdП =  ∫ ∫(Б + ФА + ФИ + ФН) dП + ∫ ∫ cρ
×
П
П
П 0
×  (K2T - VT) dzdП,
(1.20)
де ФИ – витрати тепла на випаровування; ФН – потік тепла через дно.
З рівняння балансу видно, що запас тепла в басейні визначається теплообміном з атмосферою, який описується першим членом правої частини, усі складові якого залежать від регіональних характеристик
(розглядалось вище), а також макротурбулентним переносом і адвекцією тепла через межі басейну. На адвекцію впливають і морфометрія границі, і інтенсивність течій, і температура вод, що переносяться.
Таким же чином впливають регіональні характеристики басейну на його сольовий баланс і розподіл солоності
Н(П)
∫ ∫ ∫ ρ ∂S/∂t dzdП = ∫ ∫[φH – S0(O +И)] dП +
П
П
H(П)
+
∫  ∫ ρ(K2S - VS) dzdП.
(1.21)
П 0
Зовнішніми факторами, які впливають на баланс солі у басейні, є морфометричні характеристики басейну, що фігурують у рівнянні (1.21), і опади O. Випаровування з поверхні басейну не може розглядатися у якості зовнішнього фактора.
При утворенні льоду замість випаровування И у рівнянні (1.21) буде фігурувати потік солі, що виділяється при нарощуванні льоду.
Морський лід є найважливішим регіональним гідрологічним утворенням. Він формується на тих акваторіях СО, де запасу тепла у верхніх шарах буває недостатньо, щоб компенсувати зимові витрати тепла в атмосферу. Теплообмін басейну з атмосферою, товщина шару води, який бере участь у теплообміні, та запас тепла у ньому визначаються багатьма регіональними особливостями. На зростання товщини льоду впливають і такі регіональні процеси, як опади у вигляді снігу, солоність води, конвекція і течії. Тому при визначенні товщини льодяного покрову ураховують не тільки швидкість його зростання, але і рух, що входить у перший додаток рівняння балансу тепла
LKρЛ dh / dt = Фh – ΛЛ dT / dz │z = h .

(1.22) Самі
характеристики
льоду:
теплота
кристалізації
LK,
теплопровідність ΛЛ і густина ρЛ залежать від швидкості наростання льоду та солоності води, з якої він утворюється. Швидкість руху льоду, що входить в індивідуальну похідну, залежить не тільки від швидкості вітру над регіоном, але і від течій, і від морфометрії берегів.
Потік тепла з води до нижньої поверхні льоду Фh визначається великим комплексом гідрологічних процесів у басейні і має конкретно регіональний характер.
Лід, у свою чергу, значно впливає на гідрологічні процеси у регіоні, він зупиняє хвилювання на поверхні, зменшує припливи та згінно –
нагінні явища, впливає на швидкість течії, перерозподіляє потоки  тепла і т. ін. [1].
Усі розглянуті у цьому розділі фактори і рівняння, які описують різні потоки і процеси, складають математичну модель, за допомогою якої в принципі можливо описати сукупність динамічних і термохалінних процесів у регіоні. У результаті всіх цих процесів утворюється специфічна генеральна картина розподілу гідрологічних характеристик і їх змін в басейні, і яка визначає поняття гідрологічного режиму басейну.
Поки ще нема можливості отримати повне рішення усієї математичної моделі і надати на цій основі деяке обмежене число критеріїв, які характеризують режим, тому часто характеризуються тільки поля гідрологічних характеристик за даними спостережень. В останній час вони доповнюються результатами розрахунків за деякими блоками моделі. У подальшому при описі режиму характерних регіонів Світового океану і морів будуть використовуватися як дані спостережень, так і результати розрахунків.
1.4. Принципи районування Світового океану
Світовий океан, який вкриває майже 3/4 поверхні планети і простягається через усі широтні зони, дуже різноманітний за своїми властивостями. Тому задля зручності його вивчення, виділення загальних сторін його режиму, природи або інших властивостей, робляться спроби районування СО за тими чи іншими принципами.
Першим районуванням можна вважати розподіл СО за географічними ознаками на окремі океани. Однак Атлантичний, Тихий та  й Індійський океани простягаються від Полярного кола до екватора, і в різних їх частинах гідрологічний режим, тваринний і рослинний світ, ґрунти дна й інші властивості дуже різноманітні. Більшою однорідністю відзначаються Північний Льодовитий та Південний океани, розташовані у відносно вузькому діапазоні широт. Такий поділ зручний тільки для характеристики географічного положення визначених регіонів.
У зв'язку з доволі чітко означеною залежністю надходження променевої енергії в океан від широти та зумовленої нею широтної зональності ряду гідрологічних характеристик, в першу чергу температури води, в океанології заведено районувати СО за широтними зонами, тим більше, що від теплового стану води залежить різноманіття видів та чисельність тваринного і рослинного світів. Д.В.Богдановим було проведено районування верхнього шару СО за природними зонами. Під ними розумілись області до глибини кілька сотень метрів з характерними особливостями розподілу температури і солоності води, течіями, гідрохімічними, біологічними і геологічними показниками. Цим усім
природним зонам властиві свої кліматичні, льодові та інші умови. Усього ним було виділено 11 зон. Екваторіальна та по 5, майже симетричних зон у кожній півкулі. Це тропічні, субтропічні, помірні, субполярні та полярні.
Є і інші варіанти районування як більш, так і менш деталізовані, у тому числі з виділенням зональної секторності. В.І.Лимарев у верхньому шарі океану крім екваторіальної, яку він називає зоною міжпасатних течій, виділяє у кожній півкулі по 4 зони: пасатних течій, помірні, субполярні та полярні [4].
В.Н.Степанов в якості основи типізації використав вертикальні профілі температури і солоності води [5]. Виявилось,  що  за температурою, крім об'єднаної екваторіально – тропічної зони, яка простягається від 400 півн. ш. до 450 півд. ш. з помірно – тропічним типом стратифікації, у кожній півкулі можливо виділити ще по два типи термічної стратифікації вод: субполярний та полярний. Але за характером вертикального розподілу солоності у нього виявилося вже по 8 типів стратифікації, які в загальному випадку не співпадають за розташуванням з термічними типами.
На основі особливостей циркуляції вод, тваринного і рослинного світів, клімату провів своє районування Світового океану Шотт, який виділив 39 районів. Дітріх районував СО тільки за однотипністю течій.
Відомі спроби районування за ґрунтами дна (О.К. Леонтьєв), за морфометричними особливостями рельєфу дна (М.М.Зубов, А.В.Еверлінг), за водними масами і т. ін. Зокрема, А.М. Муромцев вважав, що самостійність гідрологічного режиму мають тільки океани, які і є основними районами СО. Далі йдуть менші, певною мірою залежні від режиму більших регіонів частини океанів, моря, частини морів, затоки, бухти, протоки.
Наведений перелік деяких принципів районування СО свідчить про різноманітність тих основ, на яких вони будувались. Це нормально, оскільки дослідник виконує класифікацію з метою виявлення загальних рис, котрі знаходяться у колі його інтересів. Таким чином, при типізації регіонів Світового океану можуть виділятися будь які гідрологічні ознаки, біологічні, морфологічні і т. далі. Для забезпечення потреб регіональної океанології  необхідно
виділення  регіонів
за
схожістю гідрологічного режиму, з урахуванням єдності біологічних і геологічних характеристик. Однак задовольнити ці вимоги дуже важко – це приведе до великої кількості регіонів, які відрізняються тільки кількісними показниками. Щоб виявити найбільш суттєві природні риси регіонів слід, у першу чергу звернути увагу на найбільш значущу різницю зовнішніх факторів регіонів: морфометричних і діючих зовнішніх сил, які призводять до корінних якісних відмін у режимі великих регіонів.
До найбільш великого регіону СО слід віднести його відкриту частину у межах помірних та тропічних широт. У ньому, практично без викривлення, виявляється дія припливоутворюючих сил, суттєве значення має прискорення Коріоліса, відносно слабко змінює більшість процесів, принаймні у верхніх шарах океану, морфометрія. Через великі простори і велику теплоємність океани у суттєвій мірі формують тепло – та вологообмін з атмосферою, зумовлюють рух діючого на нього повітря.
У всіх регіональних класифікаціях СО обов'язково присутня екваторіальна область. У першу чергу вона характеризується слабкою роллю прискорення Коріоліса. Постійна конвергенція повітряних та водних потоків у ній призводять до значної специфіки гідрологічного та метеорологічного режимів, запасів біологічних ресурсів і пов'язаних з ними ґрунтів дна.
Також у всіх класифікаціях виділяють полярні райони, більші або менші за площею. Їх головною відмітною рисою є присутність льодового покриття, яке суттєво впливає на усі динамічні, термохалінні та інші процеси.
Значними регіональними особливостями відзначається область шельфу. Берег формує прибережний граничний шар, який характеризується специфікою циркуляції вод. Поступове зменшення глибини у напрямку до берега також впливає на усі типи рухів води і на термохалінну їх структуру, тобто регіональні особливості шельфової зони обумовлені, у першу чергу, морфометрією басейну. Природно, що додатково діють і інші зовнішні фактори. Тому кількісні показники режиму шельфового регіону у різних широтних зонах будуть різними. У порівнянні з прилеглими акваторіями океану, шельфова область відзначається більшим багатством флори і фауни, а також і характером ґрунтів.
Іншою специфічною у регіональному відношенні областю слід вважати гирла річок та райони моря поблизу них – гирлові узмор’я. Ці райони дуже важливі з практичної точки зору. У них, як правило, сконцентровані транспортні вузли з відповідною інфраструктурою, річками виноситься багато поживних речовин і вони багаті у біологічному відношенні. Це зони змішування прісних та морських вод з доволі різко означеним галокліном, який утруднює розповсюдження різних субстанцій між поверхневими розпрісненими та підстеляючими солоними шарами води. Морські води, які заходять у гирло річки, формують галоклін, який доволі часто розповсюджується уверх річкою на десятки, а то і сотні кілометрів. Існування двох шарів у стратифікації густини, стоксова течія і звичайно невеликі глибини, при яких особливо помітне переміщення наносів, впливають на всі динамічні та термохалінні процеси у зоні одночасного співіснування морських і річкових вод.
Режим морів СО характеризується значним різноманіттям. За характером залежності від режиму прилеглих частин океану всі моря можна поділити на три групи: внутрішні, середземні та океанічні.
Під внутрішніми морями розуміють повністю ізольовані від прямого водообміну з океаном моря – озера (Каспійське, Аральське, Мертве). Природно, що вони мають своєрідний режим, і хімічний склад води у них відрізняється від океанічного.
Характерною рисою середземних морів (Балтійське, Біле, Середземне, Чорне і інші) є їх положення в середині або між материками,  з обмеженим водообміном з океаном. Гідрологічний режим таких морів своєрідний і відрізняється від режиму прилеглих районів океану.
В океанічній групі морів часто виділяють декілька більш мілких груп. Якщо море з усіх боків оточено океанськими водами або островами, тоді його називають внутрішнім океанічним морем (Саргасове, Філіппінське, Банда). У тім випадку, коли однією з меж моря є материк, а саме він, головним чином, займає океанічний схил або ложе, його прийнято називати окраїнним океанічним (Карибське, Норвезьке, Японське моря). Якщо ж море розташоване, головним чином, у межах материкової відмілини, тоді його називають окраїнним материковим (Баренцове, Карське, Лаптєвих моря).
Усі океанічні моря мають добрий зв'язок з океаном, і їх гідрологічний режим у значній мірі визначається впливом океану [1].
Дана класифікація, як і будь яка інша, є умовною і служить лише для полегшення опису загальних для кожного регіону сторін гідрологічного режиму. Природно, якщо в основу класифікації закладати інші ознаки, наприклад хімічні, біологічні або геологічні, то регіони можуть бути іншими.
Питання для самоперевірки
1. Предмет дисципліни «Регіональна океанологія».
2. Поняття гідрологічного режиму.
3. Що таке гідрологічний стан?
4. Завдання регіональної океанології.
5. Вкажіть зовнішні фактори, які впливають на регіональні особливості режиму.
6. Чим визначається надходження променевої енергії Сонця в регіон?
7. Назвіть райони, де радіаційний баланс поверхні Світового океану негативний або нульовий.
8. Як залежить характер повітряних мас від географічного положення?
9. Назвіть основні морфометричні характеристики регіону.
10. Вкажіть особливості циркуляції вод у протоках.
11. Назвіть основні кліматичні фактори, які формують гідрологічний режим регіону.
12. Вкажіть неперіодичні коливання рівня.
13. Сучасне районування Світового океану.
2. ШЕЛЬФОВИЙ РЕГІОН СВІТОВОГО ОКЕАНУ
У перекладі з англійської мови шельф (shelf) означає полицю. Багато говорять і сперечаються про проблеми освоєння шельфу, сперечаються і про те, що вкладається у саме поняття «шельф». Гострота полеміки навколо поняття обумовлена не тільки і навіть не стільки природнонауковими міркуваннями, скільки економічними, міжнародно- правовими.
Поняття «шельф» («континентальний шельф») включає найбільш перспективну для освоєння територію морського дна. Часто з цим поняттям пов’язують і води, що покривають шельф. Тому зовсім не байдуже, як буде визначатися розмір цієї території і акваторії і кому вони будуть належати. В інтерпретації поняття переплітаються погляди геоморфологів, геологів, океанологів юристів; іноді вони не співпадають.
2.1. Розповсюдження і характеристики шельфу
У відповідності з найбільш розповсюдженими поглядами, у межах дна Світового океану виділяються два основних генетично різних елементи рельєфу: підводна окраїна материка і ложе океану. Підводна окраїна материка у свою чергу поділяється на прибережну, переважно рівнинну мілководну частину (що і обумовило її назву), і материковий схил, який йде від зовнішньої межі шельфу до ложа океану (рис. 2.1).
[image: image19.png]



Рис. 2.1. Схематичний розріз земної кори [6]
Материковий схил характеризується значною крутизною (від 7 до 15º) [6], (в роботі [1] середній ухил оцінюється приблизно у 40). У верхній його частині нерідко відсутній покрив пухких осадів, нижня частина схилу більш відлога, складена з поверхні пухкими відкладами і має хвилястий або горбкуватий рельєф.
Деякі автори у підводній окраїні материків виділяють ще один елемент – материкове підніжжя – нахилену, нерідко слабо хвилясту рівнину,  що  прилягає   до   основи   материкового   схилу,   шириною   до 1 тис. км, на глибині 2 – 4, іноді до 5 тис. м [7].
Шельф, або материкова відмілина, являє собою підводну рівнину навколо материків, яка простягається від берегової лінії (при низькому стоянні рівня води під час відпливу) до глибини, на якій відмічається різке зростання крутизни. Звичайно шельф має невеликий ухил (0º 07' - 0º 08'). На межі, де шельф переходить у материковий схил, крутизна різко зростає, утворюючи зовнішній край шельфу. Такий різкий згин поперечного профілю дна іноді спостерігається на порівняно великих глибинах. Наприклад, майже все дно Охотського моря можна віднести до шельфу, хоча зовнішній край шельфу лежить на глибинах близько 2 тис. м, шельф біля Атлантичного узбережжя Канади простягається до глибини більшої ніж 0.5 км. Це дає підставу відмовитися від терміна «материкова відмілина», який часто використовується у літературі. «Термін
«материкова відмілина» стає незручним для використання (якщо розглядуваний елемент лежить на глибині 1000 м і більше, тоді яка ж це відмілина) – пише О.К. Леонтьєв, - і чисто символічний для російської мови (і української, прим. автора) термін «шельф», який не несе безпосереднього смислового навантаження, нам здається більш придатним для визначення цього елемента підводної окраїни материка [8].
Глибина розташування зовнішньої межі шельфу у різних районах підводних окраїн материків буде неоднаковою, і вирішувати питання про межу шельфу слід у кожному конкретному випадку окремо, виходячи з морфології й геологічної будови морського дна.
У геоморфологічному відношенні шельф - це продовження прибережних материкових рівнин. Простори шельфу ще недавно були сушею й зберігають безліч форм реліктового субаерального рельєфу. Це різні льодовикові утворення в місцях четвертинного заледеніння, затоплені річкові долини, структурно - денудаційні форми - типу куест, (з іспанської
· гірський схил; асиметричні пасма й уступи в рельєфі, які утворюються внаслідок розмиву нахилених в один бік шарів гірських порід) або глінта, (з естонської - крутий уступ плато, розташований уздовж південного берега Фінської затоки до Ладозького озера, утворений вапняками, і найбільш повно представлений на території Естонії, де його висота досягає 56 м), і т.д.
Однак шельфи - не завжди рівнинні утворення, вони можуть перетинатися жолобами, підводними височинами. Заведено вважати зовнішньою межею шельфу останню зону перегину, якщо її глибина не більша за 600 м. Попередні перегини за міжнародною номенклатурою називаються уступами, а обмежені ними ділянки - терасами.
Утворення сучасних шельфів відбувалося під впливом зниження й підвищення рівня океану, рухів земної кори, тектонічних рухів та ін. Це зумовило істотні розходження в їхньому рельєфі, глибині зовнішнього краю, ширині самого шельфу [6].
Існують різні окремі класифікації шельфів: наприклад, у Ф.Шеппарда [9] всі шельфи поділяються в такий спосіб.
Шельфи областей заледеніння, які мають поверхню зі слідами древнього заледеніння у вигляді гротів і внутрішніх западин, головним чином на внутрішній частині шельфу, моренні відклади, що утворюють банки, які деінде виходять на поверхню на зовнішньому краї шельфу.
Шельф Антарктиди. Ізостатичне підняття зовнішнього краю шельфу, який не осів, як весь материк, під вагою льоду, привело до того, що поверхня шельфу нахилена від перегину до материка на 1º.
Шельфи з паралельними пасмами й западинами, які зустрічаються в районах високих широт і не піддавалися заледенінню, відрізняються відносно рівною поверхнею дна, невеликими подовженими пасмами й западинами, розташованими паралельно до берега й зовнішньої межі шельфу.
Рівні шельфи високих широт, подібні сибірським або району Аляски.
Вони сильно згладжені, широкі й не дуже глибокі.
Шельфи, сформовані під дією сильних течій. Вони або зрізані  течією, або течія не дозволяє акумулюватися осадам.
Шельфи тропічних морів – у їхніх межах зустрічаються просторі мілководні банки з кораловими рифами. Інші, бідні на коралові рифи, звичайно несуть сліди четвертинних берегових ліній у вигляді терас, сліди систем древніх річкових долин льодовикового періоду.
Шельфи зі скелястими банками уздовж зовнішньої межі. Велика кількість з них піднімаються у вигляді островів. Цей тип шельфів виник як результат блокових рухів земної кори й частково в результаті ерозії островів, що існували уздовж межі шельфу, а також у результаті відкладення осадів в улоговинах, які зустрічаються біля берега.
Шельфи великих дельт. Їхня середня ширина у два рази перевищує ширину узбереж, які не мають дельт. Поява широких шельфів пояснюється опусканням древніх дельт, підвищенням рівня моря наприкінці останнього заледеніння.
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2.1.1. Шельф у геологічному уявленні
У геологічному відношенні шельф представляється безпосереднім продовженням материкових платформ. Спостерігається повна ідентичність геологічної будови шельфу й прилеглих до моря просторів суші, і форми рельєфу також аналогічні. Геологічні дослідження показали, що у періоди зледенінь шельфові райони не вкривалися водою.
Тому, не дивлячись на нівелюючий вплив води і донних осадів, уявлення про рельєф шельфу можна скласти за рельєфом прилеглих районів суші. Відповідно рельєф шельфу також суттєво мінливий. За геологічною будовою шельфи поділяються на два головних типи: складені осадовими
породами
й
складені
магматичними
й
метаморфічними породами. Переважна частина шельфів відноситься до першого типу. Оскільки осадоутворення сильно розрізняється залежно від характеру порід, що осаджуються, кліматичних умов і гідрологічного режиму, в геології використовується більш детальна класифікація типів шельфів [10]. Геофізичні особливості шельфів пов'язані як з породами, що їх складають, так і з рельєфом. Біля самого берега аномалії сили ваги близькі до нуля, а до зовнішнього краю шельфу збільшуються до +100 мілігал. У межах материкового схилу відбувається їхнє подальше збільшення до +300 мілігал. Ізоаномали паралельні ізобатам материкового схилу. На краю шельфу
відбувається

найбільша

зміна
горизонтального
градієнта
сили
ваги [11].
Магнітне поле Землі в перегині дна на зовнішньому краї шельфу характеризується так званим ефектом межі, тобто аномаліями, зумовленими сусідством різнопорідних структур.
Геофізики простежують деякий зв'язок між положенням зовнішнього краю шельфу й розподілом потоків тепла з дна океану (геотермальних потоків).
2.1.2. Специфіка океанографії й гідробіології шельфового регіону Для
океанологів
шельфи
є
особливим
предметом
вивчення.
Гідрологія  океану  пов'язує  шельфи  і  з  такими,  на  перший  погляд,  не
пов’язаними з ними океанічними явищами, як зимова вертикальна конвекція, внутрішні хвилі і хвилі цунамі, льодоутворення і т. ін. Межа розповсюдження льоду у багатьох випадках повторює обриси ізобат на шельфі. Біля згину дна (внутрішньої межі) зароджуються внутрішні хвилі. Припливні хвилі і хвилі цунамі руйнуються при ухилах і глибинах дна, характерних для шельфу. Край шельфу, як особлива форма рельєфу, впливає на океанічні й морські течії.
Національні океанологічні програми багатьох держав світу спрямовані перш за все, якщо не виключно, на вивчення шельфів. У цих програмах відповідне місце посідає промислова океанологія.
Шельфи – найбільш продуктивні райони океану, особливо вузькі шельфи східних окраїн океану, такі як Перуанський. Продуктивність визначається за первинною продукцією фітопланктону, живому рослинному створінні, яке зростає на мінеральних солях під дією сонячного світла, тобто в результаті фотосинтезу. Біогенні – утворюючі життя - мінеральні солі у найбільших кількостях знаходяться у холодних придонних водах океанів і в річковому стоці. Однак придонні води на великих глибинах знаходяться без світла, а річковий потік занадто швидкий (турбулентний), щоб у ньому в значних масштабах розвивалось життя. Нижньою межею рослинної зони в океані за умовами освітленості є глибина 150 м, тим самим шельфи майже цілком знаходяться у фотичній (освітленій) зоні. Тому найбільш сприятливі умови для високої продуктивності утворюються на шельфі.
Висока біологічна продуктивність шельфів пояснюється не тільки їх доброю освітленістю, але і процесом апвелінгу, завдяки якому на шельф надходять біогенні елементи з дна океану. Підйом вод зумовлюється різними причинами, найчастіше надходженням води з нижніх рівнів на заміну зігнаної з поверхні вітром або течією, що спрямована від берега. Апвелінг, його інтенсивність залежать від швидкості, тривалості, напрямку, довжини розгону вітру, сталості потоків вздовжберегових течій  і т. ін. Звичайно швидкість апвелінгу невелика, наприклад біля каліфорнійського узбережжя приблизно 20 м за місяць, але достатня, щоб зробити біологічну продукцію шельфів у десять разів багатшою, чим у прилеглих районах відкритого моря.
Однією з причин високої продуктивності шельфових вод є надходження біогенного стоку з суші. Зарегулювання стоків річок приводить до скорочення кількості мінеральних речовин (солей), що відбивається на промислі риби. Цим можна пояснити падіння виловів вобли у Каспійському морі і сардини біля північних берегів Єгипту.
Дані океанографії або гідробіології не встановлюють меж шельфу, але обґрунтовують його особливості як окремого географічного об’єкта.
2.1.3. Морфометричні характеристики шельфу
Середня ширина шельфу близько 65 км, але може коливатися від кілометра і менше, до 1000 – 1500 км, (наприклад, у Баренцовому морі шельф простягається більш ніж на 1100 км). Середня глибина 130 м і середні глибини різко коливаються - у Баренцовому  морі  вони  становлять 229 м, а у Східносибірському – 58 м.
За даними [12] весь шельф займає 26.6 млн. км2, тобто 7.4 % поверхні Світового океану (за даними В.Н.Степанова, площа шельфу, якщо вважати його межею ізобату 200 м, дорівнює 27.5 млн. км2, що становить 7.6 % загальної поверхні дна океану). Стосовно площі океанів (без морів) їхня частка знизиться до 3 % (9.8 млн. км2). У морях площа шельфів становить 50.6 % їхньої поверхні, (17.6 млн. км2). 20 % площі шельфу Світового океану перебуває в межах Північного Льодовитого океану. Найменший і найбільш мілководний з океанів - Північний Льодовитий - має найширші шельфи, які займають одну третину дна океану. Найменша ширина й площа шельфу (4.2 %) - в Індійському океані, табл. 2.1.
Табл. 2.1. Площа шельфу у Світовому океані
	Океан
	Площа, млн. км2

	
	усього
	шельф
(0 – 200 м)
	глибини
0 – 1000
	*
м

	Тихий
	179.68
	9.38
	15.51

	Атлантичний
	93.36
	9.21
	13.61

	Індійський
	74.92
	3.17
	5.18

	Північний Льодовитий
	13.10
	4.90
	6.30
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	Біле,Норвезьке і
	
	
	

	Гренландське моря
	4.08
	1.86
	2.36

	Світовий океан
	361.06
	26.66
	40.60


* Дані про глибини до 1000 м наводяться у зв’язку з тим, що використання верхніх горизонтів материкового схилу співпадає з використанням шельфів, особливо у рибальстві.
Шельф неоднаково розподілений по півкулях. У північній, де площа океану становить 154.8 млн. км2, шельф займає 12.1 % водної поверхні, (18.7 млн. км2). У південній, більш океанічній півкулі, де поверхня океану становить 206.4 млн. км2, шельф займає 3.9 % акваторії, (8.0 млн. км2). Найбільший по площі шельф має Євразійський материк – 10 млн. км2, у тому числі 3 млн. км2 займають шельфи полярних морів, 2.6 млн. км2 – Північна й Західна Європа. Близько 4.5 млн. км2 шельфу розташовано уздовж Тихоокеанського узбережжя й островів Індонезії. На Атлантичному узбережжі Північної Америки він займає понад 1 млн. км2, на східному узбережжі Південної Америки – майже 2 млн. км2, (Патагонський шельф, що йде уздовж берегів Південної Америки до Фолклендських островів, займає близько 1 млн. км2). Значні шельфи біля
берегів Австралії, Нової Зеландії й Тасманії, (більше 2 млн. км2). Уздовж Африканського материка шельф невеликий: на західному узбережжі він займає 0.6 млн. км2, на східному, (з Червоним морем) – 0.4 млн. км2. Зовсім незначний шельф біля Тихоокеанського узбережжя Південної Америки (0.2 млн. км2) [12].
Міжнародне - правове поняття шельфу спирається на Конвенцію 1958 р., прийняту на І конференції ООН з морського права у Женеві. Перша стаття Конвенції визначає шельф як поверхню і надра морського дна підводних районів, прилеглих до берега, але які знаходяться поза зоною територіальних вод, до глибини покриваючих вод 200 м, або ж за цією межею, до того місця, до якого глибина таких вод дозволяє розробку природних багатств цих районів. Термін шельф застосовується також до поверхні і надр подібних районів, прилеглих до берегів островів.
2.1.4. Особливості рельєфу дна в шельфовій зоні
Як зазначалося вище, за геологічною будовою усі континентальні шельфи поділяються на складені осадовими породами або сформовані з основних континентальних і магматичних порід. У залежності від процесів, дії яких зазнавав шельф, формувався його рельєф, який у свою чергу, впливає на океанологічні риси режиму регіону.
Часто відкладенню наносів у шельфовій зоні сприяють підняття у районі материкового схилу тектонічної, рифової чи іншої природи. У подальшому осадові породи можуть деформуватись льодовиками або хвилюванням. Якщо шельф обмежується з морського краю тектонічним підняттям у вигляді скелястих банок, тоді він може бути вузьким. Банки відіграють роль греблі, яка обмежує транспорт осадів за її межі. На морському краї такого шельфу можуть відбуватися так звані скиди і зсуви. Геофізичні дослідження підтвердили, що такий тип шельфу виник унаслідок зрушень земної кори. Найбільш розповсюджений цей тип на західному узбережжі Америки.
У тропічних морях зустрічаються обмілини з численними кораловими рифами, які також затримують осади. Характерний приклад – шельф у межах Великого бар'єрного рифу біля берегів Австралії. Рифи можуть бути і неорганічного походження, але їх вплив на рух осадів такий же, як і коралових.
У Північному Льодовитому океані біля берегів Сибіру та Аляски знаходяться дуже широкі і практично рівні шельфи. Льодовик у період заледеніння у цю частину океану не доходив, тому дно не переоране і на ньому немає моренних відкладів. Довготермінове та рівномірне по площі випадіння осадів і слабкі течії сприяли формуванню однорідного рельєфу. Цей тип рельєфу шельфу доволі широко розповсюджений у Атлантичному
океані, біля східних берегів Південної Америки, в Індійському океані та біля азіатських берегів Тихого океану.
Великий вплив на рельєф шельфу справили льодовики у періоди заледеніння. Під час руху вони місцями переорювали дно, залишаючи після себе виорані троги і глибоководні западини, а при відступі – морени. Тому рельєф цих шельфів дуже мінливий. Найбільш  широкі  шельфи цього типу в районі Канадського Арктичного архіпелагу і біля берегів Північної Європи у Атлантичному та Північному Льодовитому океанах.
На характер рельєфу шельфу впливають сильні течії, а у  мілководних частинах - і хвилі. Течії перерозподіляють осади і на деяких ділянках дна унеможливлюють їх акумулювання. На дні можуть утворюватися специфічні брижі, іноді великих розмірів, які вказують на потужні придонні течії. Такого характеру рельєф зустрічається у багатьох районах Світового океану.
До глибини 10-20 м на розмір частинок осадів впливають хвилі, зменшуючи їх у міру віддалення від узбережжя. Далі будь-якої простої закономірності у розподілі осадів за розмірами не спостерігається. Верхні шари ґрунту більшості шельфів складаються з крупнозернистих пісків, які містять биті черепашки молюсків, що жили на малих глибинах. Більш тонкозернисті осади типу глин частіше переносяться через шельф і осідають у більш глибоких і спокійних у динамічному відношенні районах океану [1,5].
2.2. Особливості динамічних і гідрологічних процесів на шельфі Поблизу
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перешкоди,
що зустрічаються на її шляху . Течії при підході до берега змінюють напрямок і швидкість, також змінюється глибина їхнього проникнення й потужність.
Поблизу берегів утворюються й нові природні феномени, зумовлені саме своєрідністю цього району як зони контакту суши, води й атмосфери. Це особливо сильно проявляється в обмежених акваторіях:  затоках, бухтах, портах і гаванях. При цьому багато чого залежить і від діючих зовнішніх природних сил (припливу, вітру, атмосферного тиску), і від обрису берегів, і характеру розподілу глибин, і від резонансу. Дія багатьох непримітних факторів зростає до значень, при яких вони здатні сильно впливати на діяльність порту, судноплавство, навігаційні умови і т. ін. Поблизу берегів найбільше помітний і вплив господарської діяльності
людини на природу. Будівництво портів і каналів, вилучення морського піску приводять до суттєвих змін конфігурації берегів і дна.
Великомасштабне втручання людини в режим річкового стоку веде до зміни умов існування гирл річок і цілих морів.
Розглянемо докладніше особливості деяких динамічних і гідрологічних явищ.
2.2.1. Циркуляція вод
Існування перешкоди руху води у вигляді берега і поступове зменшення глибини у напрямку до нього, суттєво змінюють закономірності циркуляції води, характерні для відкритого океану. Завдання практичної діяльності, пов'язані з судноплавством, будівництвом різних споруд у прибережній зоні здавна привертали увагу до особливостей течій на шельфі.
На усіх припливних картах, в атласах і таблицях припливних течій особливим чином означені або безпосередньо наведені періодичні припливні течії. Практично припливні течії – єдиний вид періодичного руху вод, природа якого відома, і його розрахунок і прогноз не викликає труднощів.
Але, як правило, не дивлячись на точне позначення швидкості і напрямку припливної течії на карті або у таблиці, значення цих величин на завжди співпадають з реальними. Справа у тому, що припливні течії обчислюються шляхом фільтрації з виключенням неперіодичної складової, але остання може значно перевищувати швидкість періодичної течії і змінювати її напрямок навіть на протилежний. Виключають її з розрахунку лише тому, що величину цієї складової наперед важко розрахувати.
Основна причина виникнення неперіодичних течій – вітер. Усі зміни швидкості і напрямку вітру у кожній точці моря, просторова і часова неоднорідність поля вітру над акваторією миттєво відбиваються на полі течій у всьому басейні. Тому вітрові течії найбільш складні для розрахунку.
Від самого зародження теорії вітрових течій на початку ХХ століття Екман намагався пояснити вплив на них берегів. Цей вплив, перш за все, виявляється у зміні рівня океану ζ внаслідок згінно – нагінних процесів, при цьому виникає горизонтальний градієнт тиску РГ, який впливає на напрямок і швидкість течії.
У найбільш простому вигляді основний вплив берега на течії розглянув Екман у наближенні стаціонарного одновимірного рівняння руху для моря глибини Н. Його розв'язання у комплексному вигляді при постійному коефіцієнті вертикальної турбулентності k має дві складових, які описують дрейфову і градієнтну компоненти прибережної течії [3].
Як би був знаний нахил рівня, тоді, маючи напругу тертя, яку створює вітер, можна було б визначити складові швидкості течії.
Екман провів якісний аналіз прибережної течії без кількісних оцінок, вважаючи, що при нагоні рівень моря поступово підвищується у напрямку до берега, а при згоні – знижується. За межами верхнього екманівського шару товщиною h, внесок дрейфової течії у сумарну малий, і остання визначається головним чином градієнтною складовою. На поверхні вона досягає найбільшого значення і з глибиною зменшується до нуля на дні.
Висновки з теорії Екмана відносно вітрових течій взагалі непогано узгоджуються з даними численних спостережень у відкритому океані.
Однак поблизу берега основні припущення теорії Екмана не виконуються, тобто ця теорія не підходить до явищ, які спостерігаються у прибережній зоні моря.
У заглибленій шельфовій зоні (Н > h) градієнтна течія на поверхні має напрямок нормальний до градієнта нахилу рівня, відхиляючись від нього у північній півкулі праворуч, тобто при будь-якій зміні рівня води біля берега як при нагоні, так і при згоні формується вздовж берегова градієнтна течія, яка відхиляється праворуч від градієнта нахилу рівня. У придонних шарах шельфу з товщиною придонного шару тертя hН також формується екманівська спіраль.
Якщо розглянути градієнтну течію вище придонного екманівського шару (z < Н – hН), то суттєвих змін швидкості течії не відбувається і вона майже така ж, як і швидкість вздовж берегової течії. У межах придонного граничного шару при наближенні до дна відбувається зменшення і повертання ліворуч градієнтної течії, тобто у протилежний бік відносно верхнього екманівського шару.
При наближенні до берега і зменшенні глибини як дрейфова, так і градієнтна течії за напрямком наближаються до напрямку діючої сили. У першому випадку - це напруга тертя вітру, а у другому – тиск, зумовлений нахилом рівня. Як наслідок, профіль сумарної течії у шельфовій зоні виявляється складним. Якщо глибина Н > 2D, (D = πh, h – товщина верхнього екманівського шару), то у межах верхнього шару тертя товщиною D формується сумарна течія, яка складається з геострофічної, зумовленої згінно – нагінним нахилом рівня, і дрейфової, яка змінюється з глибиною. У межах нижнього граничного шару тертя товщиною D напрямок градієнтної течії з глибиною змінюється на протилежний відносно течії на поверхні. Між цими шарами знаходиться чисто геострофічний потік.
При глибині Н < 2D дрейфова течія охоплює і нижній граничний шар, а екманівська спіраль швидкості течії нижнього шару тертя розповсюджується у верхній шар тертя, і чистого геострофічного потоку в цих умовах не буває.
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При вивченні закономірностей циркуляції води у шельфовій зоні слід мати на увазі, що нахил рівня, який при розгляді профілю течії вважався постійним, у дійсності змінюється при віддаленні від берега. У свою чергу, неоднорідність горизонтальних течій спричиняє відповідні вертикальні переміщення води, які компенсують відтік поверхневих вод при їх дивергенції, або ліквідують надлишок вод при їх конвергенції. Підйом води у шельфовій зоні заведено називати прибережним апвелінгом, а опускання – даунвелінгом.
У найбільш чіткому вигляді виявляється залежність вертикальних рухів води від напрямку вітру, який створює конвергенцію або дивергенцію горизонтальних потоків води біля берега. Вітер з берега –згін
· апвелінг; вітер з моря – нагін - даунвелінг.
У сумарну прибережну течію звісний внесок становить і хвильовий потік – переносний рух водної маси у поверхневому шарі, зумовлений вітровими хвилями. Хвильовий потік спрямований вздовж напрямку розповсюдження вітрових хвиль. Причиною його виникнення є незамкнений характер траєкторій частинок води у реальній вітровій хвилі. Швидкість переносного руху однакова для усіх частинок, що знаходяться на одній глибині; вона залежить від висоти і періоду хвиль і дуже швидко згасає зі зростанням глибини. Тому течії у поверхневих шарах води поблизу берегів є складною композицією багатьох факторів.
Немале значення має рельєф берегової зони, наявність островів і западин. Так, мореплавцям не один раз доводилося зустрічатися з одним, на перший погляд, дивним явищем. При вітрі, що дме з моря поблизу островів, рівень води падає не тільки з підвітряного боку, але і з навітряного. Це парадоксальне явище пояснюється доволі просто: вітер зганяє воду з того району моря, де знаходяться ці острови, до інших навітряних берегів, тобто вода перерозподіляється не тільки поблизу розглянутих островів, але і у всьому водоймищі.
Зрозуміло, що при плаванні поблизу островів дуже важливо знати напрямок і швидкості потоків. У мілководних районах при загальному переносі води вітром острови обтікаються з усіх сторін, як звичайна перешкода. Швидкості і напрямки потоків води поблизу берега острова залежать від глибини моря, розмірів і конфігурації острова і його розташування відносно потоку. Зміна течій відбувається безпосередньо поблизу острова.
У штормову погоду поблизу островів на мілизні моряки плавати не ризикують. Інша справа - плавання в океані, де великі острови можуть служити природною схованкою від штормових хвиль. І дійсно, з підвітряного боку острова можна надійно сховатися від сильного шторму.
Але при цьому необхідно урахувати, що проведені океанографічні спостереження вказують на існування замкнутої аномальної циркуляції
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навколо деяких океанічних островів. Наприклад, напрямок течій навколо островів Тайвань, Ісландії, Курильських протилежний напрямку загальної циркуляції
вод

у
прилеглій
області
океану.
Однією
з
причин,
що призводить до виникнення такої аномальної циркуляції, є завихрений характер вітрового поля над великою океанічною областю. У більшості випадків аномальна циркуляція течій навколо островів у північній півкулі спрямована

за
годинниковою

стрілкою,
тобто
має
антициклонічний характер, у той час як загальна циркуляція в області океану, яка включає острів, має напрямок проти годинникової стрілки.
Завихрений характер і неоднорідність вітрового поля у просторі і зміни інтенсивності напрямку вітру за сезонами року призводять до появи в окремих районах моря локальних циркуляційних утворень, що відрізняються за напрямком від течій у всьому морі. Такими є течії, що утворюються внаслідок дії бризових і мусонних вітрів. Час їх дії, напрямок потоків визначаються періодом і швидкістю дії вітру. Ці ж періодичні вітри можуть служити причиною виникнення більш цікавих явищ.
Прикладом є аномальна циркуляція у південно-східній частині Чорного моря. Поверхневі течії у Чорному морі, як у всіх морях північної півкулі, найчастіше спрямовані проти годинникової стрілки і, розповсюджуючись поблизу берегів, охоплюють прибережну зону шириною приблизно 20 миль. Основною причиною виникнення таких течій служить система вітрів над морем та інтенсивний стік річкових вод.
У південно-східній частині Чорного моря у 1937 році була відкрита кругова течія протилежного напрямку, тобто за годинниковою стрілкою. Центр її розташований приблизно у 40-50 милях від Батумі, і вона тісно прилягає до прибережної течії. Детальне її вивчення показало, що течія має незвичайні властивості. Перш за все це система течій, в якій влітку температура поверхневого шару води значно вища, а проміжного шару – нижча, чим середня температура води на розрізі від Батумі до Ялти. Солоність води тут нижча від середньої.
Посилення штормової діяльності над Чорним морем сприяє посиленню прибережної течії, з одного боку, і спричиняє послаблення течій в антициклонічній області – з іншого. Взимку в період максимальної інтенсивності атмосферної діяльності північно-східні вітри викликають посилення циклонічної прибережної течії.
У тому випадку, якщо води з низькими показниками температури і солоності підіймаються до поверхні, антициклонічний кругообіг може зникнути, і на цьому місці виникає циклонічна циркуляція. Таким чином, напрямок течії тут стає протилежним. Однак антициклонічна область влітку представлена у цьому районі значно  чіткіше  (швидкість течії  сягає
1.5
вузла),
чим
циклонічна
взимку
(швидкість
течії
не
перевищує
0.4 вузла).
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Як відзначалося вище, у результаті дії вітру й хвильового переносу, течії, що утворюються, спричиняють підвищення рівня води біля берега. З підйомом рівня води починають розвиватися компенсаційні течії, спрямовані від берега, швидкість яких з підйомом рівня також збільшується. Ці компенсаційні течії є як би ланкою, що замикає цикл переміщення мас води. У кінці кінців настає сталий режим, при якому кількість води, що надходить до берега, дорівнює кількості води, що йде в море.
Компенсація нагону в природі може йти двома шляхами: у вигляді протитечій і розривних течій. Гіпотетично протитечію можна уявити собі так: вітрова течія створює підйом рівня в береговій зоні. Перепад рівня що утворився внаслідок підйому, формує градієнтну течію, яка виносить воду в придонному шарі у бік відкритого моря.
У реальних умовах у мілкому морі під протитечіями розуміють не зворотний потік у чистому вигляді, а ту тенденцію до зворотного переносу частинок води, що створюється нахилом рівня. Перепад тиску створює перешкоду для надходження вод при нагоні - воно вповільнюється й може зовсім припинитися. Якщо розглядати берегову зону в цілому, то це пояснення цілком припустиме, однак у зоні урізу воно порушується ефектом розривних течій.
Розривні течії, на відміну від компенсаційних протитечій, є яскраво вираженими вузько локалізованими потоками, які можуть охоплювати водну товщу від поверхні до дна. Вони в природі спостерігаються у вигляді вузьких струменів, що згасають у міру віддалення від берега.
Основна причина виникнення розривних течій - нерівномірність нагону води уздовж берега за рахунок звивистості берегової смуги і нерівномірності нагону води вздовж берега. При цьому у процесі нагону утворюється сильний вздовжбереговий потік, і вода накопичується в нерівностях рельєфу берега й дна, поблизу мисів і кіс, які перешкоджають її руху. У цих зонах утворюється ділянка підвищеного рівня, і в момент, коли сила, зумовлена різницею рівнів води біля берега і у морі, перевищує силу потоку, виникає розривна течія (рис. 2.2,а).
І дійсно, у природі розривні течії у більшості випадків спостерігаються біля виступних точок берега. Разом з тим, біля мілких берегів картина виникнення протитечій може бути іншою: складність топографії підводного берегового схилу навіть біля берега з простою береговою лінією призводить до того, що напрямок вздовжберегових течій неоднаковий на суміжних ділянках берега. Виникають різноспрямовані потоки, які при зустрічі утворюють розривні течії (рис. 2.2,б).
Розривні течії порівняно легко виявляються за завихреннями на межах їх потужних струменів, розривам у лінії прибережних бурунів і різкою відмінністю мутності головного потоку.
[image: image20.png]


На малих глибинах розривні течії захоплюють всю товщу води від поверхні до дна. У міру збільшення глибини, як і всі стічні течії, вони переходять у поверхневі шари. Максимальні швидкості розривних течій на поверхні становлять приблизно 1 м·с-1.
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Рис. 2.2. Схема утворення розривної течії: а – поблизу природних перешкод; б – при різноспрямованих потоках.
На інтенсивність розривної течії значно впливає показник увігнутості бухти або затоки (відношення його довжини до ширини вхідного створу). Чим більший цей показник, тим значніший вітровий нагін, а тому, струмінь розривної течії потужніший і далі проникає у море.
За рахунок локальності й великих швидкостей ці течії становлять серйозну небезпеку для навігації. Судно, яке опинилося в зоні течії, може бути знесене з курсу, а при проходженні каналом – викинуто на брівку. Крім того, в окремих районах, ці течії спостерігаються у вигляді сильних струменів придонних течій зі швидкостями до 10 м·с-1. В цих випадках течія біля дна згладжує нерівності рельєфу навіть у корінних породах, а з часом виробляє жолоби, які відходять від берега на кілька  миль, спричиняє розриви у підводних вздовжберегових валах, руйнує стінки судноплавних каналів. Такі різкі зміни морфології дна прибережних районів після інтенсивних і тривалих штормів перешкоджають існуючій
схемі переміщення наносів і призводять до утворення мілин і банок у самих несподіваних місцях.
Нарешті, в морях і океанах, окрім вітрових, можуть існувати течії, зумовлені процесами проникнення води крізь межу поділу вода – повітря. Ці течії, називані течіями поверхневих поділів, визначаються головним чином опадами, випаровуванням, конденсацією. Власна швидкість цих течій, як правило, не перевищує 1 – 2 сантиметрів за секунду, тобто не є перешкодою для суден, але такі течії служать своєрідним спусковим механізмом для інших явищ.
Зокрема, при погоді без вітру ці течії сприяють інтенсивному перемішуванню вод і утворенню водних мас з різною густиною. Після цього вступає в дію найпотужніша сила руху води в океані – сила  градієнта густини, і виникає великомасштабна циркуляція, у яку залучаються великі і малі маси води.
При зростанні або зменшенні маси води у будь-якій водоймі, що сполучається з іншою вузькою протокою, у цій протоці виникають сильні течії. Наприклад, у реальних умовах баланс опадів і випаровування в Азовському морі приводить до різниці рівнів води Азовського і Чорного морів, і у Керченській протоці можуть виникати течії зі швидкостями 20 – 30 см за секунду, що вже може бути перешкодою для суден. У недалекому минулому у затоці Кара-Богаз-Гол щорічно випаровувалося до 5 мільярдів метрів кубічних води і компенсуючий потік у протоці сягав швидкості 2.5 метри за секунду.
Таким чином, такі процеси неможливо не брати до уваги при плаванні вздовж берега поблизу вузьких гирл, великих заток і лиманів.
Зменшення глибини у шельфовому регіоні, вплив берега, посилення впливу топографії дна, стратифікація вод, інтенсивність тертя, а також нелінійні адвективні складові і вплив процесів у прилеглих районах моря або океану – все це може суттєво ускладнити картину циркуляції води.
У результаті не всі її закономірності можуть проявлятися однаково на різних ділянках шельфової зони. Наприклад, вздовж берегова течія у районі Перуанського шельфу зумовлена головним чином екваторіальними великомасштабними внутрішніми хвилями, а не місцевим вітром.
Незважаючи на широке розповсюдження вздовжберегових течій, значні переміщення води у океанах вздовж континентів мають іншу природу. Ці течії являють собою ланки загальної циркуляції океану і зумовлені не стільки напругою тертя переважного вітру, скільки бароклінним ефектом. Їх ширина суттєво більша, чим відповідного шельфу, і викликані ними впорядковані вертикальні переміщення мас води розвиваються не стільки у межах шельфу, скільки за ним. Так, наприклад, апвелінги у районах Каліфорнійської і Перуанської течій розповсюджуються далеко за межі вузьких шельфів в океан. Також великі
апвелінгові області, утворені Канарською, Гвінейською і Бенгельською течіями біля західних берегів Африки, де шельф вузький і глибини за ним великі. В Індійському океані відносно невелика область сталого прибережного апвелінгу знаходиться у районі Західно-Австралійської течії.
Усі перелічені великі області апвелінгу розташовані біля західних берегів материків, де переважає дивергенція течій. У західній периферії океанів відбувається глобальна конвергенція течій, яка пояснюється β – ефектом. Вочевидь, у шельфовій зоні цих частин океану можливо очікувати переважання вертикальних рухів, спрямованих униз.
У якості прикладу апвелінгу, пов’язаного з вітром, слід відзначити сезонний підйом вод у районі Сомалійської течії і в Аравійському морі, який спостерігається при розвиненому південно-західному мусоні. Такі ж явища мають місце в азіатських морях Тихого океану.
2.2.2. Вплив шельфу на припливи й інші довгі хвилі
Раніше відмічалося, що характеристики припливу дуже сильно залежать від регіональних особливостей басейну, і у першу чергу, від його глибини та розмірів. У шельфовій зоні через її відносно невеликі розміри і глибини відносно океану, на поведінку припливної хвилі припливоутворююча сила впливає менше, ніж морфометрія. Тому, звичайно, припливоутворююча сила у цьому регіоні до уваги не береться і припливні явища залежать від характеру припливної хвилі, яка надходить з боку океану, і морфометричних особливостей, які зумовлюють її трансформацію, тобто приплив у шельфовому регіоні за своєю природою є індукованим.
Довгі хвилі, які вторглися у район шельфу, вже на межі зазнають часткового відбиття, інтенсивність якого залежить від середнього перепаду глибин і топографії схилу шельфу. Хвиля, яка пройшла шельф, також зазнає відбиття від берега і нерівностей дна. Неоднорідність берегової лінії та топографії дна можуть призводити до дифракції хвиль. Складання відбитих хвиль з тими, що прийшли в регіон, призводить до складного сумарного руху води і коливань рівня, які дуже сильно залежать від морфометричних особливостей шельфової зони. Усе різноманіття локальних особливостей припливних явищ описати неможливо, тому будуть розглянуті лише головні риси припливів.
Припливна хвиля, яка надходить з боку океану, зустрічає на шельфі перешкоду у вигляді підняття дна на материковому схилі. В залежності від перепаду глибин, кута нахилу схилу і кута підходу хвилі до нього вона може частково відбитися від схилу, а інша частина хвилі вже в дещо трансформованому вигляді заходить у шельфову зону. Наслідок такої
трансформації
хвилі
часто
заведено
характеризувати
амплітудними коефіцієнтами відбиття rв і проходження rп:
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rв = ав· а -1 ; rп = а·а -1,
де ап, ав та а – амплітуди хвилі, яка пройшла, відбитої та початкової відповідно.
Ці коефіцієнти можна визначити через хвильовий опір р, що є зворотним по відношенню до швидкості розповсюдження хвилі с. У цьому випадку
rв = (р – рп)·(р + рп)-1 = (сп – с)·(сп + с)-1; rп = 2р·(р + рп) = 2сп·(сп + с).
У зв'язку з тим, що швидкість розповсюдження довгих хвиль пов'язана з глибиною, тому коефіцієнт відбиття можна визначити з такого співвідношення:
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rв = (Н 0.5 – Н0.5)·(Н 0.5 + Н0.5)-1,
де Но і Н – глибини океану й шельфової межі материкового схилу відповідно.
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Формули дають приблизне уявлення про відбиття хвиль від материкового схилу, тому що він не має вигляд сходинки, а займає смугу шириною 20 – 100 км із середнім ухилом 40. Його топографія також неоднорідна і через це може відбуватися кількаразове або взагалі безперервне відбиття. Заведено тип відбиття характеризувати відношенням довжини відбивної ділянки Х, у даному випадку материкового схилу, до довжини хвилі λх, тобто ǽ = Х·λ -1
Довжину хвилі можна визначити з формули
λх = τх·(gН)-0.5,
де τх – період хвилі, Н – глибина.
Навіть для напівдобової хвилі ( τх = 12г 25хв) її довжина набагато більша за ширину шельфу.
Наприклад:
Н,м
10
50
100
200
500
1000
λх,км
443
990
1400
1980
3129
4440
с,
-1
9.9
22
31
44.2
70
99
м·с
Виходячи з цих оцінок, виявляється, що при ǽ ~ 10-2 – відбиття класифікується як сильне. Воно мало відрізняється від локалізованого відбиття, яке буває від вертикальної стінки. Тому для його оцінки беруться вищенаведені формули, а вони вказують, що хвиля, яка пройшла схил, має амплітуду більшу ніж початкова. Зменшується її довжина у відповідності з формулою для довжини хвилі.
У багатьох випадках для визначення змін амплітуди, зумовлених зміною глибин, використовується формула Ері – Гріна
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а·а -1 = (Н ·Н-1)0.25
Однак у даному випадку вона не завжди придатна через обмеження, на які вказував ще В.В. Шулейкін. Ця формула застосовується у тих випадках, коли деформація хвилі відбувається на ділянці довжиною у кілька λх.
Як ширина материкового схилу, так і ширина шельфу менші, ніж довжина припливної хвилі. Тому для дослідження трансформації останньої, необхідно користуватися рівняннями припливної хвилі. Але навіть без урахування припливоутворюючої сили, вплив прискорення Коріоліса, тертя та адвективні складові – суттєво ускладнюють як отримання кінцевого виразу для параметрів хвилі, так і аналіз їх залежності від змін глибини. У зв'язку з цим головні риси такої трансформації хвилі заведено у першому наближенні досліджувати на базі простої прогресивної хвилі, яка описується рівнянням
∂Ū/∂t = - g∂ζ/∂х.
У цьому рівнянні швидкість Ū не змінюється з глибиною, а ζ - середній рівень моря. Рівняння нерозривності для такого руху і змінної глибини має вигляд:
∂ζ/∂t + ∂ŪН/∂х = 0.
Виключення з цих рівнянь швидкості Ū дозволяє отримати хвильове рівняння для змінної глибини:
∂2ζ/∂t2 = g∂(Н∂ζ/∂х)/∂х.
Для лінійного зменшення глибини Ламб отримав розв’язок цього рівняння, вважаючи, що рівень моря описується простою функцією:
ζ = а· cos (σt).
Виявилося, що:
[image: image26.png]


ζ = ζп·{І0·(4π(ℓх·λ -1)0.5)·[І0·(4πℓ·λ -1)]-1} ·cos (σt).
У цьому рівнянні:
І0(ζ) – функція Бесселя нульового порядку;
ζп,λп – підвищення та довжина хвилі у кінці материкового схилу;
х – відстань від берега;
ℓ - ширина шельфу;
σ – частота.
Останнє співвідношення характеризує зростання коливань рівня, що спричиняються хвилею на шельфі, і трохи відрізняється від того, що визначається за формулою Ері - Гріна.
Характер зростання коливань рівня з наближенням хвилі до берега, який описується хвильовим рівнянням , залежить тільки від змін глибини. У природних умовах на трансформацію хвилі впливають багато інших факторів. Однак вплив тертя та дисипації енергії у загальному випадку виявляється незначним і зменшує висоту хвилі на 10 – 15 %. Більш суттєво впливає на коливання рівня інтерференція відбитої хвилі з тією, що надходить на шельф.
Відбиття хвиль від берега відбувається за тими же законами, що і від схилу шельфу, але хвилі, яка проходить, у даному випадку не буває. Коефіцієнт відбиття при цьому залежить від морфометричних особливостей берегової смуги: її конфігурації, наявності прибережних обмілин і островів, характеру грунта і т. ін. Усе це в аналітичному вигляді урахувати важко, тому rв визначається експериментально, за співвідношенням елементів хвиль, яка надходить, і відбитої. За рахунок прибережної дисипації енергії хвилі завжди rв<1, тобто звичайне у прибережних районах зменшення глибини та посилення топографічних ефектів призводить до безперервного відбиття. Внаслідок зменшення довжини хвилі на малих глибинах зростає критерій æ=ℓ·λх-1 і тип відбиття може стати перехідним (0.05 ≤ æ ≤1) або навіть слабким (æ >1). Таке відбиття може спостерігатися на просторих мілких шельфах арктичного типу.
Характер відбиття припливних хвиль від материкового схилу  і берега ускладнюється ще й тим, що хвилі до цих перешкод можуть надходити під будь - якими кутами, що призводить до так званого  "косого" відбиття. Відбивається хвиля під тим же кутом а, що і падає. Проходить же хвиля через материковий схил під іншим кутом заломлення β. У відповідності до закону Снеліуса :
sina·sinβ-1 = сп·с-1 = (Н0·Н-1)0.5 = γ
Оскільки у зоні материкового схилу γ >1, тому хвиля, що надходить на шельф, змінює напрямок свого руху на більш нормальний до межі шельфу, тобто відхиляється у бік менших глибин. При зворотному русі відбитої від берега хвилі у напрямку материкового схилу у його зоні може відбутися повне відбиття хвилі, внаслідок чого її енергія не виходить за межі шельфу. Це явище визначають як "захоплення" припливної енергії в зоні шельфу.
Інтерференція хвилі, що надходить і відбитої призводить до комірчастого типу коливань. Через різні амплітуди хвиль чіткого поділу ділянок підйому і западин нема. Вони зливаються у своєрідні смуги, близькі за напрямком до припливних хвиль, що підходять до берега, але як би складені з двовимірних хвиль.
Складною виявляється картина припливних течій за рахунок інтерференції прямої та відбитої хвиль. Швидкість сумарної течії, як і коливання рівня, визначаються простим складанням компонент. У зв'язку з тим, що вектор градієнта тиску при інтерференції хвиль повертається, це приводить до обертання вектора швидкості припливної течії.
Уся система коливань не є нерухомою, а переміщується вздовж берега. Схема коливань рівня і припливних течій у шельфовому регіоні ускладнюється впливом змінних глибин. Як наслідок, у хвилі, що йде до берега, висота зростає, а у відбитої – зменшується. Хвильове число виявляється при цьому не постійним, а зростаючим із наближенням до берега. Додаткове викривлення вносить прискорення Коріоліса, що приводить до зростання величини припливу біля правого у напрямку течії берега у північній півкулі.
Нерівності берегової лінії, менші за розмірами, ніж довжина припливної хвилі, приводять до її дифракції, що супроводжується появою біля перешкоди хвиль, які розходяться від неї віялоподібно. Вони викривляють основну припливну картину. Дуже великий вплив на характер припливів у шельфовому регіоні справляють резонансні явища.
Усі перераховані особливості картини припливу, зумовлені конкретними морфометричними рисами шельфу, хоча і можуть бути суттєвими, але дуже різноманітні і визначаються тільки у конкретних умовах.
Якщо розглядати тільки величину припливу, то чітко простежується її залежність від розмірів шельфу. В Атлантичному океані переважають напівдобові припливи, але їх величина змінюється у широкому діапазоні. Найбільші припливи спостерігаються на просторих шельфах Західної Європи та Канади (4 – 6 м), у вузькостях до 15 м (Брістольська затока, затока Сен-Мало у Франції, затока Фробішер на Землі Баффіна). На шельфі Аргентини найбільші припливи також перевищують 5-6 м, причому в південній частині узбережжя вони сягають 10 м і більше.
У Тихому океані найбільші припливи спостерігаються у районах Центральної Америки і в затоці Аляска - 4-5 м, а у затоці Кука – 12 м. На шельфі Азії у морях з добрим сполученням з океаном (Східно-Китайське, Жовте, Охотське) припливи перевищують 4 м у сизигію, а у вузькостях – і до 10 м.
В Індійському океані найбільші припливи спостерігаються у межах Північно-Австралійського шельфу. Тут у Тіморському та Арафурському морях припливи у сизигію сягають 5-7 м, а у затоці Кольєр перевищують 10 метрів. Трохи менші вони на шельфі Бенгальської затоки (4-5 м) і в північно-східній частині Аравійського моря - 3-5 м.
На вузькому Африканському шельфі припливи не перевищують у середньому 3 м, тільки на узбережжі Мозамбіку вони зростають у сизигію до 5 м [1, 14].
2.2.3. Особливості формування полів температури і солоності Прилеглий до материків шельфовий регіон океанів знаходиться під
значним тепловим впливом, як перших, так і других. Повітря, яке надходить в океан з суші, у межах шельфу ще не встигає набути властивостей морського, і тому інтенсивно обмінюється з поверхневими водами теплом. За рахунок цього обміну змінюється температура як повітря, так і води. Природно, що цей вплив найбільш помітним чином виявляється у межових шарах цих середовищ. Циркуляція води у шельфовому регіоні, яка супроводжується значними вертикальними рухами, при апвелінгу виносить на поверхню холодні води, які сформувалися за межами шельфу. Навпаки, при даунвелінгу поверхневі води переносять локальні, сформовані у шельфовій зоні властивості у глибокі шари за її межі.
Через тепловий і розпріснюючий вплив материка у шельфовому регіоні спостерігаються більш значні, чим у відкритому океані, градієнти температури та солоності.
Залежність температури і солоності від усіх потоків тепла і солі визначається рівняннями теплопровідності та дифузії солі. Локальні особливості регіону проявляються у конкретній зумовленості складових цих рівнянь регіональними факторами. Так, наприклад при розгляді теплового режиму океанів показано, що його турбулентний теплообмін з атмосферою складає приблизно 10 % від радіаційного балансу. В шельфовому регіоні цей турбулентний потік зростає у кілька разів.
У найбільш явному вигляді вплив різних потоків тепла на температуру верхнього шару товщиною h передається рівнянням теплового балансу цього шару
h
h
0∫ сρ∂Т/∂tdz = Б + Фа + Фи – сρ(ωТ - к∂Т/∂z)h – сρ0∫∆г(Тv - к∆гТ)dz, де ∆г – знак градієнта у горизонтальній площині.
Рівняння балансу солі у цьому ж шарі передається виразом:
h
h
0∫ρ ∂Ѕ/∂tdz = -Ѕ0∂Мв/∂t – ρ(Ѕw - к∂Ѕ/∂z)h - ρ0∫∆г(Ѕv - к ∆гЅ)dz,
де Мв – надходження або відтік маси прісної води за рахунок опадів, річного стоку або випаровування.
Перші три складові правої частини першого рівняння характеризують променеву енергію, яка поглинається водою, турбулентний потік тепла і витрати тепла на випаровування. Наступна складова визначає теплообмін між виділеним шаром і підстильними водами у результаті впорядкованого вертикального турбулентного переносу тепла. Остання складова визначає горизонтальний теплообмін за рахунок адвекції тепла течіями і турбулентного перемішування.
У рівнянні балансу солі перша складова правої частини характеризує надходження солі або розпріснення води у шарі h за рахунок прісного балансу на поверхні океану, друга складова - обмін солями крізь межу на глибині h і третя складова – горизонтальну адвекцію та турбулентний перенос солі.
У шельфовому регіоні мінливість тільки радіаційного балансу менша за інші потоки. При великих швидкостях вертикальних рухів (до 10-2 см·с-1 у зонах апвелінгу), вертикальний потік тепла сягає 102 Вт·м-2 – ця величина такого ж порядку або навіть суттєво перевищує значення радіаційного балансу.
Якщо у більшості районів СО при визначенні температури води вертикальну адвекцію тепла можна не брати до уваги, то у шельфовому регіоні - це один з головних компонентів теплового балансу.
Такий же порядок величини потоку тепла, який переноситься течіями, за рахунок їх великих швидкостей та за, звичайно, великих горизонтальних градієнтів температури води у цьому регіоні.
При оцінці турбулентних потоків тепла у воді слід мати на увазі, що біля поверхні океану він замінений сумарним потоком тепла з атмосфери, який означається через компоненти Б + Фа + Фи. Вертикальний турбулентний потік на глибині h, якщо вона співпадає з термокліном, стає малим за рахунок підвищеної вертикальної усталеності густини води, яка зменшує коефіцієнт теплопровідності. Тому при розгляді  змін температури води за період кількох діб, його можна не брати до уваги. Однак для проміжків часу сезонного масштабу внесок цього
потоку тепла у мінливість температури води стає помітним, оскільки його напрямок або зостається постійним, або змінюється приблизно з піврічним періодом.
Горизонтальна турбулентна дифузія у шельфовому регіоні також виявляється значною. За сутністю, у ньому формується прибережний граничний шар, і тому повинні ураховуватися як турбулентна в'язкість, так і турбулентний потік тепла.
Вплив локальних особливостей прісного балансу дуже сильно виявляється у змінах солоності води верхнього шару шельфового регіону. Це особливо помітно у місцях розповсюдження річкової води. На ділянках, де річковий стік незначний, поле солоності більш однорідне, ніж поле температури. Тому тут відносний внесок надходження солі крізь галоклін і горизонтального потоку тепла у зміни солоності менший, чим подібних потоків тепла у зміни температури. Через це на шельфі, за межами розповсюдження річкового стоку, більш помітна неоднорідність поля температури. Через неї, наприклад, виділяють зони апвелінгу. Смуга підйому вод у прибережній циркуляції буває доволі вузькою, і пов'язане з нею зниження температури характеризує поверхневу частину гідрофронту. У зоні апвелінгу за рахунок підйому води відбувається зниження температури та підвищення солоності (як правило).
Добре означені зони апвелінгів на шельфі мають свої назви – Орегонський, Південноафриканський, Бразильський, Канарський, Перуанський.
Положення шельфів біля материків і перенос з них повітря з відповідними характеристиками, зумовлює інтенсивну трансформацію повітря над водною поверхнею, при якій змінюються турбулентні потоки тепла і водяної пари.
Через теплообмін змінюється температура як повітря, так і води.  При цьому зміна температури поверхні океану дуже сильно залежить від товщини верхнього квазіоднорідного шару. Чим він товщий, тим повільніше, у порівнянні з повітрям, змінюється його температура. Найбільш яскравим прикладом такої термічної трансформації є зміна температури повітря і верхнього шару води у Далекосхідних морях у період зимового мусону, який супроводжується стійким переносом холодного повітря з материка [1, 5, 15].
2.2.4. Коливання рівня моря
Припливні коливання рівня моря відносять до періодичних, і два рази в на добу хвиля океанського припливу піднімає й опускає рівень моря на кілька метрів (залежно від району), заливаючи прибережні острівці й
осушки, а потім відступає, оголюючи мілини й перекати, перешкоджаючи руху суден.
Амплітуда припливу в різних частинах океану різна: вона залежить від району моря, конфігурації узбережжя, глибини й інших факторів. Максимальна амплітуда припливу в Світовому океані - у затоці Фанді на східному березі Канади, де рівень води піднімається на висоту 19 м.
Астрономічні причини таких періодичних коливань рівня непогано вивчені, і океанологи обчислюють величину припливу в багатьох пунктах Світового океану за будь-який термін часу наперед. Результати цих розрахунків щорічно публікуються у видаваних "Таблицях припливів".
Однак у практиці судноводіння непоодинокі випадки, коли розраховані значення рівня води цілком достатні для проходу суден в акваторію порту, канал або гирло ріки, а фактичні глибини не дозволяють це зробити. Такі ж ситуації виникають і на неприпливних морях, коли знятий з карти середній рівень відрізняється від реального в цей момент часу.
Як заведено, рівень моря (або глибина місця) на навігаційній карті в морях із припливами відлічується від мінімального рівня в сизигію, а в неприпливних морях - від середнього багаторічного рівня. Однак у конкретний момент часу на положення рівня моря впливає цілий ряд факторів. Зміна положення рівня моря відбувається внаслідок його так званих неперіодичних коливань, зумовлених різними проявами атмосферної діяльності. Різноманітні прояви дії атмосфери приводять до різноманіття видів коливань рівня моря, які відносять до неперіодичних.
Згінно – нагінні коливання рівня моря. Вони пов'язані з рухом води, який виникає у результаті так званого тангенціального тертя між повітряним потоком і водною поверхнею, обмеженою береговою смугою. Ця складова коливань рівня найбільш значна за абсолютним значенням. У пам’яті людства назавжди зостануться спогади про катастрофічні повені, спричинені раптовим підвищенням рівня моря у тих чи інших пунктах узбережжя.
Мабуть, з усіх нагонів найбільш знаменита Галвестонська повінь у штаті Техас (США) у 1900 році. Тоді ураганний вітер, швидкість якого досягала 60 метрів за секунду, спричинив підвищення рівня біля берегів Мексиканської затоки на 4.5 метри більше від звичайного рівня припливу. На місто Галвестон насунулися штормові хвилі висотою до 8 метрів, і воно було стерте з лиця землі, загинуло до 5000 чоловік.
Нагони води під дією штормового вітру не раз були причиною затоплення берегової смуги Нідерландів, ФРН, Великобританії, Японії, США, Росії й інших країн.
Коливання рівня моря в мілководних портах порушують їхню роботу, а судна, що стоять біля причалів, одержують ушкодження. Так, 19
червня 1971 року в італійському порту Чівітавекья через різке падіння рівня на 0.5 метра на деяких суднах були розірвані швартови, а декілька суден опинилися на мілині.
Найбільш великі вітрові коливання рівня води в мілководних морях, де вони становлять особливу небезпеку. Наприклад, в Азовському морі в жовтні 1969 р. під дією ураганного вітру біля південно - східного берега рівень води піднявся на 3 м вище за середній, у той же час біля північно - західного берега він упав на 2 м.
Восени 1952 року вітер від ЕSЕ був причиною підйому рівня води майже на 2.5 метри у всій західній частині Північного Каспію.
У вересні 1958 року під дією західного вітру силою до 35 метрів за секунду в районі мису Святий Ніс у морі Лаптєвих рівень води піднявся на
5.2 метра.
Механізм виникнення й існування згону й нагону добре пояснюється в рамках теорії Екмана про дрейфові (вітрові) течії.
В.Екман вивів свою теорію для глибокого моря. У мілководних морях кут відхилення напрямку течії від напрямку вітру залежить від співвідношення глибини моря й глибини тертя, і тому може бути різним - у зовсім мілководних районах напрямок поверхневого плину збігається з напрямком вітру. Звідси зрозуміло, що найбільший нагін у глибокому морі в північній півкулі буває при напрямку вітру паралельному береговій лінії, (берег знаходиться праворуч щодо напрямку вітру), а в мілководному морі
· при вітрі, спрямованому з моря на берег.
Але вітер спричиняє не тільки переміщення вод: його перший і найбільш ефектний наслідок - вітрове хвилювання. З'ясувалося, що в результаті хвилювання виникає також рух поверхневих вод за напрямком вітру - так званий хвильовий потік, або стоксова течія (названа за ім’ям Джеймса Стокса, відомого англійського фізика й математика). Цей хвильовий потік накладається на дрейфову течію (а на мілизні їхні напрямки збігаються) такою мірою, що в окремих випадках приріст рівня води внаслідок стоксового потоку становить до 50 % його загального перевищення.
Зміна атмосферного тиску. За відомим законом "зворотного барометра" підвищення атмосферного тиску над морем на 1 мілібар приводить до зниження рівня води на 10 міліметрів і навпаки. Цей закон діє по всій акваторії моря незалежно від глибини, рельєфу дна й т.п.
Ця складова коливань рівня повністю визначається баричними утвореннями й може досягати великих значень. Так, у південно-східній частині Баренцового моря зафіксовані нагінні підвищення рівня води на
0.6 м.
Пряма дія закону "зворотного барометра" справедлива лише тоді, коли баричне утворення стаціонує або повільно переміщується. При русі
баричних систем зі значною швидкістю, як це часто буває в реальних умовах, зміни рівня води біля берегів перестають відповідати їхньому статичному значенню й, значнішу роль починають відігравати явища резонансу, тобто збігу швидкості переміщення циклону (антициклону) зі швидкостями руху води в морі.
Дія довгих хвиль. Як правило, ця складова є похідною від баричного ефекту. Найкращим прикладом служать повені на Неві. Сформована при переміщенні баричного утворення над Балтійським морем хвиля, залежно від місця й швидкості його виходу з акваторії, або переміщується уздовж моря, або дає поштовх формуванню сейші. Ця хвиля, проникаючи у вузьку й довгу Фінську затоку, під впливом форми затоки, вітру над нею і мілководдя, змінюється й за сприятливих умов може підняти рівень води у вершині затоки на 5 м.
Сейши і тягун. У багатьох портах і бухтах іноді спостерігається незвичайне природне явище. У спокійну погоду за відсутності видимих зовнішніх причин у закритій акваторії порту починаються різкі рухи суден, пришвартованих біля причалів, або тих, що стоять на якорі. Горизонтальні переміщення суден, які досягають 5-7 метрів, і вертикальна качка бувають настільки різкими і сильними, що судна нерідко зриваються з якоря, рвуться швартовні канати, вириваються причальні тумби. Навіть при дуже малих прискореннях у русі суден виникають ударні сили, що можуть пошкодити їх обшивку.
Наприклад, восени 1965 р. у порту Неаполь (Італія) спостерігалося інтенсивне «таскання» суден, при цьому одне судно отримало пробоїну і затонуло біля причалу. Такий же випадок був у порту Кейптаун (ПАР), де судно водовміщенням 14.2 тис. тон отримало серйозне пошкодження правого борту і було поміщене у док на ремонт.
Ще у 1895 р. відомий швейцарський фізик Ф. Форель опублікував результати дослідження коливань Женевського озера. Йому вдалося за допомогою спеціально сконструйованого мареографа записати коливання рівня з широким діапазоном періодів. Після аналізу цих записів, дослідник зміг виявити самостійно існуючі коливання рівня води, що затухали. При цьому в цих коливаннях не було поступового руху форми хвилі, а тільки переміщення поверхні рівня: підняття й опускання. Ф. Форель зберіг за цими явищами відомий з ХVІІ ст. у Швейцарії термін «сейші».
Коливання рівня води під час сейш відрізняються важливою особливістю: відносно деякої вузлової лінії, у якій коливань води нема, рух частинок води з кожного боку від цієї лінії відбувається в одній фазі, але у протилежних напрямках. Точки або лінії, вздовж яких спостерігаються найбільші коливання рівня, називають пучностями. Ф. Форелем було вперше науково встановлено, що взаємне розташування вузлів і пучностей у кожному водному басейні не змінюється.
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Однак характер руху частинок води на окремих ділянках сейш різний: у вузлах частинки переміщуються у горизонтальному напрямку, в пучностях – у вертикальному. Напрямок переміщення змінюється на протилежний з періодичністю, рівною періоду сейші. Наочне уявлення про природу сейш може дати звичайна тарілка з водою. Якщо тарілку злегка нахилити і різко повернути у початкове горизонтальне положення, то вода у ній буде коливатися.
Сейші можуть бути різними. Найпростіший їх вид характеризується тим, що рівень води підіймається біля одного краю басейну і опускається біля другого. У середині басейну утворюється вузлова лінія, у якій усі частинки води рухаються горизонтально (рис. 2.3,а). Сейші цього виду називаються одновузловими. При двовузлових сейшах коливальний рух води характеризується тим, що в той час, коли у середині водойми її рівень зростає, біля країв він знижується, і навпаки (рис. 2.3,б). Сейші бувають також три -, чотиривузлові і т. д. Відомо про існування шістнадцяти вузлової сейші.
Основними елементами сейші, як і будь-якої стоячої хвилі, є період, амплітуда, висота і довжина. Період – час, за який маса води виконує повне коливання.
а)
б)
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Рис. 2.3. Одновузлова (а) і двовузлова (б) сейші
Амплітуда – найбільше відхилення рівня води від положення у стані спокою. Висота – різниця між найвищою і найнижчою відмітками рівня. Довжина хвилі – відстань між двома сусідніми пучностями. У реальних водоймищах сейші мають різні значення періоду і амплітуди.
Так, амплітуда морських сейш в  порту  Нагасакі  (Японія)  досягає 60 см, період становить від кількох хвилин до кількох годин. Відомі стоячі хвилі у протоці Еврика (Греція). Тут течія змінює напрямок до 20 разів на добу. В Алжирській затоці сейші досягають амплітуди 1.0 м при періоді 1- 3 хвилини.
Стоячі хвилі спостерігаються і в більш просторих частинах морів. Так, коливання рівня біля острова Мальта зумовлені, мабуть, багатовузловими сейшами між островом Сицилія і Африкою. На південному березі Сицилії у районі Сіракуз часто спостерігаються
коливання рівня, амплітуда яких досягає одного метра, при цьому з дна піднімаються частинки мулу, які надають воді червонуватого відтінку.
На Каспійському морі в районах Баку і Махачкали відмічені сейші висотою приблизно 70 см з періодом 3-4 години. У відкритій частині Балтійського моря спостерігаються сейші висотою 7-8 см з періодом приблизно 20 хвилин. На Азовському морі відмічені сейші з періодами 6-7 і 23 години. На Чорному морі в залежності від місцевих умов відмічені сейші у широкому діапазоні періодів від 10 хвилин до кількох годин.
Цікавою особливістю сейш є їх виникнення і існування навіть під суцільним крижаним покривом.
Таким чином, можна сказати, що вільні коливання водної маси – сейші – є звичайним станом будь-якого водоймища, і якщо вони не завжди помітні, то лише через малу амплітуду коливань.
Основною причиною, що породжує сейші, є вітер. Розповсюджуючись над водоймищем протягом досить довгого періоду часу, він наганяє маси води біля одного берега. Після припинення вітру вода під дією різниці рівнів намагається зайняти положення рівноваги, що спричиняє коливальні рухи у водоймищі. Наприклад, вітровий ефект є головною причиною сейш в Азовському морі.
Зміни атмосферного тиску також часто спричиняють коливання рівня води у водоймищі. При виході баричної структури (циклон, антициклон) з морської акваторії на сушу, вода, опинившись без зовнішнього впливу, приходить до коливального стану. Зареєстрований випадок, коли при різкій зміні тиску на 8 мм рівень води у Севастопольській бухті став коливатися з початковою амплітудою 58 см і періодом 50-60 хвилин.
Ймовірними і очевидними причинами виникнення сейш можна назвати шквали, різкі пориви вітру, атмосферні фронти, тобто повітряні хвилі. Нарешті, причиною утворення сейш можуть бути землетруси, а також спричинені ними цунамі. Так, Лісабонський землетрус 1775 року супроводжувався сейшами у ряді швейцарських озер. В бухті Паго-Паго (острови Самоа) після проходження там 22 травня 1960 р. цунамі утворилися сейші висотою 180 см і періодом 20 хвилин.
Через деякий час після виникнення сейш їх амплітуда зменшується і коливання згасають. Час згасання визначається силою тертя води об дно і сильно залежить від глибини водойми і конфігурації берегів, тим не менше сейші  продовжуються  досить  довгий   час.   Так,   відомий   океанолог   Л. С. Берг спостерігав на Аральському морі сейшу, яка реєструвалася 22 доби. Конфігурація сейші, число вузлів, відстань між ними залежать від середньої глибини басейну, рельєфу дна, наявності бухт і проток. Чим більша глибина моря, тим на більшій відстані один від одного розташовані вузли сейші. У замкненому басейні вузли розташовані у центрі. Якщо
басейн з’єднаний з морем довгою протокою, тоді вузли знаходяться на її кінцях. Якщо ж протока коротка, тоді вузол, як правило, один і знаходиться у середині протоки. Вузлова лінія сейші у відкритій затоці знаходиться на виході з неї. У затоках з широким виходом в океан характер сейш змінюється. Тут звичайно спостерігаються одновузлові сейші, період їх зростає, а висота і амплітуда зменшуються.
У зв’язку з тим, що сейша представляє собою маятникове коливання, енергія, яку необхідно витрати, щоби привести в дію її механізм, незначна. Її запаси завжди існують в природі, тому і вірогідність утворення сейш дуже велика.
При утворенні сейш з аномально великою амплітудою основну роль відіграє явище резонансу. Період (у секундах) власних коливань води в басейні визначається за відомою формулою Меріана
Т = 2L·(n·(g ·H)-0.5)-1 ,
де: L – довжина басейну в метрах; n – число вузлів; Н – глибина в метрах; g – прискорення вільного падіння в метрах за секунду в квадраті.
Якщо період дії збуджуючої сили співпадає з циклом власних коливань у водоймі, тоді виникають аномально високі сейші. Так, циклон або атмосферний фронт, що рухається над поверхнею води зі швидкістю, близькою до значень (g H)-0.5 , формує високі нагони, які переходять потім у сейші з великою амплітудою коливань рівня.
Сейші через свої властивості представляють деяку загрозу для мореплавства.
По-перше, вузли сейш розташовуються біля виходу із заток і портів. В цих вузлах відбуваються горизонтальні переміщення води, які при великих періодах сейш (Т > 0.5 години) сприяють виникненню у цих місцях доволі сильних, швидко змінюючих свій напрямок течій, які негативно впливають на керованість суден, що входять або виходять з порту.
По-друге, низькочастотні коливання води у гаванях спричиняють раптові зрушення суден, які стоять біля причалу або на якорі. Явище, з яким пов’язані такі раптові переміщення суден у захищених бухтах, дістало назву тягуна.
Це природне явище спостерігається майже на всьому Тихоокеанському узбережжі Північної і Південної Америки: у чілійських портах, портах півострова Каліфорнія. Особливо великої сили воно досягає біля атола Мідуей, Японських островів і біля східних берегів Нової Зеландії.
Інтенсивний тягун існує і на узбережжі Атлантичного океану, а також оточуючих його морів: в портах Касабланка, Дакар, Кейптаун, Гавр,
Алжир, Тулон, Неаполь і інших. На Чорноморському узбережжі Кавказу тягун спостерігається у портах Батумі, Туапсе, Поті, Сочі і інших.
В басейні Індійського океану явище тягуна спостерігається в портах Мадрас, Бомбей, Таматаве (острів Мадагаскар), а також біля західних берегів Австралії.
Таким чином, дії тягуна зазнають береги всіх материків, крім Антарктиди, і бухти внутрішніх і окраїнних морів. Характерно, що більшість районів, які зазнають дії тягуна максимальної інтенсивності, розташовані на західних берегах материків і морів. Біля південних і східних берегів це явище виникає рідко і його дія звичайно буває слабкою. Ця обставина, вочевидь, пояснюється тим, що у напрямку рухів циклонів звичайно превалює східна складова, зумовлена напрямком обертання Землі.
Тягуни створюють несприятливі умови для стоянки суден не тільки в порту, але і на зовнішньому рейді. Так, 4 грудня 1967 р. французький танкер «Руссільон», що стояв на якорі на зовнішньому рейді порту Туапсе, в результаті дії помірного тягуна був зірваний з якоря і викинутий на берег. Тягуни також негативно впливають на сталість портових споруд і ритмічність роботи портів. Наприклад, у Батумському порту в окремі роки через тягуни судна простоюють до 28 діб. Бувають випадки, коли тягун знищує портові споруди. Так, у січні 1968 р. в результаті сильного тягуна в порту Туапсе були завалені два величезних бетонних масиви, утворився пролом у парапеті причалу, одночасно були зруйновані три причали.
Проведені океанологами дослідження показали, що причиною тягуна є збіг (резонанс) періоду власних коливань води в акваторії порту з періодами збуджуючої сили, як правило, сейші на вході у порт. Оскільки для утворення тягуна необхідно, щоби період дії сили збігався з періодом власних коливань невеликої (відносно усього моря) акваторії порту, сейші, супроводжувані тягуном, мають малі період і висоту (до 30 см).
В результаті розвитку і згасання вітрових хвиль виникають довгоперіодні брижі із періодами, які вимірюються хвилинами. Ці брижі виникають разом зі звичайними брижами короткого періоду, а оскільки швидкість їх поширення значно більша від швидкості середніх брижів, вони надходять від джерела хвиль раніше і мають назву «провісника брижів».
При підході до порту довгоперіодні брижі починають відігравати роль зовнішньої сили, яка спричиняє коливання рівня акваторії. Як зовнішня сила можуть виступати і внутрішні хвилі, які утворюються під дією штормів у відкритому морі. Розповсюджуючись на мілководді, такі хвилі виходять на поверхню і проникають в акваторію порту.
І якщо період зовнішньої сили, що діє на воду в басейні, близький до періоду власних коливань води в акваторії порту, то в останній виникають
сейшеві коливання. Вони швидко зростають і досягають максимально можливих значень. Після закінчення дії зовнішньої сили коливання, подібно маятниковим, поступово згасають.
Під час тягуна вода у  басейні  коливається  так,  як  показано  на  рис. 2.3. В залежності від того, у якій точці знаходиться судно, воно зазнає більшою мірою або горизонтальні переміщення, або вертикальну качку. При цьому розмах коливальних рухів різних суден значно відрізняється. Пояснюється це відносно просто. Різна інерція суден різних розмірів з неоднаковим завантаженням можуть бути причиною їх неоднакової реакції на явище, що продовжується кілька хвилин. Найбільші коливання суден спостерігаються тоді, коли період власних коливань судна збігається з періодом діючої сили – сейш у гавані.
Дослідження тягуна на моделях підтвердили його резонансну природу. Так, при дослідженні на гідравлічній моделі Батумського порту виникали сталі сейші, як тільки період збуджуючих коливань (довгоперіодних брижів) ставав близьким до періоду одно- або двовузлової сейші моделі порту. У всіх інших випадках спостерігалися тільки вихідні або відбиті хвилі.
Однак були випадки, коли при дії довгоперіодних брижів сталих сейш в порту не виникало, в той час як спостереження показали, що пришвартовані судна мають значні коливання. Вчені вважають, що у такому випадку тягун зумовлений дією хвилі з періодом приблизно 1 хвилина (що збігається з періодом власних коливань суден), хоча період цих хвиль не збігається з власним періодом коливань води портової акваторії і сейш тут вони не викликають.
Таким чином, тягун – вельми складне явище, що виникає при спільному резонансі двох взаємопов’язаних систем: сейшевих коливань у морі і власних коливань води у бухті, власних коливань води в акваторії і власних коливань судна.
Нерівномірність у процесі вологооберту також приводить до змін рівня. Багато дослідників оцінюють коливання рівня, спричинені випаруванням, опадами, річковим стоком, утворенням і таненням льоду як незначні. Однак для деяких районів Світового океану це не так. У Червоному морі шар води, яка випаровується за рік, досягає 2.5 м, а опади на східному березі півострова Індостан у середньому за рік становлять приблизно 13 м. Окремі зливи зумовлюють короткочасні різкі підйоми рівня води у тому чи іншому порту. Дощ у Генуї 21 жовтня 1882 року дав за добу 810 мм опадів, а злива, що пройшла в індійському місті Черапунджі 14 червня 1876 року, - відповідно більше 1000 мм опадів.
Більші підйоми рівня відбуваються поблизу гирл рік у період повені. Коливання рівня, пов'язані із цими процесами, є нетривалими (від кількох діб до кількох тижнів).
61
Коливання рівня, зумовлені зміною густини води, носять довгостроковий характер. Встановлено, що неперіодичні коливання рівня моря на західному узбережжі США майже повністю залежать від густини води у верхньому 500- метровому шарі. У цьому шарі відбувається зміна напрямків течій, які приносять теплу й холодну воду, що призводить до підвищення або до зниження рівня відповідно.
Але ще більші коливання рівня води, перш за все у замкнених морських басейнах, визначаються господарською діяльністю людини, тобто антропогенним фактором.
Коливання рівня моря антропогенного походження спричинені втручанням сучасної людини у стік річок: вилучення прісної води на зрошування, промислові та побутові потреби змінюють стан безстічних морів.
За період з 1930 по 1978 рік рівень Каспійського моря через зменшення стоку річок, у першу чергу Волги, впав більше чим на 2.5 метри. Зменшення стоку Волги відбувалося під впливом як природних, так і антропогенних факторів. Встановлено, що прямі вилучення води призвели до падіння рівня на 50-60 см.
Рівень Аральського моря з 1961 року впав більше чим на 13 метрів через дію антропогенного фактора.
Коливання рівня моря спричинені геологічними і геофізичними причинами. Це особливо довгострокові коливання. За даними Океанографічного управління США, за останні 60 років спостерігається загальне підвищення рівня океану. Рекордне підвищення на 22 см зареєстроване у порту Юджин-Айленд штату Луізіана. Основною причиною цього називають відступ льодів Арктики і Антарктики. За останні роки через деяке потепління клімату Землі зросла швидкість їх танення. У ряді пунктів одночасно з підвищенням рівня моря відбувається опускання ділянок земної кори. Наприклад, в Галвестоні, видимий рівень моря тільки з 1940 по 1965 рік піднявся на 11 см, хоча у дійсності це частково пояснюється опусканням земної кори.
Вказані види коливань рівня води у природі у чистому вигляді не спостерігаються. Звичайно фіксується сумарний ефект різних причин. Однак між різними нетривалими видами коливань рівня води існує зв'язок, спричинений їх анемобаричною природою. Розглянемо це детальніше на прикладі циклону, який миттєво з’явився у північній півкулі над глибоким морем. У його центрі, де тиск найменший, вода за законом «зворотного барометра» повинна піднятися на 10 мм на кожен мілібар падіння тиску. Повітряні потоки під дією градієнта тиску спрямовані приблизно під кутом 70° відносно градієнта тиску. При цьому відхилення морських течій, спричинених вітром, становить 45° вправо від напрямку діючого вітру, і
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відповідно вітер не наганяє воду у напрямку до центра циклону, а навпаки,
«викачує» її, тому що вітрові течії спрямовані від центра циклону.
Такий же висновок можна зробити, якщо врахувати повні потоки води. І дійсно, сумарний перенос вод відбувається у напрямку, перпендикулярному до напрямку вітру. Тому повні потоки спрямовані від центра циклона до периферії. Вітер також не встигає сформувати постійний рівень води, який відповідає його швидкості і напрямку, через інерцію водних мас. Крім того, переміщуючись над поверхнею глибокого моря, циклон породжує довгі хвилі (висота і період залежать від швидкості циклону). Тому у кожен момент часу положення поверхні моря є результатом дії багатьох складових.
Подібний сценарій гідрометеорологічних умов і пов’язаних з ними підвищень рівня води доволі часто спостерігається поблизу східного узбережжя Чорного моря. Зниження атмосферного тиску над морем поблизу берега сполучається з нагінними по відношенню до берега вітрами, що сприяє надходженню у прибережну зону більш легких поверхневих вод з прилеглої акваторії. Вітер спричиняє штормові хвилі і хвильовий потік. Швидкий вихід циклону з центральної частини моря до його східного узбережжя формує довгу хвилю, гребінь якої в окремі моменти накладається на рівень. І, нарешті, при проходженні теплого фронту часто випадає багато опадів. Усі ці явища мають одну спрямованість – підвищення рівня моря.
Як уже відзначалося вище, різкі коливання рівня води в прибережних районах становлять серйозну небезпеку для мореплавства. Запобігти або погасити ці природні явища неможливо, тому головне завдання полягає в розробці прогнозів цих явищ для зменшення можливих негативних наслідків їх дії [5].
2.2.5. Вітрові хвилі
Енергія, що надходить на поверхню океану за рахунок вітру, передається континентальним окраїнам головним чином хвилями. Випадкове поле хвиль при підході до берега трансформується в майже ритмічні биття й накат прибою на берег.
Коли наближаються до суші хвилі із глибокої води і вступають на мілководдя, по досягненні певної глибини починається їхня трансформація й рефракція. При підході до прямолінійно витягнутого берега з рівномірною глибиною, що збільшується у бік моря, напрямок руху хвиль викривляється таким чином, що їхні гребені стають паралельними берегу практично незалежно від того, під яким кутом до узбережжя вони рухалися спочатку.
Якщо хвилі вступають у прибережну зону із сильно порізаним рельєфом дна, яка є продовженням берегового рельєфу, рефракція хвиль приводить до того, що виступаючі в море миси стають ділянками концентрації хвильової енергії, тоді як у затоках енергія хвиль помітно знижується. Це призводить до посиленої ерозії мисів.
Хвилі не тільки переносять енергію. При зустрічі з берегом вони переміщують і воду. Тому над прибережними скелями завжди висить завіса бризок води, а хвилі як би "киплять", у той же час на пологі пляжі відбувається накат води від перекидання хвиль. Хвилі, що набігають на миси, змушують воду рухатися уздовж берега в напрямку від мисів до заток. Тому одночасно з підрізанням мису хвильовою абразією відбувається утворення берегової лінії в затоці (нагромадження матеріалів абразії). Кінцевий результат цих двох процесів зводиться до випрямлення берегів.
Біля практично прямолінійних берегів напрямок вздовжберегових течій визначається напрямком руху хвиль. Ці течії переносять донні відклади й на краях прямої ділянки утворюються коси. У міру розвитку кіс вони перетворюються на бар'єри, що облямовують лагуни. Але вздовжберегові течії не можна порівнювати з потоком умовної ріки уздовж берега. Вони розпадаються на окремі осередки, і перенос води хвилями,  які перекидаються, приводить до появи нормального до берега потоку, спрямованого у бік моря. Так виникають розривні течії, які розглядалися вище.
Вітрові хвилі на течіях або незвичайні хвилі. Морякам, рибалкам, мешканцям приморських районів, там, де спостерігаються сильні течії, добре відомо, що розміри хвиль при одному і тому ж вітрі суттєво залежать від швидкості і напрямку течії. Здавна помічено, що у випадку, коли вітер і течія зустрічні, утворюються круті хвилі з пінними гребенями, які безперервно перекидаються (руйнуються), справляючи при цьому враження киплячої води.
Ходити в такому районі на шлюпці або на невеликому катері небезпечно, і практика знає багато випадків загибелі малих суден у таких районах. Ці райони добре відомі: узбережжя Баренцового моря, гирло Білого моря, Норвезькі шхери, західні береги Південної Америки, затоки і бухти Північної Америки й інші райони Світового океану. Таке явище зустрічається і в гирлах річок. У цьому випадку висота довгих пологих хвиль, які надходять з моря, при вході у гирло річки зростає, хвилі стають крутішими і також є небезпечними для плавання.
Зрозуміло, що різке зростання висоти і крутизни вітрових хвиль, не пов’язане з дією вітру, може відбуватися при зустрічі хвиль з будь - якою, не обов’язково припливною, течією.
Про причини загибелі рибальського судна, перекинутого величезними  хвилями,  які  виникли  раптово,   японський   океанограф   М. Томінага писав: «Погода стояла сприятлива, дув тільки слабкий вітер. Хвилювання у відкритому морі було близько 2 балів. Але в цей час спостерігалася сильна стокова течія, швидкістю до 6 вузлів, тому що перед цим пройшли рясні дощі. Зрозуміло, що висота хвиль, які знаходяться під впливом таких сильних течій, зростає».
Передбачити можливість утворення таких незвичайних (неправильних) хвиль (їх іноді називають у закордонній літературі freak waves, тобто ненормальні, спотворені хвилі), дуже складно. Як показує випадок з японським рибальським судном, ці хвилі можуть виникнути при взаємодії вітрових хвиль з випадково утвореним стоковим потоком. Але, разом з тим, в районах зі стабільними реверсивними або постійними течіями таке явище спостерігається дуже часто.
Так, біля південно-східних берегів Африки у районі між Іст- Лондоном і Дурбаном край континентального шельфу різко наближається до берегової лінії. У цьому місці одна з гілок постійної течії Агульяс підходить близько до поверхні океану. При сильному південно-західному вітрі спричинене ним хвилювання розповсюджується під різними кутами до течії і починає з нею взаємодіяти. Висота хвиль зростає удвічі  порівняно з висотою тих хвиль, які утворюються зазвичай при такому вітрі.
Немалу роль при цьому відіграють і інші океанологічні фактори, характерні для цього місця: урвистий схил дна, різкі і раптові посилення повітряних потоків, значні брижі з півдня від Антарктиди. І тому у цьому районі нерідко утворюються аномальні хвилі, які моряки називають
«улоговинами», «дірками» або «ямами» в океані. Характерна особливість цих хвиль – крутий передній схил і достатньо полога улоговина. Висота хвиль може бути 15-20 м і більше, причому іноді за відносно спокійного моря.
При зустрічі з такою хвилею судно провалюється в раптово виниклу на його шляху яму і несеться назустріч наступній хвилі. Удар наступної хвилі вже припадає не в носову частину його корпусу, а в менш міцні надбудови. Такі удари призводять до попадання води в приміщення судна, а іноді і до руйнування надбудов, шлюпок і т. п.
Подібний випадок трапився у 1973 р. з нафторудовозом «Свіленд». Це величезне судно дедвейтом 282450 тонн, довжиною 338 м, шириною
55 м і осадкою 22 м 25 вересня рухалося на південний захід проти зустрічного вітру силою 8 балів і хвиль висотою 9-12 м. О 16-ій годині 45 хвилин перед судном з’явилася глибока улоговина, в яку провалився його ніс. Перш чим він встиг піднятися, велика маса води обрушилася на кришки двох передніх трюмів, відкривши їх.
Ще більш небезпечні ці ями, коли вони виникають не прямо за рухом судна, а трохи збоку. Тоді судно скочується бортом у цю улоговину і його крен може перевищити критичні значення. Так, 21 серпня 1964 р. англійський пасажирський лайнер «Едінборо Касл» йшов неподалік від південно-східного берега Африки проти брижів і південно-західного вітру. Судно місткістю 28600 регістрових тонн спокійно перевалювало через хвилі довжиною 50 м при бортовій хитавиці 10-15°. Раптово, коли лайнер піднявся на чергову п’ятиметрову хвилю, перед ним виник гребень висотою удвічі більший від звичайного, а поряд – улоговина, в яку судно скотилося правим бортом під кутом приблизно 30°. На щастя, судно змогло вирівнятися. Однак велика кількість води попала у пасажирські приміщення; були пошкоджені лебідки, перила на палубі, трап. Судно менших розмірів у таких умовах легко могло перевернутися.
Величезні за розмірами хвилі мореплавці ще у ХVІІІ віці називали
«кейпроллерами», тобто хвилями-вбивцями. При визначеній швидкості судна вплив таких хвиль може виявитися фатальним.
Вважається,  що  як  раз  ці  хвилі  стали  причиною  загибелі танкера
«Уорлд Глорі». Перший у світі великотоннажний танкер був спущений на воду у США в 1954 р. У червні 1968 р. судно вийшло з кувейтського порту Мена-ель-Ахмаді в Іспанію, маючи в танках більше 48000 тонн нафти. Перед  виходом  судно  було  перевірено  на  технічний  стан  і  визнано
«надійним, справним і безпечним для плавання». Судно йшло курсом  через Перську затоку, Аравійське море, західну частину Індійського  океану до південної частини Африки.
Ось як описує очевидець цей перехід: «Перші дванадцять діб плавання «Уорлд Глорі» пройшли без особливих подій. Перший сигнал про небезпеку, що насувається, надійшов 12 червня, напередодні катастрофи. В 11 годин за місцевим часом Кейптаунське радіо повідомило, що очікується південно-західний вітер від помірного до сильного. Через 10 годин суднова радіостанція прийняла штормове попередження для району, розташованого на південь від танкера.
Жорстокий шторм обрушився 13 червня о 5 годині ранку. Капітан поспішив на місток. Побачивши величезні хвилі, він наказав негайно збавити хід. Через півгодини знову наказав зменшити швидкість вже до 5 вузлів і з цього моменту став маневрувати судном, утримуючи його проти вітру і хвиль, які перекочувалися через ніс танкера і розплескувалися навколо середньої надбудови на палубі. Знову і знову «Уорлд Глорі», обтрушуючи з себе воду, вперто пробивався вперед. Капітан ще раз наказав зменшити хід. Тепер рух танкера став ледве помітним. Судно притримувалося найкращого з можливих курсів – врозріз хвилі. Капітану зоставалося чекати, коли вщухне шторм.
Але о 14 годині 55 хвилин гігантський вал висотою близько 20 метрів підняв завантажений танкер над водою. У якийсь момент ніс і корма зосталися без опори; під дією їх маси корпус судна прогнувся і верхня палуба дала тріщину позаду передньої надбудови. Через нетривалий проміжок часу на судно накотився ще один масивний вал і різко задрав ніс до верху. Пошкоджений танкер здригнувся, і усі на його борту почули страшний звук металу, що рвався і руйнувався. У судна, яке вже мало тріщину по верхній палубі, переломилося днище. Половини танкера стали розходитися, і з них в океан полилася нафта. Почався пожар. Але черговий вал накрив те, що зосталося від судна і загасив полум’я».
Через аварію двадцять два члени екіпажу загинули разом із судном; 10 моряків були врятовані наступного дня після катастрофи.
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«Бенкруейкан» у травні 1973 р. і у серпні того ж року з контейнерним судном «Нептун сапфір». Обидва судна були переломлені, але ті частини, що зосталися на плаву, були відбуксовані до найближчого порту.
Утворення аномально високих хвиль пов’язують, зокрема, і з проходженням атмосферних фронтів. Однак у будь-якому випадку ясно, що раптова зміна параметрів вітрових хвиль на зустрічній течії становить небезпеку навіть для сучасних великотоннажних суден.
Яка ж фізична картина цього явища? Океанографи вважають, що при набіганні вітрових хвиль у зону з сильними вітровими течіями різко зростають висоти хвиль, зростає їх крутизна і змінюється період.
Для вивчення цього явища вченими були проведені експерименти у гідравлічному лотку, де досліджувалася поведінка вітрових хвиль на супутній і зустрічній течії. Окрім того, на полігоні у південній частині Кольської затоки були організовані натурні спостереження цього явища. У районі, де через звуження затоки різко зростають швидкості припливних течій, були розміщені два експедиційних судна, які одночасно проводили реєстрацію хвиль і течій. Природно, що у затоці штормових умов не було, тим не менш були отримані дуже важливі результати.
При швидкості вітру 8-10 м·с-1 спостерігалися вітрові хвилі висотою 0.5-0.6 м на слабкій течії. З посиленням зустрічної припливної течії картина швидко змінювалася: висота хвиль при постійному вітрі різко зростала; досягнувши критичної крутизни, хвилі руйнувалися, гребені відривалися. Висота хвиль зростала у два, два з половиною рази. Судна попадали буквально у шторм, особливо, коли напрямок течії трохи змінювався і крен при бортовій хитавиці досягав 25-30°. Період хвиль при цьому різко зростав, хвилі ставали як би стоячими. При зменшенні швидкості течії висота хвиль  також зменшувалася, їх період повертався  до звичайних для таких вітрових хвиль показників. Сумісне вивчення
результатів лабораторних і натурних експериментів дозволило зробити загальні висновки.
Зі зростанням швидкості зустрічної течії VТ при постійному вітрі середні періоди зустрічних хвиль плавно зростають. Однак при досягненні течією деякої критичної швидкості VКР значення середніх періодів різко зростають. Таке зростання періодів пояснюється, вочевидь, визначеними співвідношеннями між так званою груповою швидкістю розповсюдження хвиль і швидкістю зустрічної течії.
За даними спостережень було встановлено, що при посиленні зустрічної течії усі параметри видимих хвиль поступово зростають. Подальше різке зростання середніх періодів залежить вже від зменшення групової швидкості вітрових хвиль, тому що просування профілю хвилі проти течії уповільнюється і при досягненні течією критичних значень профіль хвилі повинен спинитися, тобто при цьому повинна виконуватися рівність VКР = VХВ , де VХВ – швидкість хвилі в метрах в секунду. З теорії гравітаційних хвиль відомо, що VХВ = (g ·Т)·(2π)-1, де Т – період хвиль в секундах. З цього виразу можливо обчислити швидкість течії, при якій ці хвилі досягають максимальної висоти.
Не слід, однак, думати, що максимальні хвилі спостерігаються при максимальній течії. Рис.2.4, побудований за середніми даними, показує, що відношення середньої висоти hсер хвилі при наявності течії до її значення h0 при VТ = 0 зростає і досягає максимуму на течії, що має швидкість
100 см·с-1. При подальшому зростанні швидкості течії висота хвиль зменшується.
Слід відзначити, що у залежності від посилення зустрічної течії змінюється, крім середніх висот і періодів, і характер їх розподілу. Зокрема, відмічено, що при помірній швидкості течії різноманітність періодів хвиль зменшується, вони стають більш «однаковими», схожими одна на іншу. Одночасно з посиленням зустрічної течії зростає кількість довгоперіодних хвиль. Це пояснюється, мабуть, тим, що район, де спостерігаються сильні зустрічні течії, стає якби природним фільтром, що не пропускає хвилі малих періодів.
Хвилі, що мають групову швидкість меншу або рівну швидкості зустрічного потоку, зупиняються і загасають, а через «фільтр» проходять хвилі, які мають швидкість VХВ > VТ. Природно, що при цьому порушується регулярність природного хвильового процесу і як наслідок цього різко змінюється період і розмах хитавиці суден при переході через такі райони.
З рис. 2.4, крім того, видно, що при зростанні швидкості зустрічної течії до 100 см·с-1 середня висота хвилі зростає у 2.5 рази, і цей факт необхідно знати при розрахунках хвиль у місцях, де спостерігаються
сильні припливні і постійні течії, у гирлових ділянках річок, у протоках і вузьких місцях.
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Рис. 2.4. Зміни середньої висоти хвиль в залежності від швидкості VТ
зустрічної течії
Вітрові хвилі, утворені проходженням атмосферних фронтів. У середніх широтах атмосферні фронти пов’язані з глибокими циклонами, які утворюються головним чином над океаном. Метеорологи відзначають, що при переміщенні великого циклону і пов’язаного з ним холодного фронту в його тиловій частині появляється ще один вторинний атмосферний вихор. Причиною його утворення служить велика різниця температур між відносно теплою водою і охолодженим повітрям у тиловій частині великого (головного) циклону. Тому подвійні баричні структури виникають найчастіше над океаном у холодний або у перехідні сезони, коли є всі умови для утворення необхідної різниці температури води і атмосфери.
Головний циклон, швидко переміщуючись на захід, затягує за собою великі маси повітря, що призводить до виникнення у його тиловій частині свого роду розрідження атмосферного тиску. Такі області розрідження тиску разом з великим температурним контрастом між повітрям і поверхнею води і утворюють вторинний циклон. Вторинний циклон посилює дію головного, в результаті чого швидкості вітру у тиловій частині головного циклону (особливо з правої його сторони у північній півкулі) значно більші, чим в інших частинах, і вітер часом досягає ураганної сили. Тому в зоні максимальних швидкостей вітру виникають великі вітрові хвилі, усі елементи яких (висота, період, довжина) мають екстремальні значення.
При проходженні атмосферних фронтів відразу за ними на морі утворюються хвилі, які мають великі швидкості розповсюдження, - типу брижів. Ці хвилі виходять із зони своєї генерації і, випереджуючи циклон, досягають віддалених берегів задовго до шторму. Оскільки холодні атмосферні фронти переміщуються вправо від основного циклону, ці хвилі найбільш інтенсивні у правій його частині. Досягнувши місця, де глибина моря стає менша від довжини хвилі, вони деформуються, утворюючи сильний прибій.
У відкритому морі в районах зустрічі цих хвиль, що надходять з різних напрямків, вони утворюють «пірамідальні» хвилі, які дуже небезпечні для суден. Середня висота h (в метрах) фронтальних хвиль при постійній швидкості VСЕР (в кілометрах за годину) переміщення фронту обчислюється з виразу h = 1.67·10-3 VСЕР (L)0.5 , де L – відстань, пройдена фронтом над поверхнею моря або океану, в кілометрах.
При зміні швидкості руху фронту утворюється нова система хвиль, висота яких також визначається за цим виразом. Хвилі, що були вже сформовані до цього моменту, або відстають від «нових» хвиль, або випереджають їх в залежності від того, сповільнився чи прискорився рух фронту. Висота хвиль нової сумісної системи може у 2 рази перевищувати середні висоти хвиль. Вважають, що саме хвилі, які генеруються переміщенням атмосферних фронтів, часто бувають причиною аварій суден біля південно-східної частини узбережжя Африки. Ці явища відбуваються у відкритому морі.
При наближенні до берега зона шельфу може виступати у ролі посилювача таких хвиль. Це відбувається у тому випадку, коли період хвиль співпадає з періодом власних коливань води на шельфі. Тоді шельф можна розглядати як канал з однією твердою і однією рідкою стінами, який захоплює хвилі відкритого моря. При резонансі середня висота хвиль зростає поблизу берегів на 1 метр і більше. З’ясовано, що урагани, з якими пов’язана поява найбільш небезпечних примежових хвиль (переміщуються вздовж шельфу з гребенями, перпендикулярними до лінії берега), переміщуються паралельно береговій смузі або повільно наближаються до неї. Тому при проходженні суден у шельфових водах судноводії повинні бути готовими до появи високих резонансних хвиль у випадку, якщо недалеко знаходиться штормова зона.
Явище сулою. Сулой, або, як іноді називають це своєрідне явище, суводь, означає (відповідно тлумаченню В. Даля) водоверть, зустрічна течія, штовханина. Назва «сулой» набула найбільшого розповсюдження у практиці мореплавства. Місця, де може спостерігатися таке явище, позначають на навігаційних картах спеціальною позначкою. У річковій лоції більше застосовується термін «суводь».
Явище раптового утворення штовханини, водоверті у вузьких протоках без видимих зовнішніх причин відмічено здавна. Наприклад, капітан М. Шпангер у своєму рапорті Адміралтейській колегії про плавання по Тихому океані в 1738-1739 рр. дав яскравий опис сулою в Курильських протоках.
Сулой зустрічається не тільки в Курильських протоках або поблизу Лофотенських островів. У різних районах Світового океану, де спостерігаються сильні течії, можуть формуватися сулої. Невеликі сулої спостерігаються у Чорному морі (Керченська протока), більш сильні – у вузьких місцях біля західних берегів Канади, у шхерах Скандинавії. Але найбільших розмірів сулої досягають у мілководних районах з сильними реверсивними течіями: в протоках між Курильськими островами, Сінгапурській, Портленд-Ферт і інших.
Океанологи ще не розробили остаточної теорії сулою, яка здатна розрахувати усі параметри явища. Утворення сулоїв звичайно пов’язують зі взаємодією двох зустрічних потоків води (рис. 2.5,а).
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Рис. 2.5. Схема утворення сулою при зустрічних течіях (а) і над підводною перешкодою (б)
При цьому у фронтальній зоні утворюються вихорі, які виходять на поверхню у вигляді невпорядкованих хвиль. Енергія, а значить, і висота цих хвиль тим більша, чим більші швидкості потоків. Сулої, спричинені зустріччю двох потоків, часто спостерігаються поблизу бухт біля північних берегів Кольського півострова. У цьому районі припливний потік, який заходить у численні затоки, спричиняє великий нахил рівня води. Через уклон утворюється зустрічна течія, яка поблизу виходу із затоки стикається з припливною течією. При цьому у горлі цих бухт і заток утворюється сулой. Найбільш відомий - сулой біля мису Святий Ніс. Тут припливний потік води, що прямує у Горло Білого моря, зустрічається зі своєю гілкою, яка відокремилася і попавши у затоку, формує місцеву циркуляцію і вздовж південно-західного берега мису Святий Ніс йде назустріч основній масі води.
Сулої можуть утворюватись і при виході потоку на мілизну. У цьому випадку утворюються великі градієнти швидкостей у струмені води,
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розриви потоку, вихорі і, як наслідок, хвилі на поверхні (рис. 2.5, б). Простим прикладом може служити рух річкового струменя. На плесах, у широких місцях річка тече плавно, спокійно. На перекатах же, на поверхні води з’являються невпорядковані хвилі, водоверті – виникає суводь.  У морі поява потоку на поверхні спостерігається у протоках між островами,  у вузьких місцях.
Так, поблизу Курильських островів, коли під дією припливних сил значні маси води з Тихого океану направляються в Охотське море через вузькі і відносно неглибокі протоки, енергія потоку при виході на мілизну концентрується через зменшення площини поперечного перерізу і утворюються великі, до 3-4 м висотою, невпорядковані хвилі.
Найбільш потужні сулої спостерігаються при максимальних швидкостях течій. Оскільки вони з’являються у районах з припливними явищами, залежність появи сулоїв від характеру припливу дозволяє надійно їх прогнозувати.
Сулой дуже небезпечний для мореплавства. Навіть великі судна, пересікаючи сулой, зазнають неприємної невпорядкованої хитавиці, збиваються з курсу; висока хвиля може пошкодити палубне обладнання, зірвати з кріплень палубні вантажі, механізми і засоби спасіння. Пересічення таких районів малими і вітрильними суднами загрожує їм, у кращому випадку, аварією. Немало невеликих рибальських суден потонуло у Норвезьких шхерах при проході через сулої.
І недарма у лоції Лофотенських островів вказано, що під час великого хвилювання і сильної течії, при яких виникають водоверті, не слід проходити протокою Москенстреумен незалежно від розміру суден.
Біла піна сулою часто сприймається мореплавцями як ознака рифів, що спонукає їх відхилятися від курсу, витрачати час на додаткові визначення місця, а вночі – навіть кидати якір в очікуванні денного світла. Тому, наближаючись до місця, де можуть утворюватися сулої, судноводій повинен враховувати фази припливу і періоди течії і вибирати час проходу через небезпечний район, беручи до уваги характер і час можливого виникнення сулою.
2.2.6. Внутрішні хвилі
Протягом багатьох років «мертва вода» приводила в утруднення досвідчених капітанів, а забобонних моряків просто лякала. Судно, яке йде малим ходом, раптом зупиняється, так, якби чиясь рука схопила його знизу. Звертає на себе увагу лінгвістичний аспект: «знаходитися у мертвій воді» на мові норвезьких моряків означає теж саме, що і «не рухатися вперед».
Судна, які мають малу швидкість, потрапивши в «мертву воду», раптово втрачають хід, а судна, що застопорили машини, втрачають хід не поступово, а зразу. І, навпаки, при виході з «мертвої води» судна швидко набирають хід. Вітрильні та буксирні судна на «мертвій воді» збиваються з курсу і перестають слухатися руля.
Поверхня моря при переході судна через «мертву воду» у штиль має незвичайний вигляд. За кормою значно зростають поперечні хвилі, попереду судна з’являється велика хвиля, яку судно вимушено штовхати. На «мертвій воді» виникають майже такі ж хвильові рухи, як і при русі судна на мілководді.
Дослідження цього явища, ініційовані Ф. Нансеном, показали, що виникнення «мертвої води» тісно пов’язане з утворенням шару стрибка густини у воді і внутрішніх хвиль. Як видно з рис. 2.6, температура і солоність води з глибиною змінюються, причому ці зміни зовсім не плавні.
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Рис. 2.6. Вертикальні зміни температури t, солоності S, і умовної густини σ води у Чорному морі
Звичайно через сильний прогрів верхніх шарів води їх температура значно вища ніж температура підстильних шарів. І якщо ще й солоність води на поверхні (через приплив річкових вод або дощів) нижча, чим на глибині, то густина води верхнього шару значно відрізняється від густини глибинних вод.
Зростання густини від поверхні до дна відбувається нерівномірно. Шар, де градієнти температури і солоності, а отже, і густини бувають найбільшими, називається, як відомо, шаром стрибка. Стійкий шар стрибка густини товщиною у декілька метрів утворює якби поверхню в океані (морі), що розділяє менш густу і більш густу водні маси. І якщо на цю поверхню будуть діяти будь-які зовнішні сили, вона почне коливатися: виникають внутрішні хвилі (рис.2.7).
Вперше дослідження природи внутрішніх хвиль були проведені у спеціальних басейнах. Для експериментів брали два типи рідин, які сильно розрізняються за густиною і кольором (для більшої наочності), наприклад гас і воду, і збуджували цю двошарову систему різними зовнішніми силами.
У природних умовах – на морях і океанах – спостереження за внутрішніми хвилями ведуть шляхом безперервної або дуже частої реєстрації температури і солоності води на різних глибинах (або у визначених шарах інтегрально) протягом досить довгого часу. Також для
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Рис. 2.7. Відрізок запису коливань термокліну, виконаний системою з трьох рознесених у просторі градієнтно розподілених датчиків температури 28.6.1983 р. на шельфі Чорного моря (а), середній за трьома датчиками частотний спектр (б), середній розподіл частоти Вяйсяля (в) [16]
дослідження внутрішніх хвиль застосовують буйки нейтральної плавучості з гідроакустичними системами визначення. Такий буй заглиблюють до горизонту в шарі стрибка густини  і  врівноважують  його  за  густиною з 74
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гідролокатора відстежують його вертикальні і горизонтальні переміщення.
Просторові параметри і швидкість розповсюдження внутрішніх хвиль більшою мірою визначаються їх природою, походженням і розвитком. Як і будь-який хвильовий рух, внутрішні хвилі являють собою коливання частинок навколо положення рівноваги на різних глибинах у воді зі змінною густиною. Під дією будь-якої зовнішньої сили в океані (морі) порушується природна рівновага шарів води. В результаті частинки води змістяться вверх або вниз на відстань, що залежить від градієнта густини і прикладеного зусилля.
2.3. Транспорт наносів у шельфову зону
Прибережна й шельфова зона є областями земної кулі, де відбувається найбільш інтенсивне відкладення й перерозподіл наносів. За образним висловом К.С. Лосєва [17] морські гирлові області являють собою найпотужнішу "пастку" наносів (у порівнянні з пастками на суші).
На підході до гирла ріка сповільнює свою течію, у результаті тут починається відкладення наносів. Але основна частина наносів і розчинених речовин осідає на дно океану. Усього за рік товща наносів на дні моря в гирлових ділянках може зростати на сантиметри й десятки сантиметрів, тобто в тисячі й десятки тисяч разів швидше ніж у середньому в океані.
Змулені наноси ріки попадають у море відразу у дві пастки - механічну й геохімічну. Механічних причин прискореного нагромадження наносів поблизу гирла декілька: крім уповільнення потоку, коли за  законом Ері, більш важкі частинки починають випадати в осад, діє ще й припливна циркуляція, яка не дозволяє суспензіям йти у відкритий океан, і так зване рідке дно - нахилена від берега поверхня більш густої морської води, яка відтиснутої менш густою річковою водою, По поверхні такого "рідкого дна" суспензії скочуються у бік берега.
Фронт зустрічі прісної й морської води утворює потужний геохімічний бар'єр, який переборює тільки невелика частина наносів, що виносяться ріками. На цьому бар'єрі відбувається коагуляція й флокуляція, тобто злипання частинок у круглі пластівці - флокули. Вони швидко осідають на дно, тому що швидкість осідання частинок суспензії прямо пропорційна квадрату їхнього радіуса.
У результаті роботи механічної й геохімічної пасток товщі осадів в гирлах рік накопичуються з великою швидкістю, найвищою на нашій планеті. Тому товща осадів в гирлах рік місцями досягає 10- 15 км. Під вагою цієї товщі прогинається земна кора, а в нижніх її шарах, в умовах високого тиску й температури, відбуваються складні хімічні процеси.
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Ці відклади також нарощують сушу, відвойовуючи частину площі в океану. Такі алювіальні низовини є на всіх континентах. Якщо континентальний шельф відсутній, наноси поринають на дно затопленої ділянки річкової долини, врізаної під час низького стояння рівня моря, а потім рухаються у вигляді суцільної маси униз по руслу, еродуючи й поглиблюючи його. Такі ділянки діяльних муттєвих потоків можна зустріти в місці впадання рік Конго й Магдалени в океан. Більшість інших рік відкладають наноси на мілководний континентальний шельф.
Під час штормів відбувається замулення наносів, які знаходяться на дні моря. Ступінь замулення залежить від тривалості шторму, глибини води й характеру наносів. Коли зважені частинки знову осідають на дно, вони за рахунок особливостей гирлової циркуляції переносяться у бік берега й накопичуються біля нього. Тому вузькі протоки й затоки діють як пастки наносів. Іноді така пастка проривається, і частина наносів спрямовується на шельф і переноситься потім вверх - униз по ньому, поки знову не потрапить у пастку або не зісковзне в глибини.
Якщо швидкість надходження наносів мала в порівнянні з можливостями їхнього транспортування сильними вздовжбереговими й припливними течіями, то безпосереднього скупчення наносів у результаті принесення з річковими водами майже не утворюється. З іншого боку, в районах зі слабкими припливами й повільними вздовжбереговими течіями в прибережній зоні на шельфі накопичуються наноси річкового походження і утворюється так звана дельта (за назвою грецької букви Δ, на яку схожа дельта ріки Нил у плані). У Середземному, Чорному й Балтійському морях, у Мексиканській затоці, у Північному Льодовитому океані й деяких районах Північного моря, припливи незначні, і пов'язані з ними коливання рівня моря, у більшості випадків, практично непомітні. Тому навантажені наносами річкові води, які вливаються в ці водойми, відкладають свою ношу на континентальних шельфах, утворюючи дельти. Великими дельтами славляться ріки: Міссісіпі, Маккензі, Лена, Нева, Рона, По, Нил, Дунай і Рейн.
Будова дельти досить складна, а її активно наростаюча зовнішня частина відрізняється мінливістю конфігурації. При більших витратах води в ріці можуть виникати нові русла, а старі відрізатися. У більшості дельт існує система рукавів, по яких проходить частина річкових наносів і стоку. В гирлах рукавів відбувається відкладення наносів і утворюються свої невеликі дельти, які в сукупності становлять дельту ріки як таку.
Коли дельта утворюється на шельфі, її зовнішня частина повинна, зрештою, досягти межі шельфу або, якщо шельф не має виразного перегину, ділянки, де швидко збільшується нахил. Тут, якщо його потривожити, шар відкладів може зміститися униз по схилу. Тоді потік наносів почне сповзати униз по підводних каньйонах або обрушуватися
подібно лавинам, створюючи товщу відкладів уздовж континентального схилу й підніжжя; частина їх проникає ще далі, аж до абісальної рівнини. Вважається, що такі потоки наносів поводяться подібно муттєвим потокам. В укритих районах узбережжя, на яких не позначається дія хвиль, утворюються сольові марші. Вони мають важливе значення для життєвого циклу
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Марші розташовуються у внутрішніх, відокремлених від узбережжя частинах лагуни на ґрунтах, які укріплюються, в результаті скупчення наносів у травах, що переплітаються, і коріннях болотної рослинності. З підйомом рівня моря товща ґрунту в них накопичується, і їхня поверхня також піднімається. Марші є свого роду реєстраторами змін умов у прибережній
зоні.
Географічно пастками – накопичувачами наносів, переважно континентального походження, є крайові й внутрішні моря. Так, у Беринговому морі, типовому крайовому, товща відкладів досягає 3– 10 км, а в Чорному й Каспійському, типових внутрішніх морях, - відповідно 4– 8  і 10 км. Самою гігантською пасткою на Землі є гирла Гангу й Брахмапутри, де об’єм наносів становить 5·106 км3, що в 10 разів більше за об’єм Чорного моря.
Але в океані відбувається не тільки відкладення наносів, а і їхній активний перерозподіл. Активні процеси ерозії йдуть у хвилеприбійній зоні на межі суші й моря, на дні донні течії розмивають відклади наносів, а на материковому схилі часті справжні катаклізми, коли із крутих схилів зриваються величезні маси наносів, що рухаються по підводних каньйонах. Таких масштабів швидкого переміщення на великі відстані пухкого матеріалу, як в океані, на суші не спостерігається, і причина цьому - вода, яка, насичуючи донні морські відклади, позбавляє їх зчеплення й різко
знижує тертя [17].
2.4. Специфіка шельфової зони у морських басейнах (на прикладі Чорного моря)
У рельєфі дна Чорного моря чітко виділяються три макроструктурні зони, властиві океанічним басейнам: шельф, материковий схил, дно улоговини.
Чорноморський шельф займає 24 % площини моря і являє собою слабко нахилену поверхню, що лежить на глибинах 0 – 100 м, на окремих ділянках до 140 – 200 м. Найбільшу площу шельф займає у північно- західній частині моря, де його ширина сягає 200 км. Біля південного берега
Криму (ПБК) шельфова зона мала, її ширина змінюється у межах 6 – 10 км, у районі Керченського півострова шельф розширюється до 50 км.
Материковий схил займає 40 % площі дна і обмежений приблизно ізобатами 100 – 2000 м. У Чорному морі виділяють три типи материкового схилу. До першого типу віднесено крутий материковий схил, місцями з ухилами до 20- 30 %. Він характерний для Кавказького і Анатолійського узбережжя та деякої частини ПБК. До другого типу віднесено материковий схил з ухилами 1 – 3 %, який має згладжені форми рельєфу, і поступово знижується. Він характерний для деяких ділянок біля узбережжя Болгарії і району на південь від Керченського півострова. До третього типу віднесено материковий схил з більш складним і різноманітним рельєфом. У районі ПБК цей тип практично не зустрічається.
Улоговина Чорного моря займає 36 % площі моря і окреслена ізобатою 2000 м. Дно улоговини має практично рівну поверхню з невеликими нахилом на південь. Градієнт нахилу дна звичайно менший     1 : 1000.
Шельфова зона відрізняється від інших структурних елементів моря яскраво представленою специфікою прояву багатьох природних процесів. Найбільш відомим і наявним прикладом цього можуть служити поверхневі гравітаційні хвилі, в яких на прибережному мілководді відбувається значна трансформація як у горизонтальній (рефракція), так і у вертикальній (нелінійні зміни профілю хвилі, що призводять до її руйнування) площинах. Суттєво інакше ніж у відкритому океані тут протікають  процеси хіміко-біологічного кругообігу речовин і енергії, що підтверджується специфікою шельфової флори і фауни.
Також існують процеси, які мають місце тільки на шельфі, і які, таким чином, визначають його «обличчя». З гідрофізичних процесів до них належить спектр хвильових рухів, енергія яких практично цілком зосереджена у шельфовій зоні, тобто можливо сказати, що вона захоплена берегом і рельєфом дна. Рухи, пов’язані з береговими захопленими хвилями, мають широкий діапазон просторово-часових масштабів – від сотень метрів до тисячі кілометрів, від хвилин до тижнів.
Відносно короткоперіодні та короткохвильові рухи пов’язані з гравітаційними захопленими хвилями, довгоперіодні і довгохвильові коливання зумовлені хвилями Кельвіна і шельфовими хвилями, які у реальному бароклінному океані найчастіше є єдиним процесом.
У наш час стає все більше зрозумілим, що як раз ці процеси визначають динаміку вод шельфової зони, особливо у внутрішніх морях з переважанням біля глибоких берегів, де припливи та згінно-нагінні явища є незначними. Чорне море, за винятком північно-західної частини являє собою яскравий приклад саме такого моря. Ефективне проникнення захоплених хвильових коливань у придонні шари та прибережні ділянки
моря робить їх особливо визначальними факторами трансформації прибережного рельєфу дна і берегів. Самі захоплені хвильові рухи шельфової зони визначаються багатьма зовнішніми факторами середовища, у тому числі характером густинної стратифікації вод, вздовж береговими варіаціями рельєфу дна і берегів і т. ін.
Однак домінуючим фактором слід вважати формування  нормального до берега профілю дна шельфової зони. Таким чином, з’явилась можливість непрямої апріорної оцінки специфіки динаміки шельфових вод і інших, пов’язаних з нею процесів, за нормальним профілем рельєфу дна шельфової зони. При цьому виникає задача параметричного опису такого профілю.
Перш за все необхідно визначити зовнішню межу шельфової зони. Традиційний підхід на основі критерію максимальної глибини (звичайно 200 м) на даний момент не вважається обґрунтованим. Зараз зрозуміло, що у гідродинамічному сенсі власне шельф (мілководдя) і материковий схил (зона великих нахилів дна) є одним цілим. Як вказувалося раніше, це характерне явище для стратифікованого за густиною моря, де баротропні шельфові хвилі практично неможливо відрізнити від бароклінних хвиль Кельвіна, що локалізуються головним чином над материковим схилом. Таким чином, умови існування захоплених хвильових рухів над материковим мілководдям і схилом дуже близькі і значно відрізняються від умов у відкритому морі.
Тому у повній мірі здається обґрунтованим об’єднання цих структур в одне поняття – шельфова зона.
Визначимо поняття шельфової зони, виходячи з попередніх висновків: шельфовою зоною будемо вважати прибережну частину моря над материковим шельфом і схилом зі специфічною динамікою вод, зумовленою присутністю берега, малими глибинами і великими ухилами дна, що визначають домінуючий вплив на динаміку вод градієнта топогенної потенційної завихреності. При цьому зовнішньою межею шельфової зони умовимося  вважати точку на паралельному профілі дна, де (δН/δх)·Н-1 досягає 10-8 см-1 (Н- глибина, м), що приблизно на порядок більше, ніж у відкритому океані. Слід відзначити, що перехід від умов шельфової зони до умов відкритого океану, у полі параметра (δН/δх)·Н-1 у більшості випадків дуже чіткий, оскільки у нижній частині материкового схилу його значення зменшується приблизно пропорційно квадрату відстані від берега.
Шельфова зона має декілька структурних підрозділів, що достатньо чітко виявляються на характерних рельєфах дна і параметра (δН/δх)·Н-1 у Чорному морі.
Найближча до берега прибережна зона через малі глибини і у багатьох випадках суттєві ухили дна відрізняється значними ухилами дна і
підвищеними значеннями (δН/δх)·Н-1, що визначає можливість локалізації тут хвильових рухів, окрім тих, що характерні для усієї шельфової зони у цілому. Крім того, якраз у прибережній зоні відбувається трансформація та руйнування вітрового хвилювання, найбільш активне переміщення донних осадів та забруднень.
Наступна підзона середнього шельфу відрізняється меншими значеннями (δН/δх)·Н-1 як через зростання Н, так і деякого (іноді значного) зменшення ухилів дна. Особливо добре розвинена ця зона на широких шельфах, наприклад, як у північно-західній частині Чорного моря. Майже обов’язкова присутність підзони середнього шельфу у багатьох районах Світового океану, вочевидь, пов’язана з глобальними тектонічними і кліматичними процесами минулих геологічних епох, тобто зі зміною площин суші і океанів.
Підзона межі материкового схилу – верхнього схилу відрізняється від попередньої, максимум (δН/δх)·Н-1 який зумовлює існування тут другої області захоплення енергії хвильових рухів. Через великі (абсолютно максимальні для шельфової зони) ухили дна, де захоплення найчастіше  має вертикальну і горизонтальну компоненти. У випадку широкого шельфу із розвиненою середньою підзоною області захоплення біля берега на межі шельфу розділяються, що виявляється в існуванні двох підзон з інтенсифікацією хвильових процесів, а між ними – підзони, де течії, головним чином, визначаються безпосередньо вітровим впливом.  У підзоні межі шельфу – верхнього схилу, як правило локалізований термохалінний фронт, який відокремлює шельфові водні маси від вод відкритого океану.
У випадку широкого шельфу та значного річкового стоку в підзоні середнього шельфу найчастіше створюється ще один фронт, динаміка якого контролюється вітром. Динаміка ж зовнішнього фронту окрім захоплених хвиль, визначається впливом динаміки відкритого океану, найчастіше несталістю великомасштабних течій, які локалізуються над схилом. Одночасно фронт і межа шельфу є достатньо ефективним бар’єром для зовнішніх впливів на внутрішні області шельфу.
Підзони нижнього схилу та основи схилу відрізняються від попередніх перш за все негативною кривизною (увігнутістю) профілю рельєфу дна, що визначається у різкому зменшенні (на порядок величин у кожній підзоні) значень (δН/δх)·Н-1. Як і у багатьох районах Світового океану, в Чорному морі у цих областях шельфу локалізована великомасштабна Основна чорноморська течія (ОЧТ). Її ядро знаходиться у верхньому 200-метровому шарі. Нижче, у розглянутих підзонах головний динамічний процес – це трансформація, відбиття і руйнування  планетарних хвиль Россбі та середньомасштабних вихорів [18].
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2.4.1. Районування шельфової зони за параметрами нормального профілю
дна
Районування проведене за профілями дна, які розташовані за нормаллю до берегової лінії у 37 пунктах чорноморського узбережжя. На кожному профілі виділялися ділянки між ізобатами 0, 20, 50, 100, 200, 500, 1000, 1500, 2000 м, на яких рельєф був апроксимований прямою лінією. Потім визначалися такі параметри: ширина ділянки Δ L, середній ухил дна ділянки ā = δН/δх; середнє значення ā·Ĥ-1 (Ĥ – середня глибина на ділянці). Далі визначалась межа шельфу за різким зростанням параметра ā ·Ĥ-1, тобто за максимальною позитивною кривизною профілю Н(х), що дозволило відділити шельф від верхнього схилу. Нижня межа останнього визначалася за критерієм ā·Ĥ-1 ≥ 0.5∙10-6 см-1, межа між нижнім схилом і материковою основою за критерієм ā·Ĥ-1 ≥ 0.05∙10-6 см-1. Зовнішня межа основи материка умовно бралась відповідною ізобаті 2000 м.
Параметри профілю рельєфу дна, визначені за ділянками, осереднювалися у межах кожної з названих підзон (без поділу власне шельфу на підзони). У результаті профілі були згруповані за районами, а потім за типами.
Якість поділу на типи оцінювались за відношенням до міжтипової внутрішньотипової дисперсії. Оптимальним варіантом був признаний той, при якому це відношення досягало максимуму. В абсолютних одиницях воно склало 1.95. Однак якщо відношення внутрішньо типової дисперсії до середнього значення за кожним типом для усіх розглянутих параметрів склало у середньому 0.16, то відношення міжтипової дисперсії до середнього за усіма типами - 0.58, тобто у 3,5 рази більше. Це свідчить про достатньо об’єктивний критерій поділу.
У результаті типізації було виділено чотири головних типи, у кожному з яких є два підтипи.
Тип 1 характерний для широкого шельфу північно-західної частини Чорного моря. Його відмінні риси – велика ширина шельфової відмітки
(Н ~100-150 м), дуже різкий перехід до верхньої частини схилу (де спостерігається абсолютний максимум ā·Ĥ-1), нижня межа якої залягає неглибоко ( більше ніж 1000 м), і ширина основи, яка не поступається шельфу. Відношення ширини шельфу до баротропного масштабу Россбі тут ближче до одиниці, що свідчить про важливість урахування дивергенції у динаміку захоплених хвиль [7]. У підтипі 1а перелічені властивості виявляються яскравіше, чим у підтипі 1б.
Тип 2 характерний для шельфу середньої ширини західного узбережжя Криму і району Керченської протоки ( а також ділянки узбережжя Болгарії). Окрім менших ΔL на шельфі тут необхідно відмітити менш різкий перехід від шельфу до схилу, особливо за значеннями ā ·Ĥ-1 .
Утричі менший тут і параметр дивергентності. Максимум ā ·Ĥ-1 біля  берега і на верхній частині схилу має практично одне і теж значення (близько (4-4,5)∙10-6 см-1). Різниці у підтипах пов’язані головним чином зі значеннями параметрів у нижній частині схилу: у підтипі 2б уся ділянка до глибини 2000 м класифікується як нижній схил, у підтипі 2а – як основа платформи. Відмітимо однак, що напевне, це не має суттєвого значення для динаміки вод шельфової зони.
Тип 3 - найбільш розповсюджений тип профілю шельфової зони Чорного моря. Для нього характерні найбільша ширина шельфу (10-20 км) і параметра дивергентності, майже однакові значення ā ·Ĥ-1 на шельфі і у верхній частині схилу, де профіль дна найбільш близький до експоненціального виду (найбільш часто використовується при моделюванні), локалізація абсолютного максимуму цієї величини у прибережній підзоні. Підтип 3б відрізняється від підтипу 3а більш вузьким шельфом і нижнім схилом (де значення ā ·Ĥ-1 до того ж у двічі більші ніж у підтипі 3а).
Мабуть найбільш специфічний тип 4, розташований у східній половині Турецького узбережжя. Взагалі кажучи, він майже не має шельфу. Прибережна відмілина тут вузька, з ухилами дна схожими з материковим схилом, середній шельф з мінімумом ā·Ĥ-1 відсутній, значення цього параметра поступово зменшується від берега у бік моря. Таким чином профіль Н(х) тут найбільш близький до квазілінійного . Параметр дивергентності дуже малий. Слід відзначити, що внутрішньотипові варіації для типу 4 вищі, ніж у інших типів, що відбиває значну складність рельєфу дна Турецького узбережжя Чорного моря, пов’язану, вочевидь, з активністю тектонічних процесів.
З викладеного видно, що більшість параметрів мають помітні монотонні тенденції переходу від типу 1 до типу 4. Зокрема, це зменшення ширини шельфу, зростання його крутизни, зменшення параметра дивергентності і еволюції від профілів, що мають квазіплоский шельф з чіткою кромкою (тип 1), до експоненціальних (тип 3 і частково тип 2) і далі до квазілінійних (тип 4). Найбільш хаотична мінливість параметрів спостерігається у нижніх частинах схилу. Можливо, це визначає якимось чином динаміку ОЧТ і пов’язаної з нею фронтальної зони, тоді як на захоплені хвильові рухи суттєвого впливу не справляє. При показі середніх кутів материкового схилу, ми включили до нього весь діапазон глибин від кромки шельфу до ізобати 2000 м [18].
2.4.2. Циркуляція і термохалінна структура вод
Водні маси. У Чорному морі заведено виділяти чотири водні маси – поверхневу, проміжну, глибинну, що відносяться до основних, і вторинну,
прибережну. Для шельфової зони, мабуть, має сенс розглядати поверхневу, проміжну і прибережну.
Нижньою межею поверхневої водної маси є шар стрибка густини, пов’язаний з вертикальним градієнтом солоності (другий на вертикалі). У шельфовій зоні моря він звичайно розташований на горизонтах 100-125 метрів, на відміну від центральних частин моря, де межа розташована вище (60-70 м). Температура у цій водній масі на поверхні змінюється від 5-6 оС взимку до 24-26 оС влітку, на нижній межі вона протягом року дорівнює 7.5-8 оС. Солоність протягом року змінюється мало – від 17.5 до
18.6 ‰. Сезонна трансформація призводить до утворення її літньої і зимової модифікації. Зональна трансформація відбувається у двох частинах моря: північно-західній і значно слабше у північно-східній. Поверхнева водна маса займає основний об’єм вод прибережної зони моря. Тут вона утворює її прибережну модифікацію, котра відрізняється зниженою температурою і солоністю у літній сезон і підвищеною температурою і солоністю взимку.
Характерною особливістю формування поверхневої водної маси можливо вважати особливий режим над межею материкової відмілини і над материковим схилом на південній межі північно-західного району. Глибина положення шару стрибка температури тут, як правило, менша, чим над шельфовими районами.
Проміжна водна маса займає шар від 100 – 150 метрів до 800 – 1000 метрів, причому Ії верхня межа - це шар великих градієнтів густини, найчастіше має форму купола. Тут спостерігається температура від 7.5 – 8.9 оС, а солоність від 18.1 – 22.2 ‰, [18].
Шельф узбережжя Криму. Термічний режим вод шельфу Кримського узбережжя визначається головним чином географічним положенням, глибинами, течіями і кліматичними особливостями суші, що знаходиться поряд. У цілому шельфова зона відрізняється прискореним протіканням термічних процесів і більш інтенсивним перемішуванням вод, ніж у відкритому океані. Процеси весняно-літнього прогріву поверхневих шарів тут також протікають скоріше й інтенсивніше. Через це навіть при невеликій загальній глибині різниця температур поверхневого та придонного шару може бути дуже великою – до 10-15 оС, а шар стрибка тут буває різким, більшим, ніж у відкритих районах моря.
Розподіл температури поверхневого шару носить чітко визначений внутрішньорічний хід. Найменші її значення спостерігаються у лютому (найнижчі у районі Євпаторії: 3,6 оС ). На узбережжі ПБК середня температура суттєво вища, наприклад, у м. Ялта 7,7 оС. З кінця березня початку квітня температура швидко підвищується і досягає максимуму в серпні. Однак в окремі роки він може змінюватися на липень або на вересень. У весняно-літній період значні аномалії у сезонному ході
температури у районі ПБК спричиняються згінно-нагінними явищами. Зокрема, під впливом згонів середня температура води у липні і серпні може бути суттєво нижча, чим у попередні місяці. Звичайно зниження температури починається у вересні, особливо різкий перехід до мінімальних значень відбувається у грудні. Між роками середні сезонні і річні температури відхиляються від норми  у  доволі  значних  межах,  табл. 2.2.
На гідрологічні сезони рік поділяється таким чином: зима – січень- березень; весна – квітень-червень; літо – липень-вересень; осінь – жовтень- грудень.
Розрахунок коефіцієнта кореляції річного ходу температури повітря і води для різних берегових пунктів показує, що у 80% випадків він складає 0,6-0,9.
Таблиця 2.2. Норма середньої сезонної температури води і найбільші її відхилення, оС, [18]
	Температура
	Район спостереження
м. Євпаторія
м. Ялта м. Феодосія м. Керч

	Норма Відхилення: позитивне негативне
	Зима
4.6
8.1
5.1
2.5
2.4
1.6
2.3
2.3
3.6
1.7
2.7
2.7

	Норма Відхилення: позитивне негативне
	Весна
14.8
13.7
13.6
15.8
1.6
1.8
2.4
1.6
1.5
2.8
2.2
2.4

	Норма Відхилення: позитивне негативне
	Літо
21.3
21.7
20.8
22.8
2.7
3.1
3.4
2.0
1.6
2.9
2.1
1.4

	Норма Відхилення: позитивне негативне
	Осінь
11.1
14.3
11.5
9.4
2.7
1.8
2.6
2.6
2.8
3.1
3.3
2.9


Глибина весняного прогріву води визначається головним чином характером теплових умов, що складаються у даному сезоні сталістю поверхневого шару, тривалістю та інтенсивністю повітряного перемішування, а також тепловим станом моря у минулий сезон. Чим більша сталість, тим вище відбувається перемішування поверхневих вод і
розповсюдження тепла у глиб моря, і навпаки. Інтенсивне перемішування сприяє утворенню прогрітого шару значної товщини. Якщо взимку море було відносно теплим, тоді товщина шару прогрітої води навесні буває звичайно великою. Взимку від впливом , головним чином, динамічних факторів (хвиль, течій та згінно-нагінних явищ), тепловіддачі і випаровування води з поверхні моря вертикальний розподіл температури характеризується формуванням шару гомотермії у прибережній зоні моря. Звичайно товщина такого шару складає близько 60 м, а в окремі суворі зими більше 100 м. Найнижча температура води спостерігається у Каркінітській затоці і у районі Євпаторії.
Це пов’язано зі значним зимовим вихолодженням води у мілкій північно-західній частині моря та переміщенням її у південні райони. Влітку холодні води, що утворилися у результаті зимового конвективного вихолодження, зберігаються на шельфі тільки північно-західної частини Криму.
Часова мінливість вертикальної термічної структури вод також демонструє чітко визначену внутрішньорічну періодичність. Головною відзнакою прибережної зони від районів відкритого моря  є випереджуючий характер процесів річного ходу гідрологічної структури вод. Крім того, великий внесок у часову мінливість термічної структури вод узбережжя привносять згінно-нагінні явища. Оскільки прибережні райони відрізняються значною динамічною активністю вод, слід чекати  тут значної мінливості положення і характеру вертикальної термічної структури.
Солоність води. Середня солоність поверхневого шару води у Чорному морі складає у прибережній зоні 17,9 ‰, а у відкритій частині моря підвищується до 18,3 ‰. Відповідно до сучасних уявлень на даний момент склалася ситуація, що сольовий бюджет Чорного моря сталий і це пояснюється надходженням солі з нижньобосфорською течією і річковим стоком і виносом такої ж кількості солі верхньобосфорською течією. За даними спостережень розраховані за багато років середні місячні і річні значення солоності води у різних пунктах Кримського узбережжя. Аналіз цих даних показав, що солоність має внутрішньорічний хід, зворотний річковому стоку, тобто мінімальні її значення припадають на зиму (найменше випаровування), а максимальні - на кінець літа, коли стік найменший.
Прибережні води знаходяться у зонах постійного розпріснення, за винятком Каламітської і Каркінітської заток, в яких спостерігається найбільша солоність. Необхідно відзначити, що амплітуда коливань поверхневої солоності на акваторії, що прилягає до Кримського узбережжя, суттєво нижча, чим, наприклад, у північно-західній частині, куди несуть свої води великі річки, такі як Дніпро та Дунай. У районі
прибережної зони ПБК виникають ситуації, коли після значного стоку (повінь) на поверхні моря утворюються лінзи розпріснених вод, які відстежуються звичайно не далі 1-2 км від берега. Їх товщина не перевищує 0.1 – 0.2 м. Через інтенсивне перемішування вод у прибережній зоні вертикальний розподіл солоності більш однорідний, ніж у відкритому морі, хоча головні риси подібні. Як і у відкритих частинах моря шар максимальних градієнтів солоності розташований нижче від термокліну.
Особливості циркуляції вод та її сезонна мінливість. При узагальненні усіх спостережень про циркуляцію вод можливо виявити загальні закономірності мінливості і виділити в її структурі три зони. Прибережна частина – зона берегових кругообертів (межа збоку моря розташована у  3-9 км від берега). Швидкість течій у цій зоні не перевищує
20 – 30 см·с-1, [18], при цьому спостерігається характерне поступове зростання швидкості при віддаленні від берега. Друга зона  –  область ОЧТ
· має ширину 40-80 км [18]. Швидкість течій на поверхні у цій зоні    40- 50 см·с-1, в окремих випадках 100 см·с-1. Стрижень течії знаходиться над крутим схилом дна. Основна чорноморська течія стала і має в цілому циклонічний напрямок руху. Циклонічний вид руху становить 70 %, протилежний – 17 %. Такий же характер циркуляції зберігається і на великих глибинах, при цьому швидкість течій поступово зменшується до   5 см·с-1. Третя зона – відкриті частини моря. Це область слабких течій. Швидкість у ній не перевищує 5-15 см·с-1 на поверхні і мало зменшується з глибиною.
У прибережній зоні, тобто на глибинах менших ніж 200 м, циркуляція у першу чергу визначається характером розподілу енергії, що надходить з відкритого моря. Механізм розподілу енергії за масштабами рухів визначається співвідношенням глибини шельфу (його характерного лінійного масштабу) і масштабу руху. Оскільки глибина прибережної зони непостійна, процеси на шельфі не можуть протікати таким же чином, як і у відкритому морі, і тут відбувається суттєва їх трансформація, яка супроводжується змінами параметрів рухів. Ця трансформація визначається двома протилежними тенденціями – концентрацією енергії при зменшенні глибини, з одного боку, і зростанням інтенсивності процесів її розсіювання (дисипації) - з іншого. В залежності від переважання однієї з цих тенденцій відбувається перерозподіл енергії у бік більших або менших масштабів руху від основного енергонесучого.  А це, у свою чергу, залежить від характеру зміни глибин. Тому для кожного динамічного процесу на шельфі можливо виділити дві області: відносно глибоку, де процеси дисипації (придонне тертя) не впливають, практично, на характер процесу, та мілководну, де процеси дисипації, навпаки, повністю визначають його характер.
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Все це призводить до появи своєрідних видів рухів, котрі відіграють дуже велику роль у динаміці прибережної зони. До таких рухів можна віднести: згінно-нагінні рухи, вихрові утворення, розривні течії. У першій, глибокій зоні – циркуляція головним чином пов’язана з динамікою морських вод. У другій, мілкій – циркуляція визначається хвильовими течіями. Між цими зонами можна виділити ще одну зону, де відбувається руйнування морських рухів і проявляється дія локальних вітрових течій. У мілкій зоні схема циркуляції включає в себе згінно-нагінні течії, що виникають через трансформацію вітрових хвиль в енергію течій і річковий стік. Виділяють два види вздовж берегових течій: дрейфові і градієнтні.
У прибережній зоні ПБК переважні течії спрямовані вздовж берега. Циклонічний тип циркуляції може спостерігатися за будь-яких вітрових умов, але найбільш ймовірний при північно-східних, східних і південно- східних вітрах. Течія проти годинникової стрілки спостерігається значно рідше і переважно у теплу частину року. Вона виникає при значних південно-західних, західних і північно-західних вітрах. Їх повторюваність складає приблизно 25 %. Прибережна смуга ПБК відрізняється слабкими течіями. У 80-90 %  випадків  усіх  вимірювань швидкість  не перевищує  20 см·с-1, у 4-14 % - 20-40 см·с-1 і лише у 2-0,2 % - більше 40 см·с-1. Максимальні швидкості головним чином пов’язані з південно-західними і північно-східними течіями. Стрижень течій знаходиться на відстані 18.5- 28 км від берега [18].
Шельф північно-західної частини. Північно-західна частина Чорного моря й прилеглі до неї ділянки шельфу уздовж західного узбережжя утворюють унікальний регіон, який відрізняється від інших областей численними особливостями, що відіграють важливу роль у формуванні водних мас, циркуляції, інтенсивності обміну й інших процесів, мають істотний вплив на біологічну продуктивність моря в цілому. Своєрідність  північно-західного регіону визначає та обставина,  що тут розташовується велика материкова обмілина, обмежена з півночі, заходу й північного сходу узбережжям, з якого надходить потужний річковий стік прісних вод Дунаю, Бугу, Дністра, Дніпра й інших рік басейну. Це зумовлює формування досить специфічного режиму й незвичайних структур, які не зустрічаються в інших районах моря. Особливого роду динаміка, термохалінні, гідрохімічні й гідробіологічні процеси визначають особливий характер екосистеми північно-західного регіону.
Межі регіону і рельєф дна. На відміну від більшості прибережних районів у Чорному морі, де материкова обмілина не перевищує за шириною 10 - 15 км, а місцями просто відсутня, у північно-західному регіоні вона простягається на багато десятків кілометрів. В міру віддалення від узбережжя глибина моря поступово зростає, а починаючи з глибин
100-150 м материкова обмілина переходить у досить крутий материковий схил з перепадами глибин до 1000 м на відстанях 20 - 50  км.  У південному напрямку обмілина поступово звужується й підходить до Босфорської протоки. У східному напрямку ширина відмілини звужується ще більш різко, особливо поблизу південного берега Криму. За своїми розмірами ця мілководна область перевершує Азовське море. Через відсутність чітких меж з півдня й південного - сходу морфометричні показники важко визначити точно, але умовно можна вважати, що північно-західний регіон має акваторію близько 70 тис. км2, об’єм приблизно 4 тис. км3 і середню глибину, близьку до 60 м. Поблизу узбережжя зустрічаються найрізноманітніші морфологічні структури: гирла рік, лагуни, острови, довгі коси, обмілини, банки й інші абразійні й акумулятивні форми, що сприяють інтенсифікації динамічних процесів і зростанню біологічної продуктивності. У центральній частині регіону рельєф дна більш одноманітний і не має особливо видатних топографічних неоднорідностей.
Донні осади. У прибережній зоні, до глибин 10-20 м, найчастіше переважають піски, що утворюють різні великі форми акумулятивного походження: підводні бари, пасма, вали, коси. Інтенсивні процеси у хвилеприбійній зоні приводять до появи характерних рис берегової лінії, таких, як довгі коси, лагуни й лимани. Уздовж прямих берегів течії формують потужні потоки піску й гальки, а в затоках розвинені піщані пляжі й тераси . Ці структури піддаються міжрічним і сезонним варіаціям, а у періоди сильних штормів вони можуть змінити свої обриси всього за кілька днів.
На глибинах більших ніж  20  м  повсюди  зустрічаються черепашкові  осади,  мул  й   великі   мідієві   банки, особливо   у   північній частині  регіону  і біля  берегів  Криму,  Це свідчить  про  важливу      роль     біологічних       процесів
у формуванні донних осадів.   Характер   просторового   розподілу   осадів    відбиває особливості   середньої    циркуляції вод    у    регіоні.    Потужний річковий  стік   забезпечує   винос  великої   кількості   осадового матеріалу,   суспензій,   мулу,  розчинених   поживних    речовин, побутових  і  промислових  забруднювальних  речовин.  Домінуючі північні    й    північно-західні  вітри    сприяють     переносу     цих  речовин   разом   з   річковою водою   далеко   за   межі    прибережної зони,   При   вторгненні струменів   прісної   води   в   солону   морську воду утворюються локальні гідрологічні фронти, поблизу яких інтенсифікуються динамічні й термохалінні процеси. У результаті формуються особливі гідродинамічні й літодинамічні режими, які безпосередньо   впливають    на    розподіл    осадів, донної    рослинності  й морських організмів. У північній частині регіону розташовані
величезні   банки   водоростей,   в основному    філофори.    У    свою   чергу   морські   організми   (зокрема   мідії)   очищають   воду,   виконуючи тим самим роль біологічного фільтра з об’ємом продуктивності,    який  набагато    перевищує    річковий     стік     і витрати морських течій [19].
Районування всередині регіону. Відмінності    в     структурі полів  і  характері  протікання  процесів   у   різних   частинах   північно- західного регіону в цілому можна представити, виділивши в ньому кілька секторів, (рис. 2.8).
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Рис. 2.8. Північно-західний регіон і його розподіл на сектори [19]
1 – мілководний північно-західний сектор, у який надходить основний об’єм річкового стоку; 2 - прибережний західний сектор, через який здійснюється основний перенос розпріснених вод на південно-південно-захід; 3 - південно-західний  сектор між м. Каліакра  й  Бургаською  затокою,  де  закінчується  трансформація  розпріснених   вод   і   відбувається їхнє   повне    перемішування з    морськими водами; 4 -південно-східний примежовий сектор, розташований над материковим схилом, що відокремлює акваторію регіону від відкритих областей моря; 5 - північно-східний  сектор,  що включає Каркінітську і   Каламітську   затоки   й акваторії, що   примикають   до   них, через   які    надходять    води    уздовж південного  узбережжя Криму; 6 - центральний  сектор, що   є   перехідною   зоною   між іншими секторами.
Основні   водні  маси.  Головна
особливість
гідрологічної структури північно-західного регіону, полягає у великій розмаїтості характеристик водних мас і їхніх розподілів по вертикалі і горизонталі.
Це

зумовлено   складною     взаємодією,  яка
відбувається безпосередньо в межах   шельфу,    основних    водних    мас Чорного моря з  річковим      стоком,      а      також,    хоча     й

меншою мірою, з підземним  прісним  стоком.   Крім   цього,   певну роль відіграють процеси,  що  відбуваються  на  межі  поділу   вода  -  атмосфера: випадання  опадів,  випаровування,  винос   солей   вітром  і  т.п. Найбільше  значення  мають  три  основних  типи   водних мас: розпріснена    водна    маса,    поверхнева     чорноморська     водна     маса й   придонна   водна   маса.  Розпріснені    води    зустрічаються    в районах,  що   примикають    до  узбережних    ділянок    акваторії.  Поблизу   річкових   гирл,  де  вони  спочатку   формуються,   їхня солоність     становить   усього    4-8  ‰.
Поширюючись уздовж західного        узбережжя,

вони поступово трансформуються, у результаті чого їх солоність зростає до  11-16  ‰.  По  вертикалі розпріснені води займають найвищий шар і тому відчувають найбільші сезонні коливання температури: у літню пору на мілководді вони прогріваються до  25-26 °С  (іноді до 27-28 ° С), узимку  на  півночі  регіону
вихолоджуються  до  негативних
температур,
що супроводжується утворенням льоду. У західній частині  регіону розпріснені   води,   як   правило,  узимку    не    замерзають,    але зниження   їхньої   температури  до  4  °С   (іноді   до   0,8°С  )   відбувається


навіть
у

південно-західному секторі, біля болгарського узбережжя [19].
На   більш    віддалених   від    берега    відкритих    ділянках акваторії весь  верхній  шар  моря  (від  поверхні до глибин  20-50 м) займає поверхнева чорноморська водна маса, що має солоність 16-13 ‰ при  змінах  температури в діапазоні  8 – 25 °С .  У  літній   період   і восени   поблизу   західного   узбережжя   ця   водна   маса    займає область глибин  від  10-20 м   до   дна,   розташовуючись   під   шаром більш легкої розпрісненної води.
У найнижчих  шарах   знаходиться   найбільш   густа глибинна   водна     маса,  яка     має  найбільшу     солоність  (до 21-22,5  ‰)
при температурі  8-9 °С.  Перепад  солоності  на  вертикалі   відбувається досить  різко.   Галоклін   у   Чорному  морі   є   постійним   і  розташований  звичайно  на   глибинах   100-150 м,   У   північно- західному  регіоні  він  зустрічається в   основному   в   південно-   східному примежовому секторі над материковим схилом.
Крім   перерахованих   типів   водних   мас,   у    товщі  вод  присутній так  званий  холодний  проміжний  шар  (ХПШ),  що представляє собою своєрідний '"слід" зимового конвективного перемішування  [19].  Він  має   температуру  нижчу,   чим   у   поверхневих і глибинних шарах (нижче 8 °С), і займає, область
глибин
між
поверхневою
чорноморською
водною
масою
й глибинною
водною масою.
Поблизу узбережжя верхній шар   моря   займають   розпріснені води,    нижче    знаходиться поверхнева     чорноморська     водна     маса. З   віддаленням від берега  остання   починає   займати   весь   верхній   шар, нижче 40-50 м розташовується холодний проміжний шар. На глибоководних   ділянках   регіону   нижче    холодного    проміжного шару,    починаючи    з    70-100  м,    всю    область    глибин  до  дна займає глибинна водна маса.
Особливості циркуляції й мінливість течій. Характер циркуляції в регіоні визначається як  загальними  для  Чорного  моря  закономірностями, так  і  локальними факторами.  Через  південно-  східний сектор відбувається  перенос  вод  з північного сходу  на південний захід  у  системі  загального  циклонічного  кругообігу  в західній    частині    Чорного    моря.     Над  материковим     схилом перенос  інтенсифікується. Розподіл  гідрологічних  елементів   показує, що       течія
у цьому районі, можливо, має характер напівпритопленого струменя (рис. 2.9, розріз зроблений поперек материкового схилу), стрижень   якого   проходить    на    глибинах    40-  70 м. На поверхні він проявляється у вигляді чітко означеного струменя холодних вод, що має ширину 10-15 миль (верхня крива на рис. 2.9.).
На мілководній частині шельфу  течії  виникають  завдяки потужному річковому стоку й переважним вітрам північних і північно-західних румбів. Це зумовлює формування стаціонарного переносу   розпріснених    вод    уздовж західного    узбережжя    в напрямку    до    прибосфорського     району. Середні     швидкості     течій у  поверхневому  шарі  близькі  до 0,2-0,5  м·с-1,   а   зміни   їхньої  величини    й    напрямку    із глибиною    відповідають    положенням теорії Екмана про дрейфову циркуляцію на мілководді.
Сильна залежність поверхневих течій на шельфі від метеорологічних  умов   приводить   до   появи  синоптичних  варіацій їхніх просторово - часових характеристик з характерними часовими масштабами порядку декількох діб, що відповідає синоптичному  масштабу атмосферних рухів. У прибережній зоні  помітну  роль відіграють  також  коливання з  періодом  24 години,  пов'язані   із бризовим режимом.
Виміри  течій  на  шельфі  показують,  що  в   спектрі   добре  означені інерційні коливання з періодами, близькими до 17 годин, амплітуди   яких   досягають    декількох    десятків сантиметрів за  секунду.   У   придонних   шарах    відзначалися    нетривалі сильні    течії зі швидкостями до 1-1,2 м·с-1, пов'язані, очевидно, з розвитком
	топографічних
хвиль
	у
стратифікованому
	примежовому
	шарі

	поблизу
неоднорідного
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Рис. 2.9. Розподіл температури з глибиною у південно-східному примежовому секторі. Заштрихована область глибин, зайнятих водами холодного проміжного шару, оконтурює стрижень плину. Верхня крива
· запис поверхневої температури
термістором,
стрілкою відзначений холодний струмінь [19].
Поблизу  річкових   гирл,   крім   перерахованих   механізмів, важливу роль відіграють локальні термохалінні процеси, що супроводжуються формуванням густинних (градієнтних) течій і внутрішніх    хвиль    при    вторгненні     прісних     вод     у солону морську   воду.   Швидкості    локальних    течій    можна оцінити    з виразу     Vт  ~ (∆ρρ-1 ·g·Н)0.5,  (де  ∆ρρ-1 - відносний     перепад     густини, g-  прискорення  сили  ваги, H- глибина  моря),  що   для   типових  ситуацій приводить до значень порядку 0,3-1,0 м·с1.
Мезомасштабні  неоднорідності.  Характеристики  мезомас-  штабних    неоднорідностей    у     регіоні     були     визначені     за записами поверхневої температури, зробленими  за  допомогою термістора. Найчастіше  зустрічалися  неоднорідності  у  вигляді локальних фронтів,  поблизу  яких  спостерігалися  хвилеподібні структури.
На    картах    поверхневої    температури    помітні    численні "клини"      теплих
і холодних  вод, що  надходять  з  різних напрямків     й     утворюють     меандри,     струмені     й     фронтальні зони.
Типові масштаби цих структур становлять від декількох кілометрів до 15 - 30 км.
Незалежно зроблені оцінки просторових масштабів у полі швидкості (за даними вимірів течій на буйковій станції на північ від м. Каліакра) показали, що інерційні коливання можуть створювати структурні неоднорідності з горизонтальними масштабами 12-14  км,  бризові  -  16- 19 км, а синоптичні - 26-31 км [3] Це добре узгоджується з оцінками масштабів   неоднорідностей    у    полі    температури    й  дозволяє зробити    висновок    про    те,    що    в     північно-західному регіоні типові   мезомасштабні    (10-30 км)    неоднорідності поля    температури, а    також,    мабуть,    й    інших     гідрофізичних     і     гідрохімічних полів, формуються під впливом динамічних процесів інерційного, добового   і    синоптичного   часових    масштабів.    У     придонних шарах,
крім перерахованих процесів, у формуванні неоднорідностей скалярних   полів    беруть участь    топографічні    хвилі, а   у гирлових   районах  - густинні    течії    й    термохалінні    процеси [19].
Питання для самоперевірки
1. Назвіть основні генетичні елементи рельєфу дна Світового океану.
2. Як класифікуються шельфи за Ф. Шеппардом?
3. Яка особливість характерна для шельфу Антарктиди?
4. Що представляє собою шельф у геологічному відношенні?
5. Вкажіть геофізичні особливості шельфів.
6. Чим пояснюється висока біологічна продуктивність шельфів?
7. Вкажіть основні середні морфометричні характеристики шельфу в Світовому океані.
8. Що таке апвелінг і даунвелінг?
9. Назвіть основні причини виникнення розривних течій.
10. Як розривні течії впливають на навігацію та гідрографічні умови?
11. Назвіть основні апвелінгові області у Світовому океані.
12. При яких напрямках вітру відносно берега у північній півкулі найбільший нагін буде на заглибленому шельфі і на мілководному?
13. Що таке сейші і основна причина їх виникнення?
14. Яка основна причина тягуна? Наслідки його дії в портових акваторіях.
15. Особливості
розповсюдження
вітрових
хвиль
на
течіях
в шельфовій та прибережній зоні.
16. Основні причини виникнення сулоїв і їх вплив на навігаційні умови.
17. Що таке внутрішні хвилі і де вони виникають у шельфовій зоні?
18. Назвіть «пастки наносів» у прибережній і шельфовій зоні.
19. Що таке «рідке дно»?
20. Назвіть основні водні маси шельфу Південного берега Криму.
21. Назвіть основні водні маси північно-західного шельфу Чорного
моря.
22. Процеси яких періодів формують мезомасштабні неоднорідності
гідрологічних полів у північно-західному регіоні Чорного моря?
3. ГИРЛОВИЙ РЕГІОН
Численні водні артерії рівнин, бурхливі гірські потоки, річки степів, лісів і тундри несуть свої води у моря і океани. Місце впадіння річки у море називається її гирлом. Однак під цим розуміється не тільки лінія зіткнення річкових і морських вод, але і велика зона нижньої ділянки річки і прилеглого району моря. Наближаючись до моря, річка стає ширша, її течія уповільнюється, утворюються острови. На підступах до гирла річки і морська вода помітно змінюється: змішуючись з мутною річковою водою, вона набуває бурих і зеленкуватих відтінків, змінюється її солоність, температура, прозорість.
Завдяки взаємодії двох різних за своєю природою вод на межах річок і морів звичайно формуються своєрідні природно – господарські райони. З урахуванням цього, сучасна наука виділяє місця впадіння річок у моря в самостійні географічні об’єкти – гирлові регіони.
Дельтою ж звичайно називають частину рівнини, в межах якої основне русло річки розгалужується на водотоки або рукави, які впадають в море безпосередньо або через систему водоймищ. Саме в дельтах відбуваються складні процеси взаємодії морських і річкових вод, різних за динамічними, фізико – хімічними і біологічними властивостями. Ріка може впадати в море не тільки через багаторукавну дельту, але і через одно рукавне гирло, утворювати під дією припливів своєрідну воронку – естуарій. Поняття «дельта ріки» увійшло в сучасну науку з легкої руки відомого древньогрецького історика Геродота, який, мандруючи Єгиптом ще в V віці до нової ери, звернув увагу на те, що наявність двох великих рукавів надає гирлу Нилу форму перевернутої літери Δ (дельта) грецького алфавіту.
Завдяки географічному положенню – на стику морських і річкових шляхів – гирла великих річок здавна відіграють велику роль у господарській діяльності людей, у розвитку суспільства. Сприятливі кліматичні умови в дельтах річок тропічних, посушливих і напівпосушливих зон, добре зволожені і дуже родючі землі сприяли їх заселенню і господарському освоєнню на найбільш ранніх етапах розвитку людства. Кілька тисячоліть тому були заселені гирлові області Нилу, Євфрату, Тигру, Гангу, Янцзи і інших річок. Ці райони стали осередками людської цивілізації.
Пізніше гирла річок стали використовуватися і як транспортні вузли, які пов’язували річкові і морські судноплавні шляхи. Почалося будівництво портів у глибоководних гирлах, які являли собою природні добре захищені від хвиль гавані. Більшість сучасних морських портів знаходяться у гирлах річок. Спорудження портів йшло одночасно з будівництвом міст.
Приморські міста, спочатку пов’язані тільки з портом, при наявності сприятливих економічних умов розвинулись у великі промислові центри (Лондон, Гамбург, Нью – Йорк і інші)
Велика роль гирл річок у житті людства змусила вчених звернути увагу на процеси їх утворення і розвитку.
3.1. Визначення та межі
Специфічними регіонами СО є райони, в межах яких відчувається вплив великих рік. Річкова вода, яка надходить в океани і моря, має меншу густину, тому розтікається по поверхні водойми струменями різноманітної конфігурації в залежності від вітру і течій. При цьому вони поступово трансформуються за рахунок змішування з морською водою. Шар річкової води, який стає більш солоним, здійснює значний вплив на гідрологічний режим регіону, де він розповсюджується. По – перше, річкові води за рахунок підвищення сталості стратифікації густини послаблюють обмін усіма субстанціями підстеляючих їх вод з атмосферою. Тому часова мінливість різних характеристик локалізується у верхньому розпрісненному шарі. По-друге, річковий стік створює стокову течію, яка розповсюджується на деяку відстань від гирла. По-третє, ріка виносить значну кількість наносів, які впливають на рельєф дна. У мілководних районах це може впливати на судноплавство. Нарешті, річкові води як самі транспортують органічні речовини, так і, змішуючись з морськими, сприяють розвитку рослинних і тваринних організмів.
Таким чином, зона змішування річкових і морських вод, гирлова область, характеризується специфічними рисами гідрологічного режиму.
У зв'язку з тим, що розміри зони впливу річкової води залежать від інтенсивності та об'єму стоку, у різні сезони року вони значно змінюються. Найбільш далеко річкова вода розповсюджується у період повені. Пропонується морською межею гирлової зони вважати середнє багаторічне положення гідрофронту між морськими та розпрісненими водами у період найбільших витрат річкового стоку. Від великих рік ця межа знаходиться на відстані сотень кілометрів і гирлова зона чітко окреслюється на картах розподілу солоності у поверхневому шарі води. У якості прикладу – гирла Амазонки, Хуанхе, Дунаю. Сукупність усіх гирлових районів, які мають загальні риси гідрологічного режиму, можна вважати одним гирловим регіоном у масштабах Світового океану.
У межах гирлової зони виділяється гирлове узмор'я. Воно простягається від гирла ріки до звалу глибин, або закінчується на морському схилі бару. Використання морфометричних ознак для виділення цього району пояснюється тим, що у ньому відбувається найбільш інтенсивне розширення струменя річкової води, яке завжди
супроводжується зменшенням швидкості течії та осадом мулу і наносів, які переносяться з потоком. Це призводить до утворення специфічних форм підводного рельєфу, який у свою чергу впливає на характер руху струменів річкової води. Якщо ріка закінчується естуарієм у формі губи, тоді вона теж входить у гирлову зону. Частина ріки, у якій відчувається вплив моря, також вважається гирловою зоною і називається гирловою ділянкою ріки, яка починається у тому місті, де русло ріки розділяється на рукави, або у місті розширення при переході в естуарій. Вище за течією ріки гідрологи виділяють припливну ділянку ріки, у межах якої простежуються припливні та неперіодичні коливання рівня моря. Наприклад, у Амазонці припливи помітні на відстані більш ніж 850 км від гирла. У океанологічних задачах звичайно обмежуються гирловою ділянкою ріки, у якій простежується проникнення морської води. На цій ділянці відбувається не тільки динамічний вплив океанічних або морських процесів, а ще й термохалінний і біологічний [1].
3.2. Утворення дельт
Процес утворення дельт вельми складний і визначається багатьма факторами. До головних з них відносять: стік річкових вод і наносів, морське хвилювання і течії на узмор’ї, наявність припливів, глибина моря у місці впадіння ріки, господарська діяльність людей.
Стік води і наносів з ріки відіграє головну роль у формуванні дельти. Звичайно у місці впадіння в море швидкість потоку ще достатньо велика для того, щоб сприяти розмиву і заглибленню русла. Однак при виході потоку на узмор’я швидкість стокової течії зменшується і основна маса наносів випадає, утворюючи гирловий бар. Одночасно швидкість потоку річкових вод зменшується не тільки за напрямком від гирла до узмор’я, але і поперек річкового струменя – від стрижня до берега. При цьому відбувається випадіння наносів у вигляді кіс, які можна вважати продовженням берегів річки.
Відкладені наноси утворюють підпір води і спричиняють перепади рівня як вздовж, так і поперек потоку. Такий поперечний нахил рівня зумовлює розширення потоку над баром і його роздвоєння. Ці роздільні потоки прорізають бар, і в середній частині виникає осередок. Потім він закріплюється рослинністю і перетворюється на острів.
Так відбувається розподіл гирла ріки на рукави і формування усієї гідрографічної мережі дельти. Тому на морському краї дельти спостерігається багато рукавів і проток. З віддаленням від моря острови дельти стають більшими, за рахунок відмирання мілких проток вони підвищуються і заростають очеретом і кущами.
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Таким чином, бар, осередок і острів, які представляють собою розвиток однієї і тієї ж руслової форми, є невід’ємною частиною будь-якої дельти. Їх сукупність і утворює добре розвинені дельти більшості великих річок.
Процес розгалуження дельти особливо яскраво проявляється  у період повені, коли ріка несе основну масу води і завислих частинок. В цей час відбуваються значні деформації русла ріки: пасма і ями зміщуються вниз за течією, можуть досягати бару і змінювати його конфігурацію.
На морському краї дельти течії і хвилі намагаються вирівняти підводний схил берега, виробити профіль рівноваги, тобто створити такий схил берега, при якому приплив річкових наносів врівноважується їх відтоком в суміжні райони. У цьому місці ріка, формуючи гирловий бар, збільшує крутизну схилу дна на узмор’ї й ускладнює його рельєф. Однак хвилі руйнують верхню частину підводного схилу і акумулюють наноси біля його підніжжя. Вздовж берегові течії можуть приносити з сусідніх районів узбережжя морські наноси, які утворюються при руйнуванні берегів і дна прибережної зони моря, і відкладати їх на узмор’ї, що сприяє нарощуванню дельти.
Такий вздовж береговий потік наносів при усталеному режимі хвилювання і течії часто формує біля морського краю дельти піщану косу, яка блокує гирла річок. При цьому можливі повне відокремлення річки від моря у місці її попереднього впадіння і поворот русла вздовж блокуючої коси.
Слід відзначити, що вплив морського хвилювання і течій на узмор’ї на процес утворення дельти тим більший, чим менший водний і твердий стік річки. Однак, як правило, головним джерелом наносів у берегову зону є твердий стік річок: більшість дельт складено з матеріалів річкових наносів.
Глибина моря у пригирловому районі виказує вплив на процес дельтоутворення. На мілизні кількість матеріалу, потрібного для виходу  на поверхню активних форм рельєфу дна і побудови підводної дельти, значно менша, чим при великій глибині моря. Крім того, на великих глибинах, руйнівна дія хвилювання на морський край дельти значно сильніша.
Тектонічна діяльність і загальні підняття і опускання суші відносно моря сприяють інтенсивним змінам вигляду дельт річок.
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рівня Каспійського моря інтенсивно наростала в результаті як відкладення річкових наносів, так і приєднання до дельти осушених ділянок дна узмор’я.
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лінійне наростання дельти складало 94 метри на рік. За подальші 11 років при падінні рівня на 0,4 метри річний приріст дельти зріс до 190 метрів, а при
падінні рівня на 1,45 метри у 1927-1940 роки – до 370 метрів.
Великий вплив на дельтоутворення виказує діяльність людей. Внаслідок будівництва гребель і водосховищ, відбір частини стоку на зрошення зменшується стік води і наносів річок, змінюється їх внутрішньорічний розподіл. Так, будівництво Цимлянської гідроелектростанції призвело до зменшення стоку наносів Дону з 4 до 3,2 мільйонів тон за рік.
При зменшенні стоку води і наносів з’являється тенденція до зміни швидкості зростання дельти. В окремих випадках можливі розмив і відступ вже утворених дельт під впливом руйнівної дії хвилювання на узмор’ї.
Іншим антропогенним фактором є штучне поглиблення русла чи обвалування окремих водотоків. При цьому основний стік зосереджується у деяких рукавах: дельти цих рукавів починають зростати. Дельти інших рукавів відмирають: заростають водною рослинністю або відступають під дією хвиль моря і вздовж берегових течій. Тому при проектуванні різних гідротехнічних споруд і промислових об’єктів на річках неможливо не враховувати їх можливий вплив на процеси утворення дельт.
Не дивлячись на велике різноманіття існуючих на земній кулі дельт, у розвитку таких гирлових областей вдалося виявити три характерні стадії, практично єдині для усіх без винятку дельт річок.
Перша стадія – формування дельти виконання. Утворення такої дельти починається з відокремлення окремих ділянок акваторії затоки хвилеприбійними косами. Далі відокремлені частини лагуни заповнюються річковими наносами, цьому в більшій мірі сприяє добре розвинена річкова рослинність (осока, рогіз, очерет): річка таким чином сама «виконує» свою дельту. Звичайно у дельті, що знаходиться у стадії виконання спостерігається багато лагун, лиманів, які у різному ступені перебувають у процесі перетворення на сушу. Одні з них представляють собою вільні від рослинності водоймища, інші мають вигляд озер, що поросли осокою, треті вже перетворилися на болота. Тут вплив морських факторів – припливів, течій, хвиль – ослаблений. Прикладом таких дельт можуть служити дельти Дону і Кубані.
Друга стадія – формування дельти висування. При цьому гідрографічна мережа дельти розвивається через акумуляцію як річкових, так і морських наносів на відкритому узмор’ї при активній дії морських факторів. Таке явище спостерігається тоді, коли ріка несе настільки потужний потік наносів, що він спроможний протистояти морським хвилям і течіям, які виносять твердий матеріал за межі узмор’я. Але і тут можливе поєднання багатьох факторів. Якщо стік наносів недостатній для швидкого розвитку бара з наступним його перетворенням на осередок і острів, тоді виникає характерна за своїми обрисами дзьобоподібна дельта, що складається з двох коротких пригирлових кіс.
Якщо ж твердий стік значний, і хвилі не встигають руйнувати ділянки дельти, що висуваються, тоді великі рукави, берегами яких служать вузькі полоси валів наносів, що утворилися з пригирлових кіс, можуть виступати у море на десятки кілометрів. Прикладом таких сценаріїв можуть служити дельти річок Міссісіпі, Кури, По.
На цій же ж стадії висуненої дельти утворюються і згадувані вище гирла, блоковані з моря вузькою косою, складеною з морських наносів. Така коса утворюється при явному переважанні штормів одного напрямку  і потужному вздовж береговому потоці наносів. При цьому вузька коса відхиляє русло ріки у напрямку переважного переміщення наносів. Класичним прикладом такого типу гирла служить гирло річки Сенегал.
Третя стадія – стадія формування накладеної дельти. Дельта формується в процесі заповнення річковими наносами великих міжруслових низин на поверхні раніше сформованої дельтової рівнини в умовах практично повної відсутності активної дії морських факторів. При цьому річкові наноси майже повністю відкладаються у межах розливів між основними рукавами, і в море стікає вже освітлена вода. Для цієї стадії розвитку дельти характерно значне переважання мілких водоймищ, розчленованих островами або масивами заростей тростин, комишу й іншої річкової рослинності. Прикладом таких дельт можуть служити західна і східна частини дельт річок Волги та Ілі.
Тривалість окремих стадій і їх фаз коливається у широкому діапазоні
· від кількох десятиліть до тисячоліть, що пояснюється різноманіттям факторів, які визначають розвиток дельти.
Основний дельтоутворюючий фактор – річковий стік – значно впливає на темпи утворення дельти: зростання стоку скорочує, а зменшення подовжує тривалість окремих стадій і фаз формування гирлової області.
Стік наносів діє у тому ж напрямку: чим він більший, тим швидше висувається гирло у море. Швидкість відмирання окремих рукавів також залежить від мутності річкових вод, тривалість стадій розвитку дельти зменшується із зростанням стоку наносів.
Повільне протікання процесів дельтоутворення в неприпливних районах може бути різко порушене будь-яким екстремальним природним явищем: дуже великою повінню або значним нагоном води. При цьому не тільки змінюються фізико-географічні умови дельти і відбувається зміна фаз розвитку гирлової області, але і великі зміни спостерігаються у положенні русел водотоків і глибин на фарватерах.
При великій повені ріка випрямлює звивисті водотоки, прориває нові рукави, поглиблює одні протоки і заносить інші. Сильні нагони води приводять до розмиву бара і морського краю дельти, перерозподілу наносів вздовж нього, заносу фарватерів і судноплавних шляхів.
В останній час людина втручається у процеси дельтоутворення не тільки побічно – шляхом гідротехнічного будівництва в басейнах річок, але і напряму – створюючи нові річкові русла, випрямлюючи водотоки дельт, риючи канали. Такі водогосподарські заходи призводять до  швидких і корінних змін структури дельт.
Наприклад, річка Терек у зовсім недалекому минулому впадала в Аграханську затоку Каспійського моря. Великий стік наносів Тереку призводив до того, що затока швидко міліла, затоплювалися великі території, доводилося часто поглиблювати судноплавні канали. Тому була зроблена прорізь через Аграханський півострів, і Терек став нести свої води у Середній Каспій. Стара дельта зараз швидко відмирає, а на місці впадіння річки в море почала утворюватися нова, так звана піонерна дельта.
Слід також очікувати утворення піонерної дельти у випадку поглиблення до судноплавних розмірів русла правого рукава річки Амур у місці її впадіння у затоку Де-Кастрі. Таке поглиблення дозволить скоротити шлях з Амуру в Татарську протоку майже на 600 кілометрів.
Вплив припливів, потужних повеней і сильних нагонів на судноплавні умови в гирлах річок часто бувають одного порядку з  впливом господарської діяльності, однак на відміну від неї наслідки природних факторів важко передбачити.
Хоча дельти формуються під впливом усіх перелічених факторів, роль кожного з них визначається в залежності від конкретних  географічних умов району. Цим і пояснюється велике різноманіття дельт, що розвиваються в результаті поєднання цих факторів. Це також визначає умови використання гирл річок для господарських цілей. Зокрема, умови судноплавства у гирлах рік визначаються гідрологічним режимом, і в першу чергу наявністю і висотою припливів [13].
3.3. Проникнення морської води у гирлову зону
У воронкоподібних естуаріях припливи можуть досягати значних величин: у гирлі річки Северн – до 14 метрів, ріки Птікодіак – до 10 метрів, Мезені – до 9 метрів. При великих амплітудах хвиля припливу при надходженні у гирла багатоводних річок, розвертає на зворотну їх стрімку течію. Цією обставиною користуються мореплавці при заході великих суден у річку під час припливу. Мешканці прибережних районів використовують це явище, спускаючись за течією ріки при відпливі і піднімаються у приплив.
Припливна течія розповсюджується дуже далеко вверх по річці: на Північній Двіні на 120 кілометрів, на Мезені – на 80, на Ельбі – на 140. На Амазонці розповсюдження припливу досягає 1400 кілометрів, причому
вздовж за течією спостерігається вісім гребенів припливної хвилі. У річці Святого Лаврентія приплив підіймається на 700 кілометрів, причому на відстані 400 кілометрів від гирла біля Квебеку рівень води підвищується на 4,6 метри.
На деяких річках вільна поверхня припливної хвилі у начальній фазі припливу сполучається із дзеркалом річкового потоку в формі «стрибка», висота якого досягає кількох метрів (наприклад, у сизигію на річці Хунглі 9,3 метри). Цей водяний вал, який являє собою серйозну небезпеку для невеликих суден, звичайно обернений у річку, по якій рухається разом з припливом. При відпливі вал утворюється уступом з крутизною схилу 70° у бік моря і спускається у цьому напрямку.
Це явище звичайно називається бор (від англійського «bore»), але в деяких місцях його називають по-іншому: на Амазонці – поророка, на Сені
· барр, на Жиронді – маскаре. На річці Птікодіак бор з’являється на відстані 32 кілометри від гирла. Тут рівень миттєво підіймається на 1 метр, а потім дуже швидко його висота доходить до 2,5 метрів. У гирлі річки Северн, яка впадає у Брістольську затоку, де спостерігаються найбільші припливи у Європі, бор має неоднакову величину, його висота біля берегів досягає 1,5-1,8 метри, а на фарватері – до 1 метра. Швидкість руху бора у річці Северн складає 6-10 вузлів.
Зустрічна течія ріки і опір русла руху морських вод поступово ослаблюють припливний потік до його повного загасання. На відміну від морських умов поворот, або перекидання, припливної течії на відпливну відбувається у гирлових рукавах не відразу по усьому живому перерізу, а поступово – від дна до поверхні і від берегів до стрижня. Тому у такому живому перерізі у деякі години припливної фази можуть бути дві протилежно спрямовані течії.
Припливні течії, що мають великі швидкості, при взаємодії з потоком річкових наносів, регулярно змінюють глибини у гирлових ділянках річок. Зміни русла можна відстежити протягом припливного циклу. Стрімкий багатоводний потік припливу підрізає береги, змиває банки і заносить ями, безперервно змінює фарватер.
Зміни фарватеру бувають настільки значними, що на багатьох припливних гирлах рік у кожну навігацію доводиться змінювати судноплавні умови і плавання там без лоцманської проводки неможливо. Вплив різких змін швидкості і напрямку течії виявляється не тільки в мінливості положення фарватеру, але і у відчутному протягом століть і навіть десятиріч переміщенні русла ріки.
Так місто Мезень, засноване у ХVІ сторіччі знаходилося на березі річки, яка і дала йому назву. Тепер річка Мезень відійшла на 2,5 кілометри. Одночасно з блуканням русла у поперечному напрямку звичайно відмічається значне зростання заносимості гирлової ділянки ріки. Цей факт
пов'язаний з поступовим накопиченням річкових наносів і їх осадженням на узмор’ї. Гирло ріки «старішає», і суднам стає все складніше долати його. Процеси старіння річки продовжуються століттями. Однак якщо гирло вже обміліло, то підтримувати умови судноплавства вкрай важко. Зусилля зі створення судноплавних каналів ні до чого не приводять, тому що при великих швидкостях припливних і особливо відпливних течій, канал який робить земснаряд, тут же замивається.
Морські гирла річок у неприпливних районах звичайно більш консервативні. Процеси формування гирлових областей тут продовжуються тисячоліттями. Більшість сучасних великих і середніх річкових дельт почали розвиватися у після льодовиковий період при значному підвищенні рівня океану і затопленні низов’їв давніх річкових долин з утворенням глибоко врізаних у сушу заток [13].
У неприпливних гирлах морська вода також заходить у гирлову ділянку ріки, але механізм цього процесу інший. Морська вода, що знаходиться під річковими, може розповсюджуватися у гирлову ділянку ріки. Головною умовою для такого явища є існування на глибині проникнення горизонтального градієнта тиску, який перевищує перепад тиску, що виникає під дією горизонтального градієнта рівня води.
Через це, у гирлову ділянку ріки з великим ухилом дна і рівня, морська вода не заходить, але у всіх естуаріях вона, звичайно, спостерігається. У просторих естуаріях морська вода може концентруватися вздовж одного з берегів з виходом на поверхню, а річкова
· біля другого. Морська вода може також просуватися у гирло по глибоких ділянках, особливо у мілких гирлах. Але у всякому разі, на більшій або меншій акваторії існує натікання річкової води на морську і двошарова стратифікація густини. У вузьких та глибоких естуаріях така двошаровість спостерігається по усій їх ширині. В міру просування у глиб естуарію, шар морської води стає все більш тонким, і, нарешті, виклинюється. Звичайно такий шар води називають "клином" морської води, клином солоності або галокліном.
Солоність у галокліні, в міру віддалення від моря, поступово зменшується за рахунок турбулентного перемішування з річковою водою і стоку солоної води.
Суттєво складніший характер проникнення морської води у широкі естуарії. У них на поле швидкості течії здійснює значний вплив прискорення Коріоліса та рельєф дна. Тому в таких естуаріях вертикальний галоклін по усій ширині може не утворюватися, а виникають струмені солоної води, що охоплюють усю товщу води до поверхні. Поступово струмінь трансформується, і найбільш солоне його ядро стає вужче, тобто створюється специфічний галоклін у горизонтальній площині.
Звичайно він знаходиться у найбільш глибокій частині естуарію, але може зміщуватися під дією прискорення Коріоліса до одного з берегів
Вивчення закономірностей проникнення морської води у гирла та її трансформації має велике значення для вирішення низки біологічних задач, при дослідженні переміщення наносів, при дослідженні екології гирлових районів і таке інше. Існує велика кількість робіт, у яких розглядаються різні аспекти цієї проблеми. Однак через складність характеру взаємного проникнення річкових і морських вод теорія цього процесу ще до кінця не розроблена [1].
3.4. Розповсюдження і трансформація річкової води у морі
Нахил рівня ∂ζ/∂х на гирловій ділянці ріки вдовж її осі має порядок 10-4 – 10-5, і після виходу струменя річкової води з гирла на узмор'я, відбувається швидке розширення компактного потоку. Звичайно розповсюдження видимого річкового струменя простежується у межах кількох кілометрів. Цей струмінь являє собою прямолінійний або трохи звивистий потік, що поступово розширюється. У цих межах розподіл швидкості у струмені та характер її трансформації можна представити рівняннями і формулами, які використовуються у гідродинаміці при вивченні поведінки поверхневого струменя рідини, що втікає у басейн.
За експериментальними даними поздовжня швидкість струменя u спадає від його осі, де вона дорівнює u0, до периферії (y = b), а також з глибиною до його нижньої межі h. Приблизно у лінеаризованому вигляді цей характер зміни u представляють формулою
u = u0 ·f1(y·b-1)·f2(z·h-1)
(3.1)
При подальшому розповсюдженні струменя до нього відбувається залучення морської води з боків і знизу зі швидкостями
vb = аb ·u0 ·f2(z·h-1); wh = аh ·u0 ·f1(y·b-1),
(3.2) де аb та аh – коефіцієнти бокового і вертикального залучення.
Урахування залучення змінює об'єм струменя, для визначення якого використовується рівняння нерозривності, проінтегроване по глибині і ширині струменя, і рівняння руху. Через велику різницю густини річкової та морської води водообмін через галоклін уповільнений і глибина h встановлюється під впливом вітрового перемішування.
З теорії струменів відомо, що швидкість на його осі спадає приблизно за експонентою від початкового значення uп, тобто
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uо = uп ·ехр(-γ·х·h-1),
(3.3)
де γ – середній вертикальний градієнт швидкості води.
Через це, для отримання просторового уявлення про розширення струменя, швидкість течії не буде визначатися через рівняння руху, (характеристики турбулентної взаємодії струменя з морською водою вивчені недостатньо). Тому після введення припущень і відповідних перетворень кінцевий розв’язок системи рівнянь для ширини струменя  має вигляд:
b = [b0 - аb ·h·(аІ1)-1]·ехр(а·х·h-1) + аb ·h·(аІ1)-1,
(3.4) де
а ≡ (γ - аh·І2)
І1, І2 – інтеграли від просторових характеристик струменя в горизонтальній і вертикальній площинах відповідно.
Отримана формула дозволяє визначати розширення струменя річкової води на узмор'ї, яке спричиняється тертям і залученням у нього морської води. Якщо на нього додатково діє вітер або морська течія, тоді відбувається відхилення та викривлення струменя у відповідний бік. Приблизно його положення можна отримати звичайним складанням швидкості, що для невеликих відстаней припустимо.
Підвищення солоності струменя річкової води та термічна трансформація описуються звичайним рівнянням дифузії. При урахуванні термохалінної трансформації тільки через розширення струменя та залучення у нього морської води використовуються інтегральні інваріанти збереження тепла і концентрації річкової води С. З цих інваріантів витікає, що зменшення ΔТн = (Тн – Ť) і Сн на осі струменя відбувається пропорційно експоненті від відстані, (Ť – температура води за межами струменя).
Змінний вітер відхиляє річковий струмінь поперемінно у різні боки, внаслідок чого річкові води займають більшу чи меншу площину, розповсюджуючись не тільки вглиб водойми, але і вздовж берега, на обидва боки від гирла ріки.
У зв'язку з суттєвою різницею між густинами річкових і морських вод, на межі їх поділу формується різкий пікноклін, який не сприяє їх перемішуванню. Тому товщина шару прісної води h на великих відстанях від гирла залишається приблизно такою ж, як і на виході з нього. Відношення h до горизонтальної відстані розповсюдження річкової води за нормаллю до берега ℓ виявилось для річок з різною величиною стоку
одного порядку - 10-4. Це послугувало підґрунтям, щоб назвати ці води "лінзою опріснених вод". Межа між опрісненими водами «лінзи» та оточуючими морськими, звичайно, виділяється різкими градієнтами гідрофізичних характеристик, тому її називають стоковим фронтом. Горизонтальні градієнти солоності у зоні фронту досягають 10-1 ‰, а іноді і більше. Ширина фронту не перевищує 100-200 м. Великі градієнти густини спричиняють утворення течій біля фронту у вигляді вздовжфронтального струменя.
Товщина «лінзи» залежить від витрат ріки m та від інтенсивності припливу до неї солоної води. Остання впливає на середню солоність води у «лінзі» Ŝ. Якщо солоність оточуючої води S, тоді коефіцієнт розбавлення води у «лінзі»:
d = S·(S – Ŝ)-1.
(3.5)
Аналіз даних спостережень за стоком багатьох річок та товщиною сформованих «лінз» виявив, що існує емпіричне співвідношення:
hі = h0 ·[dі ·mі ·(d0 ·m0)-1]2/3,
(3.6)
де: h0 = 1м; m0 = 1.68 ·103м3с-1; d0 = 1.67 – нормуючі параметри.
Розрахована за цією формулою товщина «лінз» опрісненої води змінюється від 1-2 м для малого стоку річки, приблизно 20 км3·рік-1, до 10- 15 м, при значеннях стоку 1-1.5 тис.км3·рік-1, (р. Оріноко, р. Єнісей). Отже, довжина «лінзи» малої річки від берега складає 10-20 км, а великої сягає 100-150 км.
В залежності від сезонного ходу річкового стоку розміри «лінзи» змінюються, але в середньому за рік приблизно можна вважати, що вона знаходиться в стаціонарному стані і поступова трансформація її води в морську компенсується стоком прісної води.
Обмін солями й іншими компонентами води в «лінзі» з морською відбувається через пікноклін на дні «лінзи» і бічний фронтальний поділ. Через слабкий турбулентний обмін у пікнокліні загальний потік крізь нього виявляється суттєво меншим, чим через фронтальну межу, не дивлячись на меншу площу останньої.
При оцінках потоку солоної води в опріснену «лінзу» крізь фронт поєднується процес затягнення солоної води і дифузійний перенос в єдиний турбулентний перенос. Цей процес урівноважується витратами води з річки з урахуванням її розбавлення морською водою по всій її довжині, що знаходиться під впливом морської води.
Вплив річкових вод на морські помітний і за межами стокового фронту, тому що обмін через нього інтенсивний, про це свідчать емпіричні
оцінки коефіцієнту турбулентного обміну,  який  приблизно  дорівнює 2·103 м2·с-1 [15]. Не дивлячись на різкий пікноклін на нижній межі опрісненої «лінзи» обмін солями, теплом і кількістю руху через нього, природно, відбувається. Найбільш чітко відстежується обмін солями через постійно існуючу під опрісненими водами солону воду і стабільно спрямованого вверх потоку солі. В результаті вода в «лінзі» у мірі віддалення від гирла поступово засолюється [1].
3.5. Твердий стік і формування рельєфу
Характерною рисою гирлового узмор'я є надходження до нього з річковими водами наносів, які при зменшенні швидкості течії осідають на дно та формують специфічні типи рельєфу дна. Оскільки гирлове узмор'я звичайно мілке і на ньому сконцентроване судноплавство, тому знання закономірностей утворення рельєфу дна і глибин має важливе навігаційне значення.
Річкові води завжди, різною мірою, збирають з водозбору всілякі мінеральні та органічні частки, на деяких ділянках розмивають русло і виносять у море цей матеріал, який називають твердим стоком. Його склад залежить від складу ґрунту і транспортуючих можливостей течій. Наприклад, твердий стік Волги складає 25.5 млн. тонн за рік, а такі ріки як Ганг і Брахмапутра виносять щорічно більше 2 млрд. тонн, р. Хуанхе – близько 1.9 млрд. тонн, Амазонка – близько 500 млн. тонн. Загальний твердий стік усіх рік оцінюється у 17·109 тонн за рік [7].
За типом переміщення твердий стік поділяють на дві категорії: рухомі та завислі наноси. Рухомі наноси під дією напруги води або перекочуються на дні, або переносяться з відривом від дна на короткі відстані у залежності від локальної швидкості течії. У цю категорію речовин входить гравій, пісок, мул.
Завислі наноси мають малу густину і складаються з склеєних у пухкі пластівці частинок глини і мулу, рослинних речовин. Це основна за масою частка твердого стоку, яка може складати 75 – 95 % від його загальної маси, у залежності від швидкості течії.
Сильна залежність маси наносів від швидкості течії призводить до того, що основний об'єм наносів у річках із сезонною мінливістю стоку виноситься у період повені. За цей відносно короткий період (1-2 місяці) здійснюється перенос 70-90 % річної маси твердих речовин [8], які осідають у зоні швидкого зменшення швидкості течії, і утворюють специфічні форми рельєфу дна. Якщо на морському краї дельти відбувається різке зменшення нахилу рівня, то річкова вода за період повені вибиває тут передгирлову яму. Розмитий грунт відкладається зразу ж за ямою, створюючи мілину, яка при розростанні поділяє потік на два
русла. У кожному з них цей процес з часом повторюється.
При поступовому зменшенні швидкості течій, коли нема різкого нахилу рівня ріки, відбувається поступове випадання наносів, яке призводить до створення опуклого у бік моря бару. Він стає перешкодою річковій воді, і остання або обминає його, або прориває у одному чи кількох місцях. Ці два процеси можуть реалізовуватися одночасно, в залежності від морфометрії та складу ґрунтів дельти і гирлової ділянки узмор'я.
Концентрація твердої речовини у воді розподілена не рівномірно. Якщо у гирлову зону нема затоку морської води, тоді концентрація зростає до дна, розмив якого поповнює концентрацію речовин наносів. При існуванні шару морської води на її межі з прісною з'являється вторинний максимум за рахунок стрибка густини.
У всіх типах виходу річкового потоку в океан або море відбувається висування у них дельти ріки та розгалуження потоку. В середньому за рахунок виносу наносів висування дельти в умовах тектонічного спокою становить 20 км за тисячу років.
Морфометрія рельєфу гирлового узмор'я за межами дельти формується за рахунок завислих наносів річки, які не встигли осісти у межах бара або переддельтових мілин, а також за рахунок морських прибережних наносів. Виділяють три головних типи гирлового узмор'я: заглиблене, зі звалом глибин і пологе мілководдя [8]. Заглиблене узмор'я характерне для річок, які виносять невелику кількість наносів, тому виникають лише короткі гирлові коси. При переформуванні вздовжберегової течії визначеного напрямку може виникнути вздовжбереговий вал. Малий твердий стік не дає можливості хвилям створювати підводні вали (річки Камчатки, Кубані, Сенегалу).
Узмор'я зі звалом глибин формується при великому виносі річками піску. При цьому створюється мілководдя, на якому через малі глибини хвилі підіймають пісок та вирівнюють дно. Мілководдя доволі різко закінчується відкосом, гранична крутизна якого така, що не дозволяє хвилям підняти по ньому пісок (до 200). На таких крутих відкосах пісок скочується униз, формується мілководдя і звал глибин поступово зміщується від берега. На відкосі звалу хвилі створюють піщані вали, перед якими зменшується швидкість течії та відбувається осад завислих наносів (річки: Кура, Міссісіпі, По).
Для пологого мілководдя узмор'я характерне існування підводних борозен, які вимиваються річковою водою під час повені і простягаються на декілька кілометрів (річки: Волга, Дон, Урал).
На узмор'ї з інтенсивними припливними течіями відбуваються додаткові зміни рельєфу дна. Через більш високі швидкості течії при відпливах, чим при припливах, рельєфоутворюючі процеси охоплюють
більші акваторії узмор'я, чим за подібних умов без припливів. У  залежності від характеру обертання течій під час припливного циклу формуються особливості у розміщенні наносів, які важко типізувати через їх різноманітність.
Специфічні умови для осадження завислих наносів і створення осадів органічного походження створюються у зоні змішування річкових і морських вод. Річковий детрит частково вживається зоопланктоном, а частково, через гідроліз і бактеріальний розклад поступово перетворюється на органічні колоїди та розчинену органічну речовину. Електроліт морської води призводить до згортання та седиментації колоїдних і колоїдоподібних завислих розчинів з подальшим їх осадженням. У осад також випадають загиблі через зміну осмотичного тиску при перемішуванні солоних і прісних вод прісноводні організми. Ці процеси призводять до збагачення ґрунту органічною речовиною. Поступово вона мінералізується з регенерацією поживних солей фосфору і азоту. Тому на гирлових узмор’ях створюються сприятливі умови для розвитку морських організмів [1].
3.6. Льодові явища
Інтересні особливості льодових явищ у зоні взаємодії рельєфу і морських вод. У припливних гирлах річок, наприклад, при проникненні морської води у гирло річки можливо утворення донної криги. Восени перед льодоставом температура води на мілкому узмор’ї гирлових областей річок, що впадають у моря Північного Льодовитого океану, може знизитися до негативних значень.
Проникаюча під час припливу у русло ріки морська вода охолоджує донний ґрунт до температури нижче 0° С, через це при відпливі нижні шари прісних річкових вод охолоджуються від дна русла. В результаті утворюється донна крига, яка в залежності від місцевих умов або руйнується наступним припливом, або поступово нарощується. Шматки криги через меншу у порівнянні з водою густину відриваються від дна і випливають на поверхню, створюючи перешкоди для судноплавства.
З одного боку, на гирлових ділянках річок прісна більш легка вода, звичайно, розповсюджується поверх морської, тому вона інтенсивніше вихолоджується і крига тут утворюється трохи раніше, чим у чисто морських умовах. З іншого боку, навесні льоди у гирловій області руйнуються не тільки через танення, але і під дією механічного ламання водами річки. Тому узмор’я очищується від льоду раніше від прилеглих районів моря. Таким чином, гирлові області за термінами замерзання і розкриття відрізняються від сусідніх морських районів.
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Питання для самоперевірки
1. Поняття гирла, дельти і естуарію.
2. Де визначається морська межа гирлової зони?
3. За якою гідрологічною характеристикою у поверхневому шарі моря чітко визначається гирлова зона?
4. Поняття гирлового узмор’я.
5. Як визначається гирлова ділянка ріки?
6. Головні фактори, що визначають процес утворення дельт.
7. В який період року відбувається інтенсивний процес розгалуження дельти?
8. Назвіть стадії розвитку гирлових областей.
9. Як річковий стік впливає на тривалість стадій і фаз формування гирлової області?
10. Поняття бору і як він впливає на навігаційні та гідрографічні умови у річках?
11. Як проникають морські води у неприпливні гирла?
12. Поняття «лінзи опрісненої води» на гирловому узмор’ї.
13. Що
таке
стоковий
фронт
і
за
якими
гідрологічними характеристиками він визначається?
14. На які категорії поділяють твердий стік за типом переміщення частинок?
15. Назвіть типи гирлового узмор’я.
16. Особливості льодових явищ у припливних гирлах.
17. Який механізм утворення донного льоду у гирлових ділянках річок?
ЧАСТИНА 2. МОРСЬКІ БАСЕЙНИ СВІТОВОГО ОКЕАНУ
4. СЕРЕДЗЕМНІ МОРЯ
До цієї категорії морів відносяться ті, котрі оточені сушею і сполучаються з океаном безпосередньо або через інші моря порівняно вузькими протоками, які суттєво обмежують їх водообмін з оточуючими басейнами. Ці моря розташовані у різних широтних зонах, але обмеженість водообміну призводить до формування деяких загальних рис режиму. В першу чергу до них відноситься утруднене проникнення океанської припливної хвилі, розвиток власних коливань рівня сейшевого характеру, загальні риси стратифікації в залежності від знаку прісного балансу і так далі.
Середземне море являє собою один з основних і найбільш характерних глибоководних закритих басейнів земної кулі. За аналогією слово середземне часто використовується для означення інших подібних басейнів, і вираз Американське, Полярне і Азіатське середземне море можна зустріти у роботах різних авторів.
Термін закрите море, або закритий басейн – це широке поняття і означає великі водні маси, які сполучаються з відкритим океаном одним або декількома протоками, мінімальна глибина (поріг) яких значно менша від середньої глибини решти цього басейну. Сюди не відносяться повністю закриті моря (тобто моря, які не мають сполучення з відкритим океаном, як Каспійське і Аральське моря).
Загальною властивістю усіх закритих басейнів є те, що водні маси, розташовані нижче від максимальної глибини протоки, зостаються майже однорідними за температурою і солоністю. Чи є вода зовсім застійною або відбувається утворення водних мас з особливими характеристиками, у всіх випадках проявляється тенденція до того, що температура цих глибоких водних мас набуває значення, рівного температурі води в океані на глибині, яка відповідає максимальній глибині протоки. Навпаки, солоність практично не залежить від солоності в океані. В залежності від кліматичних умов у даному районі і водного балансу басейна (включно з річками, що впадають у басейн) можуть спостерігатися невеликі відхилення від вказаних значень температури і солоності.
4.1. Порівняльні характеристики закритих басейнів
Основні глибоководні закриті басейни Світового океану наведені у табл. 4.1. Глибина лише однієї протоки вказана для Американського середземного моря, тому що, хоча воно і представляє собою складну структуру з трьох басейнів (Мексиканська затока, Юкатанський басейн
і Колумбійсько-Венесуельський), кожен з яких сполучається з Атлантичним океаном через одну або декілька проток, є тільки одна глибока протока (1600 м).
Таблиця 4.1. Основні глибоководні закриті басейни з мінімальною глибиною протоки меншою ніж 1800 м
	Назва басейну
	Площа, тис. км2
	Об’єм, тис. км3
	Нсер моря, м
	Нmax моря, м
	Нmin про- токи, м
	tі -темпе- ратура однорід – них
вод, °С
	Sі - солоність однорід-
них вод, ‰

	Море Баффіна
Американське середземне море Європейське Середземне море
Чорне море Японське море Червоне море Море Сулу Море
Сулавесі Азовське море Біле
Балтійське
	540
4300
2505
422
1062
460
260
39
90
419
	90
9600
3603
555
1630
201
0,3
5,6
21,5
	1438
1315
1535
437
7
67
51
	2414
7200
5121
2210
4224
3039
5600
6200
14
350
470
	700
1600
300
35
150
125
400
1400
5
42
18
	-0,3
3,8
8,7
0,2
21,7
10,3
3,6
7
	34,5
35,0
38,0
22,0
34,1
40,6
34,5
34,6
34,5


На глибинах, які перевищують мінімальну глибину протоки, де мають місце ізотермічні і ізохалінні умови, температура tі і солоність Sі відповідають середнім значенням для глибоких однорідних вод. При переході з одного району до іншого відхилення температури від вказаних середніх значень може досягати ± 0,5 °С, але в будь-якому конкретному місці температура з глибиною майже не змінюється (наприклад, лише на
± 0,05 ° С у Карибському морі, на ± 0,1 °С в західній  частині  Середземного моря). Правда, солоність сильніше залежить від району і циркуляції водних мас.
На рис. 4.1 наведені типові профілі температури для різних басейнів в теплу частину року, які ілюструють екстремальні умови. На цьому рисунку Середземне море поділено на два основних басейни. Нижче вони будуть розглянуті.
Для безпосереднього порівняння з даними для відкритого океану на цьому ж рисунку наведені два характерних профілі температури в океані. За винятком нечисленних випадків в полярних районах (таких, як море Ірмінгера), в океані відсутні ізотермічні води і температура безперервно
змінюється з глибиною складним чином. Тільки в екваторіальних районах ця зміна є плавною і стабільною.
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Рис. 4.1. Профілі температури для основних глибоководних басейнів Світового океану. Суцільні криві – фактичні виміри профілів температури; пунктирні криві – екстраполяція цих кривих до дна, означено першою горизонтальною рисою [20].
Аналіз табл.4.1 і рис. 4.1 показує, що область ізотермічних вод в закритому басейні залежить від мінімальної глибини проток і оточуючих океанів. Особливий інтерес у цьому відношенні представляють три басейни – Японське море, Середземне море і Червоне море. Влітку у верхніх шарах усіх трьох басейнів спостерігаються великі градієнти температури, але вже на відносно невеликих глибинах утворюються ізотермічні води. Японське і Червоне моря представляють собою крайні випадки. Японське море має незвичайно низьку температуру ізотермічних вод при відносно високій температурі на поверхні. Ця обставина зумовлена підвищеним охолодженням взимку, яке призводить, мабуть, до найбільших у Світовому океані градієнтів температури. Червоне море представляє собою другий крайній випадок, коли аномально теплі води з високою солоністю спостерігаються на глибині, а на поверхні зміни температури менші. Середземне море є проміжним випадком.
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Американське середземне море, хоча і є найглибшим і одним з найбільших замкнутих морів, менш типове, тому що температура безперервно зменшується до глибини 2800 м, на якій починаються, нарешті, ізотермічні води. Такий же характер має розподіл температури в морі Сулу, де, не дивлячись на невелику глибину протоки, ізотермічні води спостерігаються тільки нижче 700 м [20].
Питання для самоперевірки
1. Які фактори визначають поняття закритого басейну (середземного моря)?
2. Яка загальна властивість водних мас закритих басейнів, розташованих нижче від глибини проток?
3. Назвіть відомі вам закриті басейни Світового океану.
4. В чому полягає загальна морфометрична риса усіх закритих басейнів?
5. В чому полягає різниця гідрологічних умов Японського і Червоного морів?
5. ЗАКРИТІ БАСЕЙНИ ЄВРОПЕЙСЬКОГО РЕГІОНУ
5.1. Узагальнені характеристики і фактори, що впливають на режим
Морфометричні характеристики. Великий вплив на гідрологічні процеси справляє рельєф дна. Найрівніше дно у Азовського моря. Воно представляє собою мілку улоговину, що плавно знижується до центра моря, про що свідчить різниця найбільшої і середньої глибин. У Чорному морі виділяються центральна глибоководна улоговина і північно-західна мілководна частина з глибинами меншими ніж 100 м. На рис. 5.1 видно,  що схил між ізобатами 100 і 1000 м крутий, а дно улоговини глибше ніж 2000 м доволі рівне. Більш пересічений рельєф дна Білого моря (рис. 5.2). В ньому північна мілководна частина, що називається Воронкою, має глибини, які не перевищують 50 м. Вона відділена від основної частини моря (Басейна) протокою (Гирло) з глибинами до 40 м. Дно Басейна також нерівне. Його глибоководна частина у вигляді жолоба з Н>200 м витягнута від центра в Кандалакшську губу. Решта акваторії Басейна має глибини менші за 50 м.
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Рис. 5.1. Рельєф дна Чорного моря [21]
Дуже неоднорідне дно витягнутого у меридіональному напрямку Балтійського моря (рис. 5.3). Його рельєф визначається групою улоговин, поділених підводними порогами і островами. Найбільша з них - це
Готландська западина, розташована в центральній частині моря. Основна частина глибин у ній більша за 100 м, але окремі пониження дна перевищують 200 м. Максимальна глибина зафіксована у невеликій Ландсортській западині, що знаходиться на північний захід від першої. Витягнута на північ Ботнічна затока відділена від центральної частини моря мілководним порогом з Аландськими островами.
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Рис. 5.2. Рельєф дна Білого моря [21]
Середземне море має великі глибини, але на відміну від Чорного моря, рельєф його дна такий же неоднорідний, як і Балтійського моря, хоча з більшим діапазоном перепаду глибин, рис. 5.4.
У ньому виділяються дві основні улоговини: західна і східна з найбільшими глибинами, що перевищують 3000 м, рис.5.5.  Вони  розділені відносно мілководним Африкано - Сицилійським порогом з глибинами 300-500 м (Туніська протока). Улоговини також не представляють собою рівні ділянки дна. Західна розсікається хребтом з островами Корсика і Сардинія на дві, які мають назви Болеарського і Тірренського морів. У східній улоговині також виділяється Середземноморський хребет, який визначає найбільш глибоководну область, яку називають Іонічним морем.
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Рис. 5.3. Рельєф дна Балтійського моря [21]
[image: image37.png]



Рис. 5.4. Основні риси морфометрії Середземного моря [21]
Крайня
східна
частина
Середземного
моря
часто
називається Левантійським морем. Великі затоки Середземного моря через специфіку
їх режиму також відносяться до типу морів. Найбільш велике з них Егейське море, і мілководне з глибинами менше 200 м, Адріатичне море. Певною мірою термінологія частин Середземного моря визначена загальним океанічним характером його рельєфу, в якому виділяються абісальні області, круті материкові схили і відносно невеликі материкові відмілини. Відокремлені рельєфом частини моря містять в собі великі об’єми води, іноді з різними гідрологічними характеристиками, що і дало підстави називати їх морями. Однак усі вони, за винятком Адріатичного моря, мають більше загальних рис режиму, чим відмінних, що дає підставу поєднувати їх в єдине Середземне море.
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Рис.5.5. Схема основних геоморфологічних особливостей Середземного моря [22]
Загальною морфометричною рисою усіх морів є мала глибина і площа перерізу проток, що призводить до сильної відокремленості морів. Найбільш глибока серед європейських середземноморських морів Гібралтарська протока, лімітуючі водообмін глибини в його західній частині становлять приблизно 300 м. Однак у порівнянні з глибинами Середземного моря вона мілка і перешкоджає проходженню через неї глибинних вод. Площа перерізу найбільш вузької частини протоки хоча й найбільша з усіх, але у порівнянні з перерізом моря мала.
Найбільш близька до середньої глибина протоки  у Білому морі, але  в його Басейні глибина становить 150-200 м, тому глибинні води через Горло проходити також не можуть. Це найширша з усіх проток, тому
не дивлячись на малу глибину, площа її перерізу достатньо велика по відношенню до перерізу моря і відокремленість цього моря найменша з усіх. Ще менша глибина протоки Босфор, в південній частині якої вона дорівнює 35 м, але це дуже вузька протока і площа її перерізу майже така ж, як і у Керченської протоки. Через це Чорне море є найбільш відокремлене, що дуже впливає на специфіку його режиму.
Основний об’єм водообміну Балтійського моря з Північним у датських протоках проходить через поріг Дарсен з глибинами приблизно
18 м. Тут площа перерізу приблизно 0,75 км2. Площа перерізу іншої протоки - Зунд у найбільш вузькому місці майже на півтора порядку менша, тому сумарна площа перерізу проток практично не відрізняється від наведеної величини. Мінімальною за глибиною і перерізом є Керченська протока, але, через те що Азовське море дуже мале, його відокремленість від Чорного моря виявляється не дуже великою, хоча й набагато більшою, чим Білого моря, яке також може розглядатися як затока Баренцового моря.
Кліматичні фактори, що впливають на режим. Моря, які розглядаються, знаходяться у різних широтних зонах, тому основний приплив тепла, зумовлений сонячною радіацією, зростає з півночі на південь. Сонячна радіація створює відповідний тепловий фон, на якому розвиваються характерні для кожного моря особливості режиму. В морях, розташованих в помірній зоні, прилив променистої енергії має чітко означений сезонний хід, що зумовлює відповідну сезонну мінливість температури води й інших залежних від неї процесів.
Всі моря знаходяться під сильним впливом суші, і чим далі вони віддалені від океану, тим цей вплив сильніший. Він проявляється в циркуляції атмосфери, у властивостях повітря, що надходить, у кількості опадів і випаровування. Найбільш сильно континентальність клімату проявляється в районах Чорного і Азовського морів. Взимку над ними переважає вплив азіатського антициклону, який приносить холодне і сухе повітря з вітром північного і північно-західного напрямку. Влітку проявляється вплив азорського максимуму, особливо в західній частині Чорного моря, який збільшує повторюваність вітрів західного напрямку. В райони цих морів надходять і циклони, але повторюваність їх менша, чим наприклад, над Балтійським і Білим морями. Такий характер циркуляції повітря, яка є відносно морів зовнішнім фактором, приводить до порівняно невеликої кількості опадів (табл. 5.1), малої відносної вологості повітря, яка у середньому дорівнює 80 %. Наслідком цього є інтенсивне випаровування, яке перевищує кількість опадів.
Тим не менш прісний баланс Чорного і Азовського морів позитивний через великий річковий стік. Але розподіл складових прісного балансу по акваторії морів не рівномірний. Навіть над невеликим Азовським морем
річна кількість опадів змінюється від 28 см у західній його частині до 48  см – у східній. Ще сильніше змінюється кількість опадів над Чорним морем. Їх річний мінімум (32 см) припадає на найбільш північну частину моря. На південь кількість опадів більш-менш рівномірно зростає, досягаючи біля південного узбережжя 72 см. Максимум опадів випадає у східній частині моря, де їх річна величина досягає 180 см. Таке зростання опадів на південь і на схід моря зумовлено впливом орографії [1].
Таблиця 5.1. Складові прісного балансу морів за рік [1]
	Море
	Опади
	Річковий стік
	Випаровування
	Прісний
	баланс

	
	км3
	См
	км3
	см
	км3
	см
	км3
	См

	Азовське
	14
	37
	27
	71
	-35
	-92
	6
	16

	Чорне
	230
	54
	309
	75
	-365
	-86
	174
	41

	Середземне
	1000
	40
	430
	17
	-3130
	-125
	-1700
	-68

	Балтійське
	210
	50
	440
	104
	-185
	-44
	465
	110

	Біле
	38
	42
	228
	253
	-36
	-36
	230
	255


У такій же, якщо не в більшій, мірі нерівномірно розподілений річковий стік. В Азовському морі 90 % стоку припадає на річки Дон і Кубань. Після  їх  зарегулювання  і  безповоротного  вилучення  близько  11 км3 на рік річкової води на зрошення річковий стік складає близько 27 км3 на рік . Основна маса річкової води в Чорне море надходить у його північно-західну частину. Безпосередньо ці води в центральну частину моря не розповсюджуються. Можуть лише проникнути у тій чи іншій мірі розбавлені ними морські води.
Більш рівномірно на поверхні морів розподілене випаровування. Найменші його значення спостерігаються в центральних районах морів, тому що повітря, яке надходить з суші, у міру розповсюдження над морем поступово насичується вологою і дефіцит вологості, а відповідно, і випаровування зменшуються. Над Азовським морем через його невеликі розміри вологість суттєво не змінюється і випаровування лише трохи зменшується до центра моря.
В Чорному морі випаровування поступово зменшується від західних районів до східних. Над першими воно становить 90 см на рік, а на схід через підвищення там опадів і відносної вологості випаровування зменшується до 60 см на рік.
У зв’язку з протяжністю Середземного моря за довготою на 40°, його кліматичні умови в західній і східній частині суттєво різні. В північно- західній частині помітний вплив Атлантичного океану, а в східній і південно-східній – Азії й Африки. Взимку над морем розташовується середземноморська гілка полярного фронту, над якою добре розвинена
інтенсивна циклонічна діяльність. Вона супроводжується підвищеною хмарністю, опадами, посиленням вітру і мінливістю його напрямків, хоча відстежується тенденція до зростання повторюваності західних і північно- західних напрямків.
Влітку на море розповсюджується периферія Азорського максимуму і встановлюється антициклонічний тип погоди з невеликою хмарністю, незначною кількістю опадів і слабким вітром.
В цілому за рік кількість опадів зменшується з північного заходу на південний схід від 100 до 10 см. Хід випаровування зворотний. Його максимум в південно-східній частині моря біля берегів Африки 500 см. На захід випаровування зменшується, в районі Тірренського моря воно становить приблизно 114 см на рік. В основному оцінки випаровування визначені непрямим шляхом у вигляді залишкового члена рівняння водного балансу або розрахунковим методом за малою кількістю інформації [1].
Щомісячні величини випаровування виявляються більшими від місячних сум опадів. Навіть взимку випаровування в 2 рази перевищує опади. Цей дефіцит прісної води не компенсується річковим стоком (див. табл. 5.1), і прісний баланс моря виявляється негативним. Щорічно в ньому випаровується на 1700 км3 води більше, чим надходить. В перерахунку на площу моря це становить шар води у 68 см.
Балтійське і Біле моря за географічним положенням розташовані в областях, над якими часто проходять циклони з усіма відповідними наслідками, тобто значною хмарністю і високою відносною вологістю, великою кількістю опадів і сильними вітрами змінних напрямків, з великою повторюваністю вітрів західних румбів. Над Балтійським морем тільки навесні дещо зменшується повторюваність проходження циклонів. Над Білим морем влітку трохи більша повторюваність вітру північно- східного напрямку, а в інші сезони не спостерігається стійкого переважання вітру будь-якого напрямку.
В обох морях кількість опадів перевищує випаровування. Велику кількість прісної води приносять річки. Як і в інших морях цей стік розподілений нерівномірно. Основна його частина в Балтійському морі надходить у східні і північні райони. Якщо віднести сумарний стік до всієї площі моря, то він складатиме шар у 104 см.
Хоча об’єм річкового стоку в Біле море менший, чим в Балтійське, але в перерахунку на його площу відносний стік виявляється найбільшим, складаючи шар у 253 см.
В обох цих морях виявляється найбільший позитивний прісний баланс. В зв’язку з тим, що основний внесок в нього вносить річковий стік, максимум якого припадає на весну, а мінімум на зиму, то і прісний баланс має такий же сезонний хід.
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Теплові потоки між атмосферою і морями виявляються більш залежними від стану останніх, чим складові прісного балансу. Витрати тепла на випаровування тією ж мірою, як і саме випаровування, змінюються у міру проходження повітря на морем і його зволоження. Дуже сильно змінюється турбулентний потік тепла у міру трансформації повітря над морем. Він виявляється значним у прибережній смузі моря восени, коли повітря надходить з охолодженої суші на не покрите льодом море.
Основною приходною складовою теплового балансу морів є радіаційний баланс, який менше за інші складові балансу залежить від їх теплового стану. Його річна величина зростає з півночі на південь, але для теплового режиму морів важлива не тільки річна сума променистого потоку тепла, але і його сезонні варіації. У всіх морях річні значення радіаційного балансу позитивні.
Місячні суми радіаційного балансу змінюються протягом року, максимум спостерігається влітку і зростає з півночі на південь. В Білому морі він становить приблизно 25 кДж · (см2 · міс)-1, а в Середземному -    70 кДж · (см2 · міс)-1. Взимку радіаційний баланс мінімальний і тільки в Середземному морі зостається позитивним зі значеннями близькими до 4-10 кДж · (см2 · міс)-1. В інших морях радіаційний баланс взимку негативний, хоча і невеликий, навіть у Білому морі він звичайно не нижчий ніж -12 кДж · (см2 · міс)-1.
Річні суми витрат тепла на випаровування з поверхні морів становлять не менше 75 % радіаційного балансу.
В південних морях максимум витрат тепла на випаровування (Фвип) має місце взимку. Так в Середземному морі вони досягають значень
-35 кДж · (см2 · міс)-1. Такої ж приблизно величини досягають витрати тепла на випаровування в Чорному морі. У замерзаючих морях максимум випаровування припадає на осінь до утворення льодяного покриву. Взимку ж витрати на випаровування з льоду мінімальні.
Турбулентний теплообмін з атмосферою тільки в теплий період року позитивний, тобто спрямований з атмосфери до поверхні моря, але невеликий через малу різницю температур води і повітря. Взимку, а на замерзаючих морях восени до їх покриття льодом, температура води суттєво вища від температури повітря, яке надходить з холодної суші, особливо в північних широтах. В цей період року турбулентний потік тепла стає більшим і спрямований від поверхні моря в атмосферу. В результаті сумарний річний потік тепла виявляється негативним і в декілька разів менший ніж витрати тепла на випаровування.
Найпівнічніше з представлених морів - Біле море на випаровування і турбулентний обмін з атмосферою втрачає більше тепла, чим в нього за рік надходить променистої енергії. В інших морях променистий потік тепла за
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рік практично компенсує витрати тепла на випаровування і турбулентний потік тепла в атмосферу, і річний теплообмін між поверхнею і нижніми шарами моря дуже малий. Але сезонні варіації теплообміну значні. У всіх морях влітку потік тепла на поверхні (Ф0) більше нуля і вони отримують велику кількість тепла, що спричиняє підвищення температури води. Максимум тепла отримує Середземне море, де в червні Ф0 досягає величин 60 кДж · (см2 · міс)-1. Мінімум, природно, припадає на Біле море, в якому в серпні Ф0 ≈ 25 кДж · (см2 · міс)-1.
В холодний період року на всіх морях Ф0 < 0, тобто вони втрачають тепло, що приводить до зниження температури води. Чим південніше розташоване море, тим триваліший період його нагріву і коротший інтервал часу, впродовж якого море втрачає тепло.
Тривалість прогріву вод морів з півдня на північ зменшується більше чим у два рази: від 7-8 міс в Середземному морі до 3 міс в Білому. Відповідним чином зростає тривалість їх вихолоджування. При цьому максимум тепловіддачі зміщується на передльодоставний період. Взимку ж льодяний покрив морів суттєво послаблює витрати тепла. Так, наприклад, в Білому морі сумарний потік тепла в атмосферу не більше 15- 20 кДж · (см2 · міс)-1, тобто в 2 рази менший, чим у південнішому Чорному морі. Тому північні Біле і Балтійське моря хоча і отримують влітку менше тепла, чим південні моря, але і втрачають його менше взимку. Чим північніше розташовано море, тим менша в ньому амплітуда сезонних змін сумарного потоку тепла Ф0: від 90 кДж · (см2 · міс)-1 в Середземному морі і 80 кДж · (см2 · міс)-1 в Чорному морі, до 30 кДж · (см2 · міс)-1 – в Білому морі. Значення Ф0 і його сезонних амплітуд визначають основний вплив на теплове поле морів, хоча і самі залежать від нього.
Водообмін через протоки. Гідрологічний режим середземноморських морів дуже сильно залежить від водообміну через протоки, хоча на потік вод в них в свою чергу впливає густина вод в суміжних водоймах. У всіх морях з позитивним прісним балансом рівень вищий, чим в суміжних водоймах, тому через протоки повинен  відбуватися відповідний стік. Але густина вод навіть верхніх шарів морів, куди відбувається стік, більша, чим в розглянутих морях (табл. 5.2). Тому виникає зворотна течія в протоках, природа якої густинна.
За характерними значеннями густини води в межах шару по глибині протоки, обчислений перепад рівнів для різних сторін протоки, який компенсував би різницю тисків в суміжних морях на лімітуючій глибині протоки. Цю оцінку Δζρ можна бути отримати за приблизною формулою
Δζρ = ΔР· (ρ·g)-1 = Δρ· Нпр· ρ-1.
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Найменший перепад тиску має місце на вході і виході Керченської протоки в першу чергу через її малу глибину. Підвищення рівня в Азовському морі всього на 2 см повністю компенсує цей густинний перепад тиску.
Таблиця 5.2. Характерна умовна густина води σ і перепади рівнів в суміжних морях [1]
	Моря
	Протока
	Нпр, м
	σ1
	σ2
	Δζρ , см
	Δζс , см

	Біле - Баренцове
	Горло
	42
	21
	26.5
	22.6
	0.1

	Балтійське-Північне
	Датські
	18
	6
	23
	30
	3

	Азовське-Чорне
	Керченська
	5
	7
	11
	2
	2.7

	Чорне-Мармурове
	Босфор
	35
	14.5
	22.5
	27.5
	1

	Середземне-Атлантичний
океан
	Гібралтар
	300
	28.5
	27
	-44
	0.001


В морях Білому, Балтійському і Чорному тиск на горизонті дна проток менший, чим в суміжних з ними Баренцовому, Північному і Мармуровому настільки, що для його компенсації прісний баланс повинен перевищувати рівень перших морів на 20-30 см. Лише в Середземному морі через більш високу густину його води тиск на глибині 300 м вищий, чим в прилеглих районах Атлантичного океану. Тільки зниження рівня Середземного моря на 44 см по відношенню до Атлантичного океану може компенсувати цей перепад тиску і стати на перешкоді виникненню густинної течії.
Прісний баланс сприяє зменшенню перепаду тиску в суміжних морях. Там, де він позитивний, утворюється деякий підйом рівня, а в Середземному морі – зниження рівня, яке зменшує значення Δζρ.
Зміна рівня морів за рахунок прісного балансу Δζс (див. табл. 5.2) характеризує сумарний ефект за рік при відсутності стоку через протоки. В дійсності перепад рівнів Δζс від прісного балансу з урахуванням стоку суттєво менший.
Співставлення значень Δζс з прісним балансом, представленим у вигляді шару прісної води, наведеним в останньому стовпчику табл. 5.1 показує, що дійсне перевищення рівня морів суттєво менше і воно тим менше, чим більший переріз протоки, через яку відбувається стік або надходження води.
Зумовлені прісним стоком зміни рівня морів виявилися меншими від тих прирощень рівня Δζρ, котрі компенсують перепад тиску на горизонті глибини проток, спричинений різницею густин води в суміжних морях. Тільки в Азовському морі у порівнянні з Чорним різниця тисків через дуже мілководну протоку мала. Для її компенсації достатньо підвищення рівня Азовського моря всього на 2 см. Між тим позитивний прісний баланс
зумовлює середнє за рік підвищення рівня на 3 см, тобто достатнє, щоб стати на перешкоді існуванню в Керченській протоці постійній густинній течії. В інших протоках густинна течія може існувати протягом всього року. Причому через малі значення Δζс в середньому за рік об’єм води, який приноситься густинною течією, через великі Δζρ виявляється значно більшим, чим прісний стік. Приплив такої кількості води приводить до підйому рівня в морях з позитивним прісним балансом, котрий виявляється через це вищим, чим Δζс. В результаті посилюється стокова течія.
В принципі баланс припливу і відтоку води має місце тільки у випадку перевищення рівня в морях з позитивним балансом над суміжним басейном на Δζ = Δζρ - Δζс.
Рівень моря з негативним прісним балансом повинен бути нижчий на цю величину, чим в суміжному, в даному випадку, чим в Атлантичному океані. В реальних умовах через тертя зустрічних потоків і проникнення рідини з одного потоку в інший Δζ менше.
В результаті з морів з позитивним прісним балансом через перевищення в них рівня витікає вода з меншою густиною. Одночасно з суміжних морів надходить вода з більшою густиною через градієнт тиску, зумовлений різницею густин води.
Зворотна схема циркуляції води між Середземним морем і Атлантичним океаном. Але в будь-якому випадку виникають різноспрямовані потоки, які у вузьких протоках розташовуються один над іншим, а в широких через прискорення Коріоліса зміщуються до різних берегів, як це має місце в Горлі Білого моря.
В дійсності сезонні зміни прісного балансу і коливання рівня біля периферії проток, зумовлені вітром або іншими причинами, можуть приводити до великих позитивних і негативних значень Δζ. Якщо рівень морів з позитивним прісним балансом нижчий чим у суміжних морів, тоді густинна течія посилюється, якщо вищий - вона слабшає. При Δζ > (Δζρ - Δζс) густинна течія не може мати місця, тому що тиск додаткового стовпа води більший, чим тиск, пов'язаний з різницею густин води. Тому в потоці води через протоку завжди більшу частку займає складова, спричинена вітровим згоном або нагоном з одного або з іншого боку протоки. Найбільший внесок цієї складової у потоці води через Керченську протоку (табл. 5.3).
З табл.5.3 видно, що потоки води через Керченську протоку більше чим в 6 разів перевищують прісний баланс Азовського моря. Вони практично повністю спричинені змінними вітровими нагонами і згонами, оскільки градієнт тиску за рахунок перепаду густини малий.
Така ж картина водообміну через Датські протоки. Південні вітри наганяють води Північного моря в специфічну лійкоподібну топографію проток Скагеррак і Каттегат, спричиняючи в них підйом рівня і потік вод
через протоки в Балтійське море. При північному вітрі картина зворотна. Аналогічне явище спостерігається при великомасштабних перепадах рівня Північного і Балтійського морів, зумовлених іншими причинами. Такі течії, які мають один напрямок від поверхні до дна, переважають у 80 % випадків. Двошаровість і протилежний напрямок потоків бувають тільки при слабкому вітрі або при зміні його напрямку.
Таблиця 5.3. Потоки води через протоки [1]
	Море
	Протока
	Приплив, км3 на рік
	Стік, км3 на рік

	Азовське
	Керченська
	36.6
	43.0

	Балтійське
	Датські
	1.2 ·103
	1.67 ·103

	Чорне
	Босфор
	176
	433

	Біле
	Горло
	2000
	2230

	Середземне
	Гібралтар
Дарданелли
	(37 – 40) ·103
350
	(35.5 – 38.5) ·103
170


В інших протоках вітровий нагін або згін мають менший вплив, чим перепад тиску за рахунок різниці густин води на вході і виході протоки. Наприклад, потік вод через протоку Босфор в бік Чорного моря приблизно дорівнює прісному балансу, тому він і повинен викликати в ньому підйом рівня на таку ж величину, тобто на 1 см.
Потік води через Горло Білого моря як в один, так і в інший бік за мінімальнішими оцінками на порядок більший від прісного балансу. Але причиною таких великих потоків є не вітрові коливання рівня, а густинний градієнт тиску. В протоці завжди виділяються різноспрямовані потоки, причому через велику ширину Горла вихідний потік зміщується під впливом прискорення Коріоліса до північного берега, а вхідний – до південного. Об’єми вод, що переносяться в потоках, можуть значно змінюватися, тому що при великій ширині і площі перерізу протоки для переносу 2 тис. км3 на рік достатній перепад рівня всього у 9 см. Градієнт же тиску (див. табл. 5.2) рівноцінний перепаду рівня більшому чим у 20  см.
В 20 разів більший від дефіциту прісного балансу  Середземного моря приплив в нього вод з Атлантичного океану через Гібралтар. Тому його не можна розглядати як компенсаційний. Основна причина існуючих переносів вод через протоку – різниця густин вод Середземного моря і прилеглих до протоки вод Атлантичного океану. За рахунок різниці густин в придонних шарах протоки виникає такий горизонтальний градієнт тиску, який є рівноцінним перепаду рівнів на кінцях протоки більшому за 40 см. При такому перепаді рівнів на кінцях протоки потік води через Гібралтар був би набагато більший від існуючого. Тільки в результаті зниження рівня Середземного моря за рахунок виносу з нього вод в Атлантичний океан і
випаровування може мати місце компенсація горизонтального густинного градієнта
тиску.
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формується двошарова структура переносу вод. На відміну від морів з позитивним прісним балансом приплив вод через протоку тут відбувається в її верхній частині, а стік - в нижній. Цей характер течії зберігається протягом всього року. Вітер змінює інтенсивність переносу, але головним чином верхнього шару вод.
Перенос вод через протоку Дарданелли має ту ж природу, що і в Босфорі. По суті, першу протоку можна вважати продовженням останньої, а невелике Мармурове море, об’ємом в 3.5 тис. км3, - розширенням загальної протоки. Протока Дарданелли лише трохи глибша від Босфору. На порогах глибини становлять лише 50-60 м. Тому через нього проходять поверхневі водні маси морів. Верхні його шари займають води, що витікають з Мармурового моря, а нижні – заповнюють води, які надходять з Егейського моря. Практично весь об’єм середземноморських вод, які входять в Дарданелли, проходить до Чорного моря [1].
Циркуляція вод. Не дивлячись на відмінність в розмірах, морфометрії, впливу вітру і водного балансу середземних морів, в них виявляються загальні риси циркуляції вод, на які у більшій або меншій мірі накладаються регіональні особливості руху. В усіх морях в результаті динамічної дії атмосфери утворюються дрейфові переноси вод у межах екманівського шару тертя. Порівняно невеликі розміри морів по відношенню до масштабів атмосферних динамічних процесів зумовлюють сильний вплив берегів на дрейфові течії. В прибережній зоні морів майже постійно існують підвищені градієнти рівня і спричинені ними уздовж берегові градієнти течії. Додатковий вплив на прибережний рівень чинить річковий стік. В результаті рівень цих морів в прибережній зоні в середньому виявляється більш високим, чим в центральних частинах. Це сприяє розвитку в верхніх шарах морів генеральної циклонічної циркуляції. В залежності від регіональних особливостей кожного з морів її протяжність і інтенсивність змінюється, відбувається подрібнення і виділення локальних циркуляцій.
В усіх морях більшою або меншою мірою має місце горизонтальна неоднорідність поля густини, що приводить до густинної циркуляції вод. Вона сильніше проявляється при великих масштабах осереднення, чим при малих, і за межами екманівського шару. Тому в морях, за винятком дуже мілководного Азовського моря, течії в верхніх і глибинних шарах відрізняються не тільки за швидкістю, але і за напрямком. Через  водообмін з суміжними водоймами з різними за густиною водами напрямок течій в цих шарах морів часто протилежний. Найбільш чітко
проявляється ця закономірність в морях з великим водообміном через протоки.
Не дивлячись на ці загальні закономірності циркуляції, регіональні її особливості значні. В мілководному Азовському морі, глибина якого не перевищує екманівський шар тертя, ефект бароклінності виявляється незначним у порівнянні з впливом напруги тертя вітру і нахилу рівня. Тому швидкість усталеної вітрової течії можна представляти в наближенні Екмана.
При коротких інтервалах осереднення течія в верхньому 5 – 6-метровому шарі моря зумовлена напругою тертя вітру, відхиляючись від нього праворуч. Глибше сильніше проявляється градієнтна течія. В найбільш мілководних районах моря з глибинами меншими ніж 5 метрів від поверхні до дна переважають течії одного напрямку. Це зумовлено тим, що при малій глибині моря поворот вектора дрейфової течії невеликий і цей потік більший, чим градієнтний.
При осередненні за тривалий інтервал часу (сезон) внесок дрейфової течії в загальну циркуляцію зменшується. В нахилі рівня певну роль, особливо навесні і влітку, починає відігравати стічна складова. Це приводить до того, що в морі формується генеральна циркуляція циклонічного типу, зі швидкістю приблизно 10 см·с-1. Виділяється при цьому стічна складова течії в Керченській протоці.
Значні регіональні особливості циркуляції в Чорному морі. Через малий водообмін через протоки у порівнянні з об’ємом моря воно ближче за інших наближається до внутрішніх морів. Вода, що надходить з Босфору, як безперервна течія не відстежується. За даними спостережень середземноморські води в прилеглому до протоки районі моря утворюють невеликі області з підвищеною солоністю і температурою. Це свідчить про те, що вони втягуються у вітрову течію і рухаються біля дна до краю материкової відмілини, а далі швидко опускаються до глибини приблизно 500 м. Швидкість цього опускання оцінюється як 0.3 см·с-1.
Води з Азовського моря також безпосередньо не чинять будь-якого впливу на течії в Чорному морі. Тому циркуляція вод в ньому формується за рахунок місцевих вітрових і бароклінних умов.
В межах екманівського шару мінливість течій при малому періоді їх осереднення така ж, як і вітру. За межами цього шару короткоперіодна мінливість течій зумовлена інерційними коливаннями. При збільшенні періоду осереднення мінливість течій зменшується і виділяється уздовжберегова течія, спрямована проти руху годинникової стрілки. Вона узгоджується з горизонтальною неоднорідністю поля густини. Мабуть, вітрова складова в такій осередненій за рік течії відіграє порівняно невелику роль.
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Струмінь уздовж берегової течії, або ОЧТ, проходить на більшій частині моря в межах 50 миль від берега, віддаляючись лише в мілководному північно-західному районі і відокремлює його від глибоководної частини моря. Швидкість поверхневої течії на стрижні може досягати 1 м·с-1. Окремі ділянки цієї течії мають назву відповідно до берегового району: Кавказька, Кримська, західна частина потоку називається Румелійською течією, південна – Анатолійською.
Всередині загального кругообігу виділяються два більш слабких: західний і східний циклонічні кругообіги. Вочевидь, в їх формуванні суттєва роль належить морфометрії, тому що звуження моря в районі Криму і середньої частини Анатолійського узбережжя приводить до утворення меридіональних течій, хоча і слабких.
За межами уздовжберегового переносу швидкість течії невелика і не перевищує 5-10 см·с-1.
Циклонічна циркуляція вод приводить до підвищення рівня моря біля берегів. В середньому за рік він тут вищий, чим в центральних районах моря на 12-16 см.
З глибиною осереднена швидкість течії зменшується приблизно за експонентою і за межами верхнього 300-метрового шару вона складає менше 20 % від швидкості поверхневої течії. Дані інструментальних спостережень показують, що напрямок циркуляції вод з глибиною не змінюється, вона залишається циклонічною, але швидкості її спадають до 3- 5 см·с-1. Таке зменшення інтенсивності рухів глибинних вод є  відмітною рисою циркуляції Чорного моря і зумовлена вона зменшенням з глибиною горизонтальних градієнтів густини і послабленням в результаті дисипації потоку механічної енергії його верхніх шарів.
Даних про вертикальне переміщення вод ще менше. Зрозуміло, що при циклонічній циркуляції відбувається підйом вод в центральних районах моря і опускання по його периферії. За непрямими оцінками швидкість підйому вод у верхніх шарах моря становить 10-4 – 10-5 см·с-1. Вертикальні переміщення води в межах 500-метрового шару спричинені придонною конвекцією. Вертикальна швидкість в цьому шарі така ж, як і у верхньому. Тому, не дивлячись на порівняно невелику швидкість течій, вертикальні переміщення води виявляються слабкими.
Циркуляція вод в інших морях з інтенсивним водообміном через протоки суттєво відрізняється від розглянутої вище. Характерною її рисою як в морях з позитивним прісним балансом (Балтійське, Біле), так і з негативним (Середземне) є протилежний напрямок середнього переносу вод у верхньому і глибинному шарах, який стає помітним при осередненні за довгий період.
При осередненні течій за синоптичний період і менше, циркуляція вод, особливо в шарі тертя, виявляється дуже мінливою і зумовленою
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напругою тертя вітру. Сильний вплив на неї справляють топографія берегової смуги, а в порівняно мілководних Балтійському і Білому морях ще й рельєф дна. В результаті навіть інтегральна циркуляція складається з системи вихорів, які змінюються при зміні вітру. Характерне в цьому відношенні Балтійське море, в якому морфометрія дна і берегів дуже неоднорідна.
В залежності від напрямку вітру циркуляція може змінюватися корінним чином. Якщо мати на увазі, що час виходу інтегральної циркуляції на стаціонарний режим в такому морі як Балтійське не менше трьох діб, то її риси залежать не тільки від поля вітру і морфометрії моря, але і від початкової картини циркуляції вод. Тому при одному і тому ж вітрі, що діяв протягом кількох діб, інтегральна циркуляція в різних випадках може бути різною.
Зниження рівня від північного сходу на південний захід в середньому на 13 см приводить до переносу вод верхнього шару моря в бік Датських проток з концентрацією потоку в західній частині моря. В прибережній південно-східній частині переважає потік вод північно- східного напрямку, який є периферією локального кругообігу. В цілому ці течії створюють картину великомасштабного циклонічного переміщення вод верхнього шару моря. Його середня швидкість близько 10 см·с-1.
Циркуляція глибинних шарів моря залежить від надходження в них густих північноморських вод. Вони входять через Датські протоки переважно порціями під дією вітру і інших коливань рівня і просуваються в глиб моря, перетікаючи з однієї западини в іншу. Причому, якщо наступна порція північноморських вод виявляється менш густою, чим попередня, то вона не витісняє старі води, а проходить поверх них. Швидкість цієї глибинної течії поступово зменшується при віддаленні від проток і в середньому за розрахунками становить 1 см·с-1.
На перемішування вод сильний вплив чинять їх інтенсивні вертикальні переміщення. Завихреність поля вітру над морем і неоднорідність рельєфу приводять до утворення численних вихорів, в яких вертикальні швидкості повинні бути на 1-2 порядки більші від середніх. Останні ж, розраховані за середньою швидкістю вітру, мають величину близько 10-4 см·с-1.
Ще менше досліджена циркуляція вод Білого моря. Основне уявлення про неї складено не за спостереженнями, яких дуже мало, а за результатами розрахунків. Принципіальний характер переносу вод такий же, як і в Балтійському морі, тобто має місце двошаровість течій. Але відмінна риса полягає в тому, що води Баренцова моря надходять не окремими порціями, а постійно і в значному об’ємі. Тому глибше 40 м має місце густинна течія, пов’язана з надходженням баренцовоморських вод. Вона дуже повільна і циклонічного характеру.
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В верхньому шарі моря переважають течії вітрового походження і тому їх мінливість дуже значна. При зростанні періоду осереднення до місяця зменшується внесок дрейфової складової і зростає частка густинної складової.
Розрахована стаціонарна інтегральна циркуляція представляє собою кілька кругообігів, з яких найбільш великий (циклонічний) займає всю прилеглу до Горла глибоководну частину моря. Він існує постійно, трохи змінюючи свою конфігурацію в залежності від сезону. Виділяється окремо циркуляція в мілководній Онезькій затоці (губі), відділеної від Басейну мілководним порогом. В ній переважає антициклонічна циркуляція. Обчислення з урахуванням вітру і без нього показали, що середня за  місяць циркуляція зумовлена головним чином неоднорідністю поля густини. Внесок вітру виявився на порядок меншим, чим густини. Тим не менш сезонні варіації річкового стоку мало впливають на загальну картину інтегральної циркуляції, оскільки він займає верхній 20-метровий шар моря.
Вертикальні переміщення вод в морі досліджені недостатньо, в основному за даними розподілу температури, солоності і деяких інших субстанцій. Поля цих елементів свідчать про те, що баренцовоморські води після проходження Горла опускаються через їх більш високу густину у порівнянні з оточуючими біломорськими водами.
Циркуляція вод Середземного моря відрізняється від руху вод в розглянутих морях, хоча основні фактори, які спричиняють в ньому течії, ті ж: напруга тертя вітру і горизонтальний градієнт густини. Однак негативний прісний баланс, який перевищує вплив густини верхніх шарів моря, сприяє розвитку вертикальних рухів, які розповсюджуються до великих глибин, а в деяких районах до дна. Тому в Середземному морі вертикальна складова циркуляції розвинена сильніше, чим в морях з позитивним прісним балансом.
В усі моря з позитивним прісним балансом відбувається приплив більш густих вод з глибинною течією, тут же атлантичні води надходять у вигляді поверхневої течії, зумовленої пониженням рівня Середземного моря відносно Атлантичного океану. Ці води розповсюджуються на схід вздовж африканського узбережжя як Північно-Африканська течія зі швидкостями близько 25 см·с-1.
Після проходження Туніської протоки основна маса атлантичних вод під впливом прискорення Коріоліса і ухилу рівня відхиляється на південний схід, і в затоках Сірта утворюється антициклонічний кругообіг. Далі води просуваються на схід і займають південну частину моря. В північній частині моря переважає західний перенос поверхневих вод, утворюючи разом з південним потоком загальний циклонічний кругообіг. В ньому виділяються локальні циркуляції, пов’язані з морфометрією моря,
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із зонами дивергенцій і конвергенцій. При цьому перші можуть бути поєднані в загальну зону дивергенції, яка проходить через море від заходу до сходу.
Такий характер циркуляції, зі зменшенням її інтенсивності, зберігається до глибин 100-150 м. Глибше переважає течія західного напрямку. Причому у східній половині моря Північно-Африканська течія досягає глибин 1000 м, а протитечія проходить північніше.
Під поверхневими водами до глибин 750-1000 м розташовані проміжні води, які формуються в північно-східній частині моря. Через загальне підвищення густини вод із заходу на схід виникає відповідний градієнт тиску, який приводить до формування генеральної течії зі сходу на захід. Вона включає в себе багато кругообігів і в східній половині моря локалізована в північній її частині, де в багатьох місцях має такий же напрямок, що і поверхнева течія. В західній половині моря проміжна західна течія відстежується всюди під поверхневою.
Максимум швидкості проміжної течії знаходиться на глибині близько 300 м і досягає влітку значень 3 см·с-1. Взимку швидкість зростає до 4-5 см·с-1. Глибше 1000 м течії доволі слабкі і уяву про них складено за характером розподілів потенційної температури, солоності, кисню.
Вертикальна циркуляція вод Середземного моря не досліджена. Про неї можна робити висновки лише за розподілом різних скалярних гідрологічних характеристик. Так, у відкритих районах моря переважають висхідні рухи, пов’язані із зонами дивергенцій потоків. В зв’язку з чим  слід вважати, що спадні рухи концентруються переважно вздовж берегів.
Таким чином, хоча циклонічний характер циркуляції вод в Середземному морі зберігається, як і в розглянутих вище, але через негативний прісний баланс, напрямок течій в шарах моря інший [1].
Коливання рівня. На відміну від внутрішніх морів в середземних через зв'язок з Світовим океаном нема значних змін рівня, які були б зумовлені прісним балансом. Спостерігається лише незначне, яке виявляється за середніми багаторічними даними, підвищення рівня в морях з позитивним прісним балансом і зниження – з негативним. При осередненні навіть за рік ці зміни рівня морів часто не виявляються на  фоні більш значних коливань, зумовлених переважанням того чи іншого типу атмосферної циркуляції над досліджуваним районом або поблизу нього і водообміном через протоки.
Сезонна мінливість прісного балансу в морях приводить до сезонного ходу рівня з максимумом влітку, мінімумом – взимку. На них накладаються зміни рівня моря, спричинені сезонними коливаннями атмосферного тиску і мінливістю вітру. Але в цілому по морю амплітуда цих коливань рівня менша ніж 10 см, хоча в окремих пунктах вона може перевищувати 20-30 см (східна прибережна частина Чорного моря).
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В Середземному морі сезонний максимум рівня зміщується на осінь, але спричинений він підвищеним з весни до осені надходженням вод через протоки.
Коливання рівня в межах декількох діб зумовлені головним чином згінно-нагінними явищами. Найкраще теорія нагонів, які є більш небезпечними для господарської діяльності, чим згони, розроблена для Балтійського моря через щорічні збитки, яких завдають повені Санкт- Петербургу. Сукупний вплив зменшення глибини і звуження Фінської затоки Балтійського моря приводить до щорічних великих підйомів рівня в ній, і відповідно до повені в Санкт-Петербурзі. Найбільш часті підйоми рівня в гирлі Неви до 2 м, але іноді вони перевищують 3 м. Найвищий рівень – 389 см, зафіксований у 1824 р.
В Ботнічній і Ризькій затоках таких великих підйомів рівня не може бути через те, що від входу вони розширюються і хвиля, яка в них заходить, розширюється. Самі ж затоки не настільки великі, щоб в них сформувався значний вітровий нагін.
Великий вплив на зміну рівня виявляє його початковий стан перед входом в затоку. Він повинен обов’язково враховуватися, хоча б як початкова умова для нестаціонарного руху. Оцінки показують, що внесок початкового збурення рівня досягає 50 % результуючої зміни рівня. Це означає, що коливання рівня спричинені не тільки вітром, але і довгою хвилею, яка у Фінській затоці сильно деформується і впливає на величину коливань рівня.
Аналогічні умови для формування значних коливань рівня спостерігаються в Таганрозькій затоці Азовського моря, де згінно-нагінні спади і підйоми води досягають ±2 м.
В Чорному морі найбільші згінно-нагінні коливання рівня, які досягають 1.5 м, спостерігаються в північно-західній мілководній частині.
Неперіодичні коливання рівня спостерігаються і в Білому морі, тут нагони підвищують рівень майже на 1 м, але у зв’язку із значною величиною припливів сумарне відхилення рівня від середнього в Мезенській і Кандалакшській затоках може перевищувати 2 м.
Складна топографія європейського берега Середземного моря сприяє розвитку в його затоках і бухтах великих коливань рівня при згінно- нагінних явищах. Стійкі сильні південні вітри спричиняють нагін вод, в результаті якого в вершинах деяких заток рівень моря може підніматися до 3-4 м (Генуезька затока). У вузьких бухтах Егейського моря і в північній частині Адріатичного моря вітри південних румбів можуть іноді підвищувати рівень до 2 м.
Характерним для усіх середземних морів є існування сейшевих коливань рівня, тісно пов’язаних зі згінно-нагінними явищами. Через обмежену швидкість водообміну протоками денівеляція рівня при згінно-
нагінних явищах не може швидко зникнути. Тому після припинення дії сили,
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до незбуреного стану, і під час руху за інерцією проходить його. Така одна з основних причин сейшевих коливань.
Найбільш прості сейшеві коливання у Чорному морі (у відкритій частині, але не у бухтах і затоках) через його велику глибину, при якій рельєф дна слабо впливає на хвилі, і порівняно мало порізаної берегової смуги. В ньому виділяються сейші з періодами 6 і 12 годин і коливаннями рівня близько 10 см. Причому коливання в західній і східній частинах моря протилежні за фазою, а в середній частині вони суттєво зменшуються. Це є характерною рисою одновузлової сейші.
В Азовському морі спостерігаються сейші з періодами 6-7 і 23 години.
Виділяються сейшеві коливання рівня і в Балтійському морі. Складність конфігурації моря, неоднорідність рельєфу дна і наявність островів приводять до різноманітних сейш в різних районах моря. У відкритій частині моря коливання рівня не перевищують 20-30 см, але у вершинах заток через трансформацію довгої хвилі вони можуть бути більшими. Період цих сейш знаходиться в межах від кількох десятків хвилин до 24-26 годин. Основною причиною, яка викликає ці коливання рівня, вважаються збурення, які генеруються циклонами, що  проходять над морем.
В морях з помітними припливами сейшеві коливання виділити важче. В такому морі, як Біле і Середземне, більш чітко виділяються припливні коливання рівня [1].
В Білому морі припливи формуються хвилею, яка заходить з Баренцова моря, тобто приплив індукований. Припливна хвиля, що підходить до Воронки, має напівдобовий період і висоту у сизигію 3 м. У Воронці через зменшення перерізу відбувається трансформація хвилі. Особливо сильно деформується припливна хвиля у Мезенській затоці, де її висота у вершині затоки досягає 7 м. В зв’язку з цим Мезенська затока вважається перспективною для спорудження в ній припливної електростанції.
Відносно мілке і довге Горло суттєво послаблює припливну хвилю, яка заходить у море. В результаті взаємодії прямої і відбитої хвиль біля південно-східного краю Горла утворюється амфідромічна область з обертанням котідалей проти годинникової стрілки. Величина припливу на вході в затоки Білого моря 40-60 см, але до їх вершин зростає. В Кандалакшській губі вона досягає 3 м, менше в Двінській затоці і ще менше в Онезькій.
Суттєво слабші припливи в Середземному морі через меншу ширину Гібралтарської протоки, в яку заходить припливна хвиля з Атлантичного
океану. Вже в самій протоці її висота в сизигію зменшується із заходу на схід від 3 до 1 м. При виході з протоки хвиля розширюється і її висота поступово зменшується. Хвиля, що заходить з Атлантичного океану, має напівдобовий період, тому і в морі переважають напівдобові припливи. Індукована
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західному суббасейні, де хвиля розвертається до півночі і поступово зменшується за висотою. Значно ослаблена хвиля проходить Туніську протоку і через велику глибину Центрального басейну вона його проходить за 1 годину. Тут величина припливу навіть у сизигію не перевищує 10-20 см. Тільки в затоці Малий Сірт через її морфометричні особливості хвиля зростає в сизигію до 2 м. З цієї ж причини відбувається зростання величини припливу в північній частині Адріатичного моря. Специфіка взаємодії прямої і відбитої хвиль приводить до утворення поблизу Туніської протоки і на півночі Адріатичного моря амфідромій.
В Балтійському морі припливи також спричиняються хвилею, яка надходить через протоки, але через їх малу глибину, кривизну і наявність островів хвиля сильно зменшується і в самому морі викликані нею коливання рівня і течії дуже малі. Складна морфометрія моря формує строкату картину взаємодії прямої і відбитої хвиль, тому характер припливу у басейні змінюється від неправильного напівдобового до добового, а його величина в основному не перевищує 10 см. Тому будь- якого суттєвого впливу на загальну характеристику гідрологічного режиму він не чинить.
Чорне море ізольоване від океанських припливів, і в ньому вони власні, мають неправильний напівдобовий характер і дуже невеликі за висотою, не більше кількох сантиметрів, а припливні течії практично не помітні. Тому роль припливів у порівнянні з неперіодичними коливаннями рівня моря мала.
Найбільш візуально помітні коливання рівня поверхні морів спричиняють вітрові хвилі. Спостереження за їх характеристиками проводяться в основному з берегових пунктів або у прибережній зоні. Уявлення про режим хвилювання у відкритому морі складається в основному на основі розрахунків за емпіричними формулами.
Тому при визначенні картини хвилювання в морі враховується повторюваність і швидкість вітру за відповідними напрямками, а також морфометрія моря. Найбільш сильний вплив морфометрії виявляється на розвиток хвиль в Азовському морі. В діапазоні вітрів з найбільшою повторюваністю від 5 до 10 м·с-1 середня висота хвиль через малі глибини не перевищує 0.4-0.6 м з періодом близько 3.5 с. Ця висота хвиль приходить до сталого стану за 4-6 годин після початку дії вітру. Природно, що хвилі малої забезпеченості можуть бути значно більшими. Так, у
135
центральній
частині
моря
хвилі
1
-
відсоткової
забезпеченості
за розрахунками можуть досягати 4 м.
Біле і Балтійське моря тільки для дуже довгих вітрових хвиль з довжиною приблизно 70-100 м поза котловинами можуть розглядатися як мілководні. При характерних для цих морів хвилях переважні глибини більші чим половина довжини хвиль, тобто хвилі розвиваються на глибокій воді. Обмежуючим фактором тут є розміри і конфігурація морів. Тому в невеликому за площею Білому морі переважають хвилі з середньою висотою до 1 м. Тільки при штормах вони досягають 3-5 м.
У більшому за розмірами Балтійському морі трохи більші і розміри хвиль. За розрахунками середня висота хвиль в середній частині моря для вітру 15 м·с-1 становить 4.5 м. Максимальна хвиля при цьому може мати висоту до 9 м і довжину 80 м. При більшій швидкості вітру поле вітрового хвилювання як в Балтійському, так і в Білому не може досягти сталого стану, через те, що довжина розгону стає недостатньою і поле штормового вітру не залишається незмінним такий довгий час, який необхідний для повного розвитку хвилювання.
Чорне і Середземне моря глибокі, однак і їх розміри менші від тих граничних розгонів, які б могли дозволити хвилям розвитися до розмірів, які бувають в океанах. Тому при визначенні середніх характеристик найбільшого можливого хвилювання слід в якості максимальної довжини розгону використовувати характерний розмір морів. В залежності від швидкості вітру в Чорному морі переважають хвилі, які не перевищують за висотою 1-3 м, але при дуже сильних штормах хвилі забезпеченістю до
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Хвилювання в усіх морях має сезонний хід, зумовлений сезонним ходом вітрових умов. Воно мінімальне влітку і максимальне в холодний період року у зв’язку з інтенсифікацією циклонічної діяльності. В замерзаючих Білому, Балтійському і Азовському морях льоди перешкоджають розвитку хвилювання і тому його максимум в них зміщується на більш ранній період до початку льодоутворення [1] .
Льодові явища. Наявність верхнього опрісненого шару в морях з позитивним прісним балансом сприяє їх швидкому охолодженню в холодний період року і замерзанню. Природно, що раніше за усіх замерзає найпівнічніше Біле море, в якому вода за літо прогрівається менше, чим в інших середземних морях.
Період охолодження до температури замерзання залежить не тільки від літнього прогріву моря, товщини прогрітого шару й інтенсивності осінньої віддачі тепла в атмосферу, але і від характеру конвекції й адвекції теплих вод. В центральній і північно-західній частинах моря, де солоність до осені вища ніж 24.7 ‰, конвективне перемішування вод відбувається
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зниженні температури, а потім за рахунок осолонення при утворенні льоду. Тому постійне надходження глибинного тепла розтягує процес вихолоджування моря і температура, близька до температури замерзання, може зберігатися тривалий час. Сніг, що випадає на поверхню моря, зменшує солоність, і вода швидко замерзає. В цьому відмінність замерзання морських вод згаданих районів від солонкуватих заток. Вони з півночі починають замерзати вже в кінці жовтня. Пізніше за усіх, в січні, починають  замерзати
Горло
і
Воронка.
Таке
пізнє
замерзання

пояснюється надходженням баренцовоморських вод, які швидко вихолоджуються через їх порівняно малу товщину.
Утворений лід покриває все море і основна його частина дрейфує, тому що під впливом припливних коливань рівня припай займає малу площу, приблизно рівну 10 % всієї площі льодів. Припай утворюється в середньому раніше плавучих льодів у відкритій частині моря, тому що температура повітря поблизу берега завжди нижча через вплив холодного материка, а надходження тепла до льоду від води на мілководді практично відсутнє, тому припайний лід буває товщий за плавучий.
Товщина льоду дуже сильно залежить від шару снігу на ньому і температури повітря, яка близька до температури поверхні снігу. При середніх значеннях товщини снігу і температури снігу лід може наростати до 60-80 см, але в малосніжні суворі зими максимальна товщина припаю може досягати 150 см.
В середньому товщина плавучого льоду становить 35-40 см, але вона неоднорідна по морю. Найменшу товщину лід має у Воронці і Горлі, а також в прилеглій до нього частині Басейну. Це пов’язано не тільки з більш пізнім утворенням льоду в цих районах, але і з постійним його виносом у Баренцове море. Щорічно виноситься більше 13 км3 льоду як під дією вітру, так і виносної течії, причому остання виносить приблизно в
2.5 разів більше, чим вітровий дрейф. Такий винос перевищує 20 % усього об’єму льоду в морі і це приводить до того, що в північно-східній частині моря перед Горлом переважає знижена концентрація льодів. Тут з’являється багато тріщин і ділянок чистої води, які швидко затягуються при низьких температурах повітря тонким льодом. В зв’язку з цим в прилеглій до Горла частині моря середня товщина льоду менша, чим в його західних і південних районах.
Танення льоду починається в травні. При цьому через винос льоду і появу ділянок відкритої води в протоці і поблизу від неї в Басейні відбувається швидке очищення цієї частини моря. Сумарний ефект поверхневого і бічного танення приводить до швидкого зникнення льоду. Річкові води під час повені також сприяють зламу припаю і звільненню заток від льоду. В результаті за травень-червень море очищується від
льодів, переважна маса якого тане.
Льодові умови в Балтійському морі суттєво легші, чим в Білому. Це пов’язано з більш м’якою зимою внаслідок більш південного положення моря і близькості Атлантичного океану, з якого переважають взимку переноси відносно теплих повітряних мас. Умови ж замерзання моря сприятливі через малу солоність води, при якій спочатку досягається температура найбільшої густини, а потім замерзання.
Через протяжність за меридіаном більше чим на 1000 км кліматичні умови північної і південної частин моря різні і на півночі Ботнічної затоки замерзання настає вже в першій половині листопада. Звідси фронт замерзання вздовж берегової смуги просувається на південь, одночасно висуваючись в мористі області. У 80 % усіх зим замерзають тільки Ботнічна, Фінська і Ризька затоки, а також мілководні шхери східних берегів Скандинавії. Відкрите ж море зостається вільним від льоду, тому що накопиченого влітку запасу тепла в перемішаному вітром і конвекцією шарі, товщиною близько 50 м, достатньо для компенсації зимових витрат тепла.
В зв’язку з тим, що зимова температура повітря не дуже низька, її міжрічна зміна суттєво впливає на терміни замерзання. Тому середньоквадратичне відхилення термінів замерзання зростає від 18 діб на півночі до 30 діб. Така велика дисперсія в термінах замерзання характерна для усіх морів з відносно м’якою зимою. З цією обставиною пов’язаний і ступінь замерзання Балтійського моря. Центральна його частина замерзає лише в дуже суворі зими, які бувають кілька разів на сторіччя. Такі умови були в 1939-1940, 1941-1942 і 1946-1947 рр., а в середньому межа льоду у відкритому морі не опускається південніше за 59° півн. ш.
Товщина льоду досягає найбільших значень за рахунок термічного росту в першій половині березня. На півночі Ботнічної затоки товщина нерухомого льоду може нарости до 1 м, на сході Фінської затоки до 60 см. Товщина дрейфуючих льодів звичайно не перевищує 40-60 см. Вона менша, чим товщина припаю, з тих же причин, що і в Білому морі.
З березня починається танення льоду і увесь він тане без виносу через протоки. Загальні закономірності танення льоду такі ж, як і в Білому морі.
В середньому тривалість існування льодяного покриву становить від 6-7 місяців на півночі Ботнічної затоки, 5 місяців в західній частині Фінської і в Ризькій затоках, а в самому морі не більше 3 місяців.
Щорічно лід утворюється в такому теплому морі, як Азовське. Через малу глибину моря температура його води змінюється в широкому діапазоні. Додатковий вплив виявляє мала солоність води, при якій температура найбільшої густини досягається раніше температури замерзання, тому температура поверхні моря вже в грудні переходить
через 0 °С і в північній частині моря з’являється лід. Потім фронт замерзання просувається вздовж берегів на південь. Але у зв’язку з південним положенням моря і континентальністю його клімату взимку відбуваються великі зміни його теплообміну з атмосферою від позитивних до негативних, які впливають на ступінь замерзання моря. В м’які зими замерзає тільки північна прибережна смуга, а в суворі – майже усе море. Загальні закономірності формування льодяного покриву такі ж, як і в Балтійському морі, але тривалість існування льодяного покриву в середньому становить 2 місяці. Найбільшої товщини в 20-40 см він досягає у лютому, але з повторюваністю 2 % буває товщиною в 80 см.
Вітри, які переважають взимку, зумовлюють дрейф льоду на захід і південний захід до судноплавних трас, де він створює перешкоди для навігації.
Близькі до розглянутих льодові умови в північно-західній частині Чорного моря. Тут припай шириною в декілька кілометрів вздовж берегової смуги існує протягом 2 місяців і товщина його досягає 40-50 см, але його протяжність має значну міжрічну мінливість. В м’які зими замерзають тільки лимани і бухти, в суворі – межа льоду простягається до берегів Румунії, а у виключних випадках – до Босфору. Поодаль від берегів західної частини лід буває тільки в холодні зими і товщина його не більша за 10-15 см.
Цей льодяний покрив нестійкий і при віджимному вітрі виноситься в мористі області, де і тане.
Танення льодів в прибережній смузі північно-західної частини моря настає в середньому, як і в Азовському морі, в березні і вже у другій половині місяця лід зникає. В більш південних районах він зникає раніше.
Таким чином, льодові умови в кожному з морів різноманітні. Природно, в першу чергу вони зумовлені сезонним теплообміном з атмосферою і надходженням сонячної енергії, але важливу роль відіграє специфіка літнього прогріву моря і здатність його накопичувати тепло з подальшими витратами взимку. Останнє в основному і приводить до замерзання мілких районів морів і відсутності стійкого льодяного покриву в глибоких [1].
Питання до самоперевірки
1. Чим
відрізняються
кліматичні
умови
закритих
басейнів Європейського регіону?
2. В чому полягає різниця в прісному балансі закритих басейнів?
3. Від
чого
сильно
залежить
гідрологічний
режим середземноморських морів?
4. Чим відрізняється схема обміну вод з суміжними басейнами в середземноморських морях з позитивним і негативним балансами?
5. Які загальні риси циркуляції вод спостерігаються в закритих басейнах?
6. Чим відрізняється циркуляція вод при водообміні у вузьких і широких протоках?
5.2. Середземне море
Середземне море (рис.5.4) має площу близько 2505 тис. км2 (за іншими даними 2 400 тис. км2) і найбільшу довжину 3 800 км. Воно витягнуте приблизно зі сходу на захід, а за широтою займає 15°. Клімат у районі басейну теплий і сухий влітку, помірний і вологий взимку. Випаровування з поверхні моря не компенсується опадами і стоком річок, в результаті чого водний баланс моря негативний. Через Гібралтарську протоку менш солоні і, відповідно, більш легкі атлантичні води безперервно надходять в Середземне море близько до поверхні, щоб компенсувати ці витрати. В той же час менша кількість більш солоних і відповідно більш важких середземноморських вод стікає в Атлантичний океан на глибині, приблизно рівній мінімальній глибині Гібралтарської протоки. Завдяки сприятливим кліматичним умовам температура ізотермічних вод у Середземному морі (13 °С) має той же порядок величини, що і води середньої Атлантики на мінімальній глибині Гібралтарської протоки (300 м).
Середземне море поділяється на ряд басейнів, які можна об’єднати у дві зони, поділені підводним Сицилійським хребтом, що простягнувся між Сицилією і Африкою (Мессінська протока між Сицилією і Італією дуже мала: вона дуже вузька і мілка – глибина її всього 100 м), рис. 5.5.
Протока над Сицилійським хребтом являє собою велику мілководну область з вузьким жолобом посередині. Мінімальна глибина цього жолоба дорівнює 430 м [20]. Дві зони, поділені хребтом, звичайно називаються західною і східною частинами Середземного моря, причому в межах кожної з цих областей води різних басейнів вільно сполучаються між собою.
Західна частина Середземного моря включає у себе два великих глибоких басейни: Алжиро-Прованський басейн, на дні якого є ряд широких плоских рівнин із середньою глибиною 2700 м, і Тірренське море
· більш глибокий басейн (до 3600 м) з більш розчленованим рельєфом дна, з численними вулканічними зонами і практично тільки з однією невеликою абісальною рівниною. Глибоководну східну частину Середземного моря можна поділити на Іонічне море і Левантійський басейн, які поділяються горбистою областю з кількома хребтами, що простягаються на південь від острова Кріт. Східні басейни глибші від західних басейнів і часто мають дно із сильно розчленованим рельєфом. На південь від Греції була
виявлена глибина 5120 м. Стосовно двох інших районів східної частини Середземного моря, то Адріатичне море дуже мілке, а район на північ від острова Кріт поділяється на невеликий глибоководний жолоб – Крітське море – і дуже складну зону з багатьма островами і сильно розчленованим морським дном – Егейське море.
Води Середземного моря не є нерухомими; у різних місцях утворюється ряд характерних водних мас, які далі беруть участь у складній підводній циркуляції. На рис. 5.6 наведені типові літні профілі температури, які ілюструють різницю між східною і західною частинами Середземного моря.
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Рис. 5.6. Профілі температури в Середземному морі для типових літніх умов [20]: 1- Алжиро-Прованський басейн; 2 – Тірренське море; 3- Іонічне море; 4- західніше острова Кріт; 5- Левантійський басейн; 6 – Крітське море; 7 – північна частина Егейського моря
Хоча води Тірренського моря трохи тепліші за води Алжиро- Прованського басейну, тим не менше температура в ізотермічній зоні в обох випадках досягає приблизно 13 °С, а зміни температури, що перевищують ±1 °С, зустрічаються тільки у поверхневому шарі глибиною до 100 м (у більшості випадків до 50 м). Невеликий мінімум температури існує в інтервалі глибин від 70 до 140 м. Нижче за 200 м температура води зостається постійною з точністю ±0,1 °С, за винятком шару, що залягає
на
глибинах
250-450
м,
де
спостерігається
систематичне
зростання температури на 0,3 °С.
Ізотермічні води східної частини Середземного моря мають температуру близьку до 13,5 °С. Іонічне море представляє собою перехідний випадок, в якому ця температура досягається швидко. Нижче  за 500 м води вже повністю ізотермічні; в шарі від 100 до 500 м спостерігаються лише незначні температурні зміни, а всі значні зміни сконцентровані в шарі вищому від 80 м. Мінімум температури, що спостерігається у західній частині Середземного моря, зникає. Навпаки, у Левантійському басейні спостерігаються різкі зміни. Між першими 50-80 м, де спостерігаються значні зміни температури, і ізотермічними водами залягає другий шар з нижчою температурою (16-17 °С). Другий термоклін лежить приблизно на глибинах від 200 до 500 м або від 400 до 700 м.
Егейське море і район поблизу острова Кріт характеризуються нерегулярним розподілом температури через змішування водних мас, які надходять з Чорного моря і Левантійського басейну.
Просторовий розподіл солоності у західній і східній частинах Середземного моря також різний (рис. 5.7).
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Рис. 5.7. Профілі солоності в Середземному морі. Позначення кривих дивись на рис. 5.6 [20]
Солоність глибинних ізохалінних вод досягає значень 38,40-38,45 ‰ на заході і 38,65-38,70 ‰ на сході. Як і у випадку температури, постійна солоність в Левантійському басейні спостерігається на великих глибинах. Профілі солоності в Егейському і Крітському морях зовсім відрізняються
від профілів в будь-якому іншому місці і сильніше змінюються при переході від однієї точки до іншої. Раніше відзначалося, що наведені на рисунках дані відносяться до літнього сезону. В Лігурійському морі (північна частина Алжиро-Прованського басейну) взимку водні маси є повністю ізотермічні. Весною утворюється і з часом все більш зростає приповерхневий шар.
Восени він зменшується за амплітудою (тобто знижується максимальна температура), але зростає за товщиною до тих пір, поки знову не настануть зимові умови. Влітку в Лігурійському морі, як і у всій західній частині Середземного моря, існує верхній шар товщиною 18-35 м, за яким знаходиться шар стрибка з дуже великими градієнтами температури (порядку 1-2 °С · м-1).
Верхній шар води Середземного моря насичений киснем, його вміст взимку перевищує 5‰ (за об’ємом), що становить 100-107 % насичення. В проміжному шарі на глибині 600-700 м концентрація кисню зменшується до 3.5 ‰ насичення, в глибинній воді вміст кисню дещо перевищує 65 % насичення.
Біогенними речовинами води Середземного моря небагаті. Фосфатів тут суттєво менше, чим в Атлантичному океані, їх концентрація складає 0.1-0.4 мкммоль·л-1. Невисокий вміст фосфатів в Середземному морі можна пояснити особливостями його водообміну з океаном. З північної частини Атлантичного океану в море надходять тільки поверхневі води, бідні на міогени. Відтік же середземноморської води відбувається з проміжного шару, де біогенних елементів більше. В зв’язку з таким характером водообміну існує постійний результуючий винос біогенів із Середземного моря в океан, і вміст їх в самому морі зостається невисоким.
Невисокий
вміст
біогенів
зумовлює

несприятливі
умови

для розвитку фітопланктону, тому води Середземного моря відрізняються високою прозорістю і інтенсивним блакитним кольором всюди, окрім північної
прибережної
зони.
Найбільше
значення
прозорості
було відмічено у східній частині моря поблизу берегів Сирії і досягало 60 м [22]. Літні гідрологічні умови створюють такий профіль швидкості звуку,
який є основою для розуміння різниці між розповсюдженням звуку в Середземному морі і у відкритому океані.
Акустичні умови в Середземному морі. На рис. 5.8 показаний типовий профіль швидкості звуку для західної частини Середземного моря влітку. Для порівняння наведені два профілі для Атлантичного океану: один   для   Атлантики   середніх   широт   («Кроуфорд»,   станція    248: 40° 14' півн. ш., 19° 12' зах. д., жовтень 1957 р.) і другий для екваторіальної
Атлантики («Кроуфорд», станція 472: 00° 15' півн. ш., 05° 42' зах. д.).
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Рис. 5.8. Відмінності в профілях швидкості звуку в Середземному морі (літні умови) і в Атлантичному океані: 1 – Середземне море («Каліпсо», станція 108); 2- екваторіальна Атлантика; 3 – Північна
Атлантика [20]
Профілі швидкості звуку в Середземному морі й екваторіальних водах Атлантики вирізняються вражаючою простотою, а в середній Атлантиці профіль має складний характер і, крім того значно відрізняється від профілю швидкості звуку в Середземному морі. В океанах, не дивлячись на те, що на деякій глибині може існувати відносний максимум температури, в основному температура безперервно зменшується до самого дна. Це зменшення температури стає з глибиною все повільніше і повільніше, завдяки чому зростання швидкості звуку через зростання гідростатичного тиску, нарешті, починає переважати над зменшенням її через зниження температури. Таким чином, профіль швидкості звуку завжди має глибокий плавний мінімум. Навпаки, якщо ізотермічні умови настають різко, то вплив температури також закінчується різко і зразу ж виявляється вплив гідростатичного тиску.
Підводний звуковий канал у Середземному морі.  Як  видно  з  рис. 5.8, влітку в Середземному морі існує підводний звуковий канал (ПЗК), котрий характеризується такими властивостями:
1. Звуковий канал у всіх випадках дуже асиметричний. Профіль
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швидкості звуку поблизу мінімуму утворений ділянками, в яких градієнти швидкості звуку мають зовсім різний порядок величини: градієнт у нижній частині профілю, зумовлений зростанням гідростатичного тиску, дорівнює g1=0,017 с-1, а у верхній частині профілю у шарі стрибка градієнт змінюється в межах від -1 до -5 с-1.
2. Вісь звукового каналу лежить близько до поверхні води, особливо у західній частині, де вона знаходиться на глибинах від 60 до 200 м. Швидкість звуку на осі каналу в західній частині дорівнює  приблизно 1505 м·с-1, а кривизна профілю поблизу мінімуму швидкості звуку дуже велика. У східній частині швидкість звуку на осі становить 1510-1515 м·с-1 і кривизна профілю трохи менша.
3. Ширина звукового каналу менша, чим в Атлантиці і має надзвичайно сильну сезонну мінливість. Ця остання властивість характерна для закритих басейнів з малою глибиною протоки.
У більшості районів Світового океану, за винятком дуже високих широт, температура на поверхні ніколи не знижується до значення температури на осі звукового каналу (рис. 5.9).
Більше того, зміни, пов’язані з кліматом, спостерігаються головним чином у верхніх шарах, що призводить до зміни характеристик приповерхневих каналів, але не чинить суттєвого впливу на глибоководний звуковий канал. Навпаки, для даної зміни температури на поверхні відносні зміни ширини ПЗК у Середземному морі будуть значно більші. Крім того, взимку на півночі західної частини Середземного моря температура на поверхні може мати таку ж величину, що і на глибині. Це означає, що ширина каналу може змінюватися від максимального значення влітку до нуля, коли утворюються ізотермічні умови.
У східній частині Середземного моря, особливо у Левантійському басейні, сезонні зміни менш значні. Звичайно ширина ПЗК влітку складає 1400-1800 м. Іноді вона досягає 2000 м, зрідка 2200 м ( в океані ширина звукового каналу складає, як правило, приблизно 4000 м). Глибина Середземного моря у більшості випадків достатня для того, щоби у ньому міг утворитися такий підводний звуковий канал.
Приповерхневий звуковий канал. Приповерхневий шар теплої води в Середземному морі влітку звичайно має товщину 20-25 м, а гранична величина його у західних басейнах складає 15-35 м. Крім того, на основний шар може накладатися більш тонкий шар, товщиною всього у кілька метрів. Таким чином, приповерхневий канал занадто тонкий і занадто нестійкий, щоби його можна було використовувати влітку для надійного підводного виявлення об’єктів. Ця ситуація не покращується суттєво і ранньою осінню, і тільки пізньою осінню і на початку зими можна знайти ізотермічний шар товщиною приблизно до 60 м. Раніше вже
вказувалося, що протягом найбільш холодних місяців зими на півночі можна знайти повну ізотермію у всій товщі води. Весною профіль швидкості звуку нерегулярний, звичайно спостерігаються негативні градієнти без чітко визначеного ізотермічного шару. У східних басейнах спостерігається більш потужний приповерхневий шар, який восени може бути доволі регулярним, однак він має все-таки обмежену товщину. В цих районах повна ізотермія усієї товщі води ніколи не настає. Таким чином, протягом більшої частини року приповерхневий звуковий канал у Середземному морі не може забезпечити надійне розповсюдження звуку.
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Рис. 5.9. Зміна ширини звукового каналу d в Середземному морі (а) і в Атлантичному океані (б) при однакових змінах температури на поверхні [20]
Внутрішні хвилі. У той час як в глибинних водах Середземного моря присутні, вочевидь, лише малі неоднорідності, у верхніх шарах – вище 500 м – спостерігаються неоднорідності різного  масштабу: інверсійні шари, внутрішні хвилі, звукорозсіюючі шари. Температурні флуктуації та внутрішні хвилі в Середземному морі спостерігалися за допомогою ланцюжка термісторів експедицією Вудсхолського океанографічного інституту, а також Фрассето над Сицилійським хребтом . У Гібралтарській протоці вони були зареєстровані, зокрема Фрассето, а також іншими дослідниками [20].
Внутрішні хвилі дуже часто спостерігаються в протоках між басейнами. Вони бувають особливо сильними, коли різні потужні водні маси рухаються назустріч одна до іншої на різних глибинах, як у випадку Гібралтарської протоки. Припливні зміни рівня моря справляють періодичний вплив на атлантичні водні маси, але на середземноморських
водах їх вплив проявляється у значно меншому ступені. Вочевидь, ці зміни рівня збуджують коливання межі між двома водними масами. Коливання збуджуються у Гібралтарській протоці, розповсюджуються на схід і незабаром охоплюють верхні шари, де вони часто призводять до вертикальних зміщень ізотерм на 30-80 м (рис. 5.10). Відомо,що внутрішні хвилі призводять до сильного фокусування звуку, яке змінюється у часі і просторі.
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Рис. 5.10. Внутрішні хвилі великої амплітуди, зареєстровані за допомогою ланцюжка термісторів у Гібралтарській протоці.
Станція Е – 20 липня 1959 р. [20]
Економічне використання моря. Географічне положення Середземного моря між Європою, Африкою і Азією забезпечує особливе економічне його значення. Тут проходять найважливіші шляхи середземноморських і чорноморських країн. Транспортне значення Середземного моря весь час зростає. Судноплавний Суецький канал є найкоротшим шляхом, що поєднує не тільки Середземне море, але і усю північну частину Атлантичного океану і усі його моря з Індійським океаном. Жваві торговельні відносини середземноморських і чорноморських країн з країнами усіх континентів зумовили виникнення в Середземному морі багатьох портів, біля яких виросли великі міста: Барселона (Іспанія), Марсель (Франція), Генуя, Неаполь, Палермо, Венеція (Італія), Пірей (Греція), Бейрут (Ліван), Порт-Саїд, Александрія (Єгипет), Бенгазі, Тріполі (Ліван), Туніс (Туніс), Алжир, Оран (Алжир) і ін. Розробка великих нафтових родовищ в північній Африці привела до розвитку нових нафтоекспортних портів: Сехіра (Туніс), Ес-Сідр, Марса-Брега (Лівія).
В шельфових районах Середземного моря почалася розробка родовищ нафти і газу. Інтенсивне буріння ведеться на шельфах Тунісу, Лівану, в затоках Великий Сірт, нафтові родовища в якому є продовженням Лівійської нафтоносної провінції. Ведеться буріння і в північних районах моря, на шельфах Адріатичного і Егейського морів.
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У зв’язку з невеликим вмістом біогенних елементів у водах Середземного моря його біологічна продуктивність невисока, однак видовий склад риб відрізняється великим різноманіттям. Тут водяться сардина, тунець, скумбрія, анчоус, вугор, кефаль, камбала, різні види акул. З інших видів морських тварин зустрічаються дельфіни, морські черепахи, кальмари, восьминоги, краби, лангусти. Найбільше економічне значення має промисел сардини. В північній прибережній зоні є господарства зі штучного вирощування устриць і мідій (Іспанія, Франція, Італія) [22].
Питання до самоперевірки
1. Які основні особливості рельєфу дна Середземного моря?
2. Що характерно для відносної вологості повітря над Середземним морем?
3. Який прісний баланс Середземного моря?
4. Скільки водних мас в Середземному морі? Назвіть їх.
5. Де формується глибинна вода Середземного моря?
6. Які показники прозорості вод Середземного моря?
7. В чому полягає особливість акустичних характеристик Середземного моря і їх відмінність від Атлантичного океану?
8. Які процеси спричиняють генерацію внутрішніх хвиль в Середземному морі?
9. Які процеси і якою мірою визначають коливання рівня в Середземному морі?
10. Назвіть основні напрямки економічного використання Середземного моря.
5.3. Чорне море
Чорне море - внутрішнє море басейну Атлантичного океану. Протокою Босфор з'єднується з Мармуровим морем, далі через протоку Дарданелли (ці протоки часто називають чорноморськими протоками) - з Егейським і Середземним морями. Керченською протокою сполучається з Азовським морем. З півночі в море глибоко врізається Кримський півострів. По поверхні Чорного моря проходить водна межа між Європою і Малою Азією.
Координати Чорного моря: 43°17'49" півн. ш., 34°01'46" сх. д., площа моря – 422 тис. км² (за іншими даними – 436.4тис. км²). Обриси Чорного моря нагадують овал з найбільшою віссю (завдовжки) близько 1150 км. Найбільша протяжність моря (ширина) з півночі на південь - 580 км . Найбільша глибина - 2210 м , середня - 1315 м. Об'єм води в морі становить 555 тис. км3. Площа водозбору понад 2 млн. км2. Характерною
особливістю Чорного моря є повна (за винятком ряду анаеробних бактерій) відсутність життя на глибинах понад 150-200 м через насиченість глибинних шарів води сірководнем.
Значно витягнуте по широті і звужене по середині Чорне море лежить між паралелями 46°38′ і 40°54′ півн. ш. і меридіанами 27°21′ і 41°47′ сх. д. і майже повністю оточене сушею, але не ізольоване від Світового океану. На південному заході воно через протоки Босфор і Дарданелли має вихід в Мармурове море (межа між Чорним і Мармуровим морями проходить по лінії м. Румелі - Анадолу) і далі в Середземне море Атлантичного океану. Керченська протока з'єднує Чорне та Азовське моря, межею між якими служить лінія від м. Такіль до м. Панагія.
Узбережжя сучасного Чорного моря досить різноманітне і представлене різними геоморфологічними типами берегів. Чорне море оточують переважно абразійні, змінені морем береги. Значно рідше зустрічаються їх акумулятивні форми.
При досить великому розмаїтті берегових форм підводна частина чорноморської улоговини виглядає порівняно одноманітно. Її головна морфологічна особливість - поєднання великої і досить глибокої западини з переважно крутими схилами і значного за площею мілководдя в північно-західній частині, яке по суті являє собою найбільший за розмірами шельф Чорного моря. Порівняно широка смуга малих глибин простягається біля західного узбережжя і в Керченсько-Таманському районі. На переважній частині моря великі глибини розташовані поблизу берегів, місцями підступаючи до них майже впритул.
Геологічна характеристика. Чорне море заповнює ізольовану западину, розташовану між Південно-Східною Європою і півостровом Мала Азія . Ця западина утворилася в епоху міоцену , в процесі активного горотворення, який розділив стародавній океан Тетіс на кілька окремих водойм (з яких згодом, окрім Чорного моря, утворилися Азовське, Аральське і Каспійське моря).
Одна з гіпотез виникнення Чорного моря свідчить, що 7500 років тому воно представляло собою найглибше на Землі прісноводне озеро, рівень був нижчий від сучасного більше чим на сто метрів. По закінченні льодовикового періоду рівень Світового океану піднявся і Босфорський перешийок був прорваний. Були затоплені в цілому 100 тис. км2 (найродючіші землі, вже оброблювані людьми).
Чорноморська западина складається з двох частин - західної і східної, розділених підняттям, яке є природним продовженням Кримського півострова. Північно - західна частина моря характеризується відносно широкою шельфовою смугою (до 190 км). Південне узбережжя (що належить Туреччині) і східне (Грузія) носить більш крутий характер , смуга шельфу не перевищує 20 км і порізана цілим рядом каньйонів і
западин. Материковий схил Чорного моря помітно розчленований підводними долинами. На півдні моря , між Синопом і Самсуном паралельно берегу лежить система підводних хребтів. Центральна частина чорноморської улоговини являє собою відносно плоску рівнину. Глибини біля берегів Криму і Чорноморського узбережжя Кавказу збільшуються дуже швидко, досягаючи відміток понад 500 м вже в декількох кілометрах від берегової смуги. Максимальної глибини (2210 м) море досягає в центральній частині, на південь від Ялти.
Серед гірських порід, які складають дно моря, в прибережній зоні переважають грубоуламкові відклади: галька, гравій, пісок. З віддаленням від берега їх змінюють дрібнозернисті піски і алеврити. У північно - західній частині Чорного моря значно поширені ракушняки; для схилу і ложа морської западини звичайні пелітові мули.
Серед основних корисних копалин, поклади яких є на дні моря: нафта і природний газ на північно - західному шельфі, прибережні розсипи тітаномагнетітових пісків (Таманський півострів, узбережжя Кавказу). Запаси метану, що знаходиться у формі газових гідратів в глибоководних осадах Чорного моря за сучасними оцінками можуть досягати 25-49 трлн. кубометрів газу [21; 22].
Температура, солоність і густина води. Температура води на поверхні у відкритій частині Чорного моря взимку становить переважно 8 - 9 °С , лише на крайньому північному заході і північному сході вона в середньому змінюється від 4 до 0 °С і нижче. Навесні температура води повсюдно підвищується. Наприкінці весни середнє значення її зазвичай 13
· 16 °С. Влітку температура води на поверхні Чорного моря в середньому становить 19 – 26 °С з максимумом переважно в серпні. На початку осені температура води близька ще до літньої температури ; наприкінці осені на більшій частині моря вона знижується до 10 – 13 °С, а на північному заході до 8 – 4 °С. На зміну температури води в прибережних районах великий вплив мають згінно - нагінні явища. Так, наприклад, біля берегів Кримського півострова і східного узбережжя моря влітку відзначалися випадки, коли після сильного згону температура води на поверхні знижувалася з 23 – 25 °С до 7 – 10 °С.
Солоність води. На поверхні відкритої частини моря середня солоність води 18,3 ‰. У міру наближення до берегів солоність води зменшується. У прибережній зоні вона становить у середньому 17,9 ‰ , на гирловому узмор'ї може доходити до 5 ‰ і менше.
Густина води на поверхні відкритої частини моря має найбільші значення в лютому і в середньому становить 1,014 - 1,016 г∙см-3. Найменші значення її відзначаються в серпні ,  коли  середня  густина  дорівнює  1,011 г∙см-3 [22].
Сезонні характеристики розподілу швидкості звуку. Зимовий сезон (грудень, січень, лютий, березень), найбільш характерний місяць зимового гідрологічного сезону - лютий.
До початку грудня верхній шар моря вихолоджується до 10 – 11 °С, швидкість

звуку
на
поверхні
дорівнює
1468-1470
м·с-1.
У
січні охолодження поверхневого шару води досягає 8 – 9 °С. Швидкість звуку зменшується до 1460-1465 м·с-1. У цей час ще спостерігається широтна зональність, коли швидкість звуку біля південного берега Криму складає 1460 м·с-1, у центрі моря 1466 м·с-1, а у районі анатолійського узбережжя 1470   м·с-1.   До   лютого   швидкість   звуку   в центральній  частині
моря вирівнюється. Значне охолодження верхнього шару води у північно-західній частині моря до 1- 4 °С зумовлює зменшення швидкості звуку до 1420 - 1435 м·с-1 у районі Одеси. Північно-західний гідрологічний фронт, що сформувався восени, у лютому досягає найбільшої контрастності, коли перепад
швидкості  звуку  у  ньому
становить 20-35 м·с-1, а значення горизонтальних градієнтів швидкості звуку складає 0, 07-0,15 м·с-1 · км-1. Цей фронт є стаціонарним – він практично постійно розташований на лінії мис Каліакра - мис Тарханкут. У березні, міру прогріву приповерхнього шару, його контрастність слабшає.
Протягом всієї зими на південному сході моря залишається ядро теплих вод. Південно-східний фронт, що розділяє холодні водні маси центральної частини й теплі південно-східної частини Чорного моря, спочатку розташовується на лінії Фаста - Сочі. Він не є стаціонарним і зміщується на південний схід зі швидкістю 5-10 км на добу. У квітні він зупиняється на лінії мис Піцунда - мис Чам. Перепад швидкості звуку в ньому складає 7-15 м·с-1. У березні фронт починає рух у зворотному напрямку.
У дуже холодні зими, які повторюються з періодичністю 6-10 років, південно-східний фронт рухається зі швидкістю до 20 км на добу і у лютому підходить до Поті і Батумі. "Теплі" водні маси при цьому припиняють своє існування. У березні знову утворюється наростаюче ядро теплих вод, яке сприяє руху фронту в зворотному напрямку.
За рахунок перетікання більш теплих азовських вод через Керченську протоку, в цьому районі утворюється клин холодної води - язикоподібна фронтальна зона. Вона починається біля мисів Такіль і Залізний Ріг і простирається на 60-80 км у південно-західному напрямку. Вона не змінює свого положення за увесь час існування. У січні-лютому найбільш контрастна західна межа зони, зумовлена температурною  інверсією  у районі Феодосії, у березні – східна межа утворена відносно теплим водним потоком, що йде уздовж чорноморського узбережжя Кавказу.
Вертикальна структура швидкості звуку характеризується монотонним зростанням із глибиною. У зв'язку з відносною сталістю термічних і
халінних вертикальних характеристик зростання швидкості звуку відбувається, головним чином, за рахунок гідростатичної складової. У центрах циклонічних кругообігів збільшення швидкості звуку відбувається швидше, ніж на їхній периферії. Різниця величин швидкості звуку в центрі й на периферії вихору на глибині 400-500 м становить 1-2 м·с-1.  На горизонтах 700-800 м вона не перевищує 1 м·с-1. На глибинах 1000 м і більше значення швидкості звуку повністю вирівнюється.
Внутрішньосезонна мінливість швидкості звуку відбувається у верхньому стометровому шарі й характеризується взимку трьома основними профілями вертикального розподілу швидкості звуку (ВРШЗ): холодним, нейтральним, теплим.
При холодному ВРШЗ швидкість звуку збільшується із глибиною, утворюючи приповерхневий підводний звуковий канал (ППЗК). У північно-західній частині моря ППЗК найбільш контрастний. Вертикальні градієнти швидкості звуку тут досягають 0, 17-0,35 1·с-1.  В  міру просування до межі холодних водних мас ППЗК слабшає, вертикальні градієнти спочатку зменшуються вдвічі, а потім на порядок і не перевищують 0, 008 - 0,018 1·с-1. У грудні-січні холодні водні маси займають північну, західну й частину центральної області моря. До середини лютого холодними масами охоплюються вся центральна й північно-східна частини Чорного моря.
Особливістю районів північно-західної частини Чорного моря із глибинами меншими ніж 40-50 м є те, що інтенсивне вітрове перемішування приводить до вирівнювання швидкості звуку по глибині й, як наслідок, до зменшення вертикальних градієнтів до 0,015-0,025 1·с-1, рис. 5.11.
Для нейтрального ВРШЗ характерна постійність швидкості звуку від поверхні до стометрового горизонту. Нижче вона зростає за рахунок гідростатичної складової. Води з нейтральним ВРШЗ займають проміжне положення між холодними й теплими водними масами, рис. 5.12 А.
Теплий ВРШЗ відрізняє слабко виражений підводний звуковий канал з віссю на глибині 80-100 м, перепадом швидкості звуку 3-5 м·с-1, рис. 5.12  Б.
Наприкінці грудня води з теплим ВРШЗ займають всю південно- східну частину моря. В міру просування на південний схід, контрастність ПЗК зростає, перепад швидкості звуку може збільшуватися до 7-10 мс-1. До середини лютого акваторія з теплим ВРШЗ зменшується наполовину. Перепад швидкості звуку в ПЗК у цей час не перевищує 4-6 мс-1 [23].
Весняний сезон (квітень, травень). На початку весни приповерхневий водний шар швидко прогрівається до 12-18 °С. Це приводить до зникнення феодосійської інверсійної зони, згладжування меж північно-західного і південно-східного фронтів. У квітні їхня контрастність не перевищує 8 -12 м·с-1 і 3-5 м·с-1 відповідно, а в травні вони припиняють своє існування. На початку квітня формується Анапський фронт, де теплі води, що йдуть
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уздовж чорноморського узбережжя Кавказу зустрічаються з холодними, які надходять із Керченської протоки. Довжина фронту з південного заходу на північний схід 50-60 км, а перепад швидкості звуку в напрямку з північного заходу на південний схід на відстані 30-40 км досягає 12-15 м·с-1.
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Рис. 5.11. Холодний вид ВРШЗ: А – західна, центральна, північно- східна частини моря; Б – північно-західна частина моря і район Керченської зони [23]
(….  грудень, ----  січень, — лютий, - · - · - березень, -
зміни
швидкості звуку в циклонічних кругообігах)
Навесні біля анатолійського узбережжя утворюється ядро холодних вод. Більша частина Основної чорноморської течії тут круто повертає у відкрите море, чим спричиняє ефект дивергенції водних мас у верхньому шарі і підйом нижніх холодних вод. Стикаючись з більш теплими водами західної, центральної і східної частин моря, цей процес формує дугоподібну стаціонарну фронтальну зону. Її найбільша контрастність у травні, коли перепад швидкості звуку може досягти 17-22 м·с-1.
Для весняного поля швидкості звуку характерні три "плями" екстремальних значень швидкості звуку. Дві з них, зі значеннями 1480 і 1484 м·с-1, зумовлені температурним контрастом з холодним ядром біля анатолійського узбережжя. Третя, зі значенням 1495 м·с-1, розташована на
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південному сході моря й спричинена паводковим річковим стоком у цій частині моря.
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Б
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Рис. 5.12. Нейтральний вид ВРШЗ (А), теплий вид ВРШЗ (Б) [23] (….  грудень, ----  січень, — лютий, - · - · - березень, -
зміни
швидкості звуку в циклонічних кругообігах)
До середини травня контрастність анатолійського і Анапського фронтів зменшується наполовину, а до початку червня, внаслідок  значного прогріву приповерхневого шару, всі фронти зникають.
Вертикальна структура швидкості звуку в цей період характеризується трьома видами ВРШЗ - трьома весняними ПЗК, східним, центральним і західним.
У першому ПЗК перепад швидкості звуку досягає 26-32 м·с-1, вісь залягає на горизонті 85 м. Цей вид ПЗК розташовується в східній частині Чорного моря.
У весняному центральному ПЗК перепад швидкості звуку не перевищує 12-16 м·с-1, вісь розташовується на глибині 60 м. Цей ПЗК займає район холодного ядра біля анатолійського узбережжя [23].
Перепад швидкості звуку в західному ПЗК дорівнює 22-24 м·с-1. Його вісь перебуває на горизонті 80 м. Райони з цим ПЗК охоплюють всю іншу частину Чорного моря. Весняні види ВРШЗ представлені на рис. 5.13.
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Рис. 5.13. Види весняного ВРШЗ [23]
(…. східний ПЗК, ----- центральний ПЗК, — західний ПЗК)
Літній сезон (червень, липень, серпень, вересень). Найбільш характерний місяць літнього гідрологічного сезону - серпень.
Влітку приповерхневий шар прогрівається до 20-22 °С по всій акваторії Чорного моря. У результаті згладжуються усі неоднорідності: фронтальні зони, що існують узимку і навесні, до липня повністю зникають. Цим зумовлена горизонтальна однорідність поля швидкості звуку приповерхневих вод. Значення швидкості звуку досягають 1505-1520 м·с-1.
У серпні спостерігаються дві аномалії швидкості звуку. Перша - на південному заході (від мису Созопол до мису Сервер) спричинена прогрівом поверхневих вод до 25-26 °С. Друга аномалія біля Поті - тут значення швидкості звуку на 3-5 м·с-1 менші, ніж в іншій південно-східній частині моря. Вона зумовлена холодним прісноводним стоком річок.
У вересні приповерхній шар вихолоджується, однорідність поля швидкості звуку при цьому зберігається, хоча величини швидкості звуку не перевищують 1480-1500 м·с-1.
Вертикальна структура швидкості звуку визначається двома видами ПЗК - циклонічним і периферійним. Їхня відмінність полягає в тому, що в першому мінімальне значення швидкості звуку 1463-1464 м·с-1 і більше, а у другому - 1459-1461м·с-1 і менше. Райони із циклонічним ПЗК розташовуються в західній і східній частинах моря, приблизно в місцях циклонічних кругообігів, і напроти Керченської протоки. При віддаленні від
цих
районів
профіль
швидкості
звуку
набуває
більш
периферійного характеру.
У прибережних шельфових районах і районах звалу глибин вісь підводного звукового каналу мігрує. У червні  вона розташовується на горизонті 75-80 м і повільно зміщується вверх. У липні вона досягає глибин 65-70 м, а в серпні 55-60 м, після чого починає поринати, і у вересні займає горизонт 75-80 м, як показано на рис. 5.14.
Для вертикального розподілу швидкості звуку шельфових і мілководних районів у другій декаді вересня характерна поява другого, приповерхневого шару стрибка швидкості звуку на горизонті 5-10 м. Тривалість його існування 1-2 тижні.
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Рис. 5.14. Периферійний ПЗК в літній сезон [23]
(…. червень, ----- липень, — серпень, - · - · - вересень)
Осінній сезон (жовтень, листопад). Восени приповерхневий шар вихолоджується до 14-16 °С, швидкість звуку зменшується  до  1478  -  1488 м·с-1. Утворюється область холодних вод біля анатолійського узбережжя. Ця холодна область, зіткнувшись із відносно теплими водами західної, центральної й східної частин моря, сприяє формуванню стаціонарного осіннього анатолійського фронту. Найбільшої контрастності він досягає на початку листопада. Подальше охолодження приповерхневого шару призводить до його зникнення.
Більш швидке охолодження вод північно-західної частини моря приводить до утворення північно-західного фронту. Контрастність його
наростає. Якщо в жовтні різниця величин  швидкості  звуку  становить  7  - 10 м·с-1, то в листопаді вона дорівнює 15-20 м·с-1.
Перетікання більш холодних вод через Керченську протоку приводить до утворення в цьому районі ядра холодних вод.
Для середнього багаторічного поля швидкості звуку на початку листопада характерні три області аномальних зон з підвищеним значенням швидкості звуку - 1478, 1484 і 1486 м·с-1 відповідно. Вони спричинені температурними максимумами в південно-західній, центральній і південно- східній частинах моря. Уздовжберегова Основна чорноморська течія перешкоджає поширенню цих аномалій у центральні частини циклонічних циркуляційних систем. У результаті тут тривалий час (до грудня-січня) можуть зберігатися підвищені величини швидкості звуку.
Вертикальна структура швидкості звуку восени характеризується трьома основними профілями, трьома видами осіннього чорноморського ПЗК. Вони відрізняються один від іншого глибиною залягання осі ПЗК і величиною мінімуму швидкості звуку. У першому, верхньому осінньому ПЗК вісь розташована на глибині 60 м, мінімум швидкості звуку дорівнює 1463 м·с-1. У другому, середньому осінньому ПЗК вісь займає горизонти близькі до 85 м, а мінімум швидкості звуку складає 1461 м·с-1. У третьому, нижньому осінньому ПЗК вісь заглиблюється до 110 м, а мінімум швидкості звуку становить 1459 м·с-1, рис. 5.15.
Вертикальна структура швидкості звуку шельфових районів в цей період характеризується блукаючими ПЗК, вісь яких через  не стаціонарність холодного проміжного шару залягає на різних глибинах у відносно широкому діапазоні - від 55 до 115 м.
Наведені вертикальні розподіли швидкості звуку за сезонами показують, що мінливість вертикальної і горизонтальної структури поля швидкості звуку в Чорному морі дуже складна. Значний градієнт солоності в галокліні визначає зростання швидкості звуку в шарі від 100 до 200 м на 5-7 м·с-1, а сезонний термоклін є областю найбільшої мінливості температури і відповідно швидкості звуку.
Мінімум швидкості звуку в Чорному морі практично завжди знаходиться в холодному проміжному шарі.
Взимку підводний звуковий канал виражений слабко. Перепад швидкості звуку не перевищує 3 - 5 м·с-1. Найбільша ширина ПЗК досягає 200 - 300 м. Його вісь розташовується на глибині 75 – 100 м. Навесні контрастність ПЗК помітно підсилюється, перепад швидкості звуку зростає з 14 до 30 м·с-1. Вісь ПЗК зміщається вверх на глибини 50 - 75 метрів, а ширина збільшується до 425 - 950 м. Влітку найбільший перепад швидкості звуку може досягати 55 - 60 м·с-1. Вісь ПЗК знаходиться приблизно на глибині 50 м, а його ширина сягає 1200 м. Восени перепад швидкості звуку помітно менший. Його значення на 5 - 10 м·с-1 нижче від
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весняного і становить 10 - 18 м·с-1. Вісь ПЗК може розташовуватися у відносно широкому діапазоні глибин від 50 до 100 м, при цьому найбільша ширина звукового каналу не перевищує 725 - 985 м [23].
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Рис. 5.15. Осінні види ПЗК [23]
(….. верхній, ----- середній, — низький)
Внутрішні хвилі. В Чорному морі сформувалась за рахунок цілого ряду регіональних особливостей, розглянутих в попередніх розділах, унікальна гідрологічна структура вод, дуже мінлива у просторі (як по горизонталі, так і по вертикалі) і у часі (значна сезонна мінливість). Від сезону до сезону гідрологічна структура послідовно проходить усі стадії від практично однорідних розподілів гідрологічних і гідрофізичних характеристик у верхньому діяльному шарі до вкрай екстремальних величини вертикальних і горизонтальних градієнтів.
Особливості вертикального розподілу температури і солоності, холодний проміжний шар і постійний галоклін формують стаціонарне розшарування вод , що природно створює сприятливі умови для розвитку і розповсюдження внутрішніх хвиль в різних частотних діапазонах. Дослідження характеристик і параметрів в різних районах і структурних областях моря показали, що в області шельфу (звалу глибин) відбувається інтенсифікація внутрішньо хвильових процесів, тобто це активна зона генерації, де формується «поле» внутрішніх хвиль в широкому розумінні цього слова – від короткоперіодних (до кількох хвилин) до багаточасових.
Масштаби просторових коливань гідрофізичних характеристик за рахунок внутрішніх хвиль короткого періоду іноді порівняні з великомасштабними (наприклад, сезонними) процесами.
Як вже вказувалося вище, термохалінна структура вод Чорного моря забезпечує сприятливі умови для існування внутрішніх хвиль в усьому їх частотному діапазоні, особливо у літні місяці. В цей час вертикальний розподіл температури характеризується наявністю верхнього квазіоднорідного шару (ВКШ), сезонного термокліну (СТ) і холодного проміжного шару. Вертикальний профіль солоності має постійний і добре визначений галоклін, початок якого співпадає з нижньою межею ХПШ, рис. 5.16.
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Рис. 5.16. Характерні вертикальні профілі температури (Т), солоності (S) і частоти Вяйсяля (N) в лютому (ІІ) і серпні (VІІІ) в глибоководній частині Чорного моря [16]
В прибережних районах і над шельфом галоклін відсутній. Характерний профіль частоти плавучості в морі має два чітких максимуми. Один з них пов'язаний із значними градієнтами в СТ і знаходиться у відкритому морі на глибинах 10-15 м, а біля берега – на 20-30 м і має значення від 25-30 до 40 цикл·час-1. Він пов'язаний з наявністю галокліну, існує весь рік і в залежності від сезону і району моря знаходиться на глибинах 70-140 м.
Таким чином, існування стійкої стратифікації вод протягом всього року створює умови для формування і розповсюдження низькочастотних внутрішніх коливань, для яких хвилеводом служить практично уся товща моря. Для короткоперіодних внутрішніх хвиль є два хвилеводи: влітку в термокліні і галокліні, а взимку – тільки в галокліні. Товщина хвилеводу залежить від частоти, Так, для хвиль першої моди з частотою 5 цикл·час-1 товщина хвилеводу близька до 100 м, а для 10 цикл·час-1 – усього близько 20 м.
Влітку спектр внутрішніх хвиль повинен суттєво збагачуватися високочастотними компонентами, котрі можуть розвиватися у вузькому хвилеводі, утвореному потужним термокліном. Розповсюдження в ньому найбільш коротких внутрішніх хвиль, як видно з рис 5.17, постійно змінюється за рахунок низькочастотних коливань, які зумовлюють значні зміни у профілі частоти плавучості.
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Рис. 5.17. Часова мінливість вертикальних профілів частоти Вяйсяля, обчислених за вимірами температури і солоності гідрологічним зондом на шельфі східніше м. Каліакра (а), і середній розподіл (б) [16]
В 1983 році на межі шельфу, виконувалися спостереження на гідрологічних станціях, проводилися виміри течій на буйковій станції, а також спеціальні роботи з вимірів короткоперіодних внутрішніх хвиль у сезонному термокліні. Останнім було приділено найбільше уваги, через те, що в цьому районі відбувається активна генерація коливань у цьому інтервалі періодів.
Виміри виконувалися на краю шельфу на відстані 50 миль на схід від мису Каліакра. Термоклін залягав у шарі води 10 – 30 м і градієнти температури в ньому становили майже 1 °С·м-1. Схема полігону представлена на рис. 5.18а. У верхньому однорідному шарі моря
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спостерігалися у полі течій інтенсивні інерційні коливання з періодом 17,5 годин, рис 5.18в, це ілюструє також характерна траєкторія дрейфу судна під час вимірів, рис. 5.18б. Впродовж всього періоду експериментальних робіт постійно спостерігалися інтенсивні короткоперіодні внутрішні хвилі з періодами від 3 – 4 до 20 – 40 хвилин, близькі до гармонійних. Спектри вертикальних зміщень шарів води для всіх трьох точок просторової антени температурних датчиків мають зовсім однакову будову – чіткий пік на періоді 7 хвилин. Просторовий спектральний аналіз виявив наявність 2 систем різноспрямованих внутрішніх хвиль з істинними періодами 4,6 і  3,1 хвилини і довжинами 144 і 85 м. Ці хвилі розповсюджувалися на північно-північно-східний і східно-північно-східний напрямки, тобто переносилися середнім потоком, який мав швидкість у поверхневому шарі близько 25 см ·с-1.
Розмах коливань термокліну змінювався за період спостереження від 1 до 3 м. У коливаннях компонент швидкості течій на фоні інтенсивних інерційних хвиль спостерігалися осциляції з  періодами від  1 до 4 годин і амплітудами від 5 до 60 см·с-1, рис. 5.18 в. Коливання у цьому діапазоні періодів реєструвалися у записах температури у прибережній зоні [16].
Глибина моря під судном у момент вимірів була майже 100 м і роботи проводилися над самим краєм шельфу. Всього в 10 милях на південний схід глибина моря була вже 1000 м. У цьому районі моря край шельфу дуже розчленований і складається з підводних долин і мисів.
Такі форми рельєфу сприяють топографічній генерації короткоперіодних внутрішніх хвиль коливаннями з низькими частотами і великими лінійними масштабами: інерційними хвилями, які були інтенсивними у період спостереження, рис. 5.18 (в) (мезомасштабний діапазон), меандрами або вихорами ОЧТ, гідрологічними фронтами (термічними або солоностними) – синоптичний діапазон.
Спостереження за внутрішніми хвилями виконувалися у серпні 1985 р. поблизу західного узбережжя Криму з майже нерухомого судна, закріпленого на двох якірних бочках (глибина майже 100 м). Просторова антена, сформована з градієнтно – розподілених датчиків температури, перекривала весь сезонний термоклін і охоплювала шар води від 5 до 65 м (рис. 5.19 а).
Профіль частоти Вяйсяля у початковий момент вимірів мав двопікову структуру з максимумом, рівним майже 40 цикл·год-1 на горизонті 15 м. Вторинний максимум знаходився на глибині 20 м, що свідчить про складну структуру термокліну (він поділяється на шари з різними вертикальними градієнтами температури).
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Рис. 5.18. Розташування полігону 26 – 28 червня 1983 р. (а), розміщення АБС і дрейфуючого судна (погодинне) (б), відрізок запису компонент швидкості течії на горизонті 10 м (в) [16]
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Рис. 5.19 Вертикальні зміщення термокліну, обчислені за вимірами температури вертикальною антеною з чотирьох градієнтно – розподілених датчиків (район на захід від Євпаторії, вісь z направлена вниз) (а) і поточний спектр, обчислений для шару води 35 - 65 м (двогодинні відрізки з годинним перекриттям) (б) [16]
На початку експерименту до 16-ї години 11 серпня вертикальні зміщення шарів води, які реєструвалися всіма датчиками вертикальної антени, мали випадковий фоновий характер і їх величини не перевищували кількох десятків сантиметрів. З 17-ї до  18-ї  години нижнім датчиком було зареєстровано різке поодиноке збурення з розмахом приблизно 2,5 м. У той же час другий і третій датчики (за їх розташуванням в антені від поверхні) почали реєструвати плавне заглиблення термокліну, яке через дві години досягло 2 – 3 м. Нижній датчик, починаючи з 18,5 години, зафіксував дуже різке заглиблення шару води, яке усього за 1 годину перевищило 5 м. Після 19,5 години усі три нижніх датчики показали порівняно плавний підйом термокліну, на фоні якого спостерігалася група з 4 – 5 правильних  синусоїдальних  хвиль висотою близько 1,5 м і періодом, близьким до 20 хвилин. До 00 годин 12 серпня термоклін максимально вигнувся до поверхні, розмах цього коливання у шарі 35-65 м перевищив 7 м, а потім продовжив осцилювати з періодом близьким до 6 годин і поступовим зменшенням амплітуди цих низькочастотних коливань.
На рис. 5.19б наведений поточний частотний спектр вертикальних зміщень, виміряних нижнім датчиком. На ньому чітко виділяються всі особливості проходження синоптичного збурення,  яке  інтерпретується як термічний фронт. Групи вузькополосних хвиль мають характерну перемежуваність. Інтервали часу між ними дорівнюють 3-4 годинам.  Слід відзначити, що верхній датчик антени, який знаходився у шарі 5 -
15 м, не зареєстрував ніякої інформації про проходження фронту і пов’язаних з ним високочастотних коливань. Цей датчик розташований близько до поверхні моря, тому при різкому заглибленні термокліну шар води 5 – 15 м був заповнений однорідною за температурою водою верхнього квазіоднорідного шару (ВКШ), тобто датчик опинився за межами хвилеводу.
Отримані в цих та інших попередніх натурних експериментах результати дозволили зробити деякі висновки відносно властивостей короткоперіодних внутрішніх хвиль в Чорному морі:
1. Хвилі мають групову будову (цуговий характер) і для них характерна значна просторова і часова перемежуваність.
2. В районах шельфу групи інтенсивних хвиль асоціюються з термічними фронтами – різкими підйомами і заглибленнями термокліну (внутрішній бор).
3. Експериментальні спектри внутрішніх хвиль характеризуються спадом енергії за «законом -2» із зростанням частоти, на фоні якого  є піки спектральної густини на частотах 10-30 цикл·год-1 (частота розширення хвилеводу).
4. Експериментальні спектри співпадають за формою з модельним спектром Гаррета-Манка для океану, однак їх рівень енергії нижчий.
5. За деяким винятком короткоперіодні хвилі в морі – це хвилі першої моди [16].
Умовна прозорість і колір води. Умовна прозорість води  в Чорному морі порівняно велика. У відкритій частині моря взимку і навесні вона коливається від 10 до 18 м , влітку від 15 до 25 м і восени від 15 до   18 м. У прибережній зоні умовна прозорість змінюється відповідно від 6 до 10 м , від 10 до 15 м і від 5 до 10 м. На гирловому узмор'ї північно - західної і південно - західної частин моря протягом усього року вона становить зазвичай 2 - 4 м. Умовну прозорість води до 34 м можна спостерігати влітку при штилі у східній частині Чорного моря в зоні основного потоку течії.
Вода у відкритій частині Чорного моря темно - блакитного і блакитного кольору , в прибережній зоні блакитно - зеленого , а поблизу гирл річок змінюється від зеленувато - жовтого до жовтувато - коричневого кольору [22].
Гідрологія і гідрохімія моря. Чорне море є найбільшою у світі мероміктичною (з незмішуваними шарами води) водоймою. Дві маси чорноморської води: поверхнева - опріснена, багата киснем і близька за температурою до повітря і глибинна - більш солона і густа, з постійною температурою, безкиснева (анаеробна зона), розділені граничним шаром води, розташованим на глибинах від 30 до 100 м (так званий холодний проміжний шар або ХПШ). Його температура завжди нижча, ніж у глибинних вод, тому що, охолоджуючись взимку, він не встигає прогрітися за літо. Шар води, в якому різко змінюється її температура, називається термоклін; шар швидкої зміни солоності - галоклін, густини води (яка залежить від температури і солоності) - пікноклін. Всі ці різкі вертикальні зміни властивостей води в Чорному морі зосереджені в області ХПШ. Така вертикальна стратифікація (розшарування) чорноморської води за солоністю, температурою і густиною перешкоджає вертикальному перемішуванню вод моря і збагаченню сірководневих глибин киснем. На глибинах 150 - 200 метрів у Чорному морі присутній хемоклін, тобто шар різкої зміни гідрохімічних параметрів (в першу чергу, це перехід між кисневою та сірководневою зонами) .
Єдиного загальновизнаного пояснення походження сірководню в Чорному морі поки немає. Є думка, що ця сполука в Чорному морі утворюється головним чином в результаті життєдіяльності сульфатредукуючих бактерій, різко означеною стратифікацією води і слабким вертикальним обміном. Концентрація сірководню зростає з глибини 150 м, складаючи 0,19 мг на 1 л морської води, до глибин 2000 м, де досягає максимальних концентрацій в 9,6 мг·л-1 води. Таким чином,
якщо вважати середньою концентрацією 5,73 мг·л-1 на глибині 1240 м, то приблизна кількість сірководню в Чорному морі становить 3,1 млрд. т. Деякі дослідження останніх років дозволяють говорити про Чорне море як про гігантський резервуар не тільки сірководню , але і метану, який виділяється , швидше за все , також у процесі діяльності мікроорганізмів ,  а також з дна моря.
Нижній придонний шар, внаслідок насиченості сірководнем, не містить живих організмів, за винятком ряду анаеробних сіркових бактерій (продуктом життєдіяльності яких і є сірководень). Солоність тут зростає до
22 - 22,5 ‰, середня температура складає ~ 8,5 °C , температура на максимальній глибині становить 9,0 - 9,1 °C [21; 22].
Біологічні і мінеральні ресурси. Рослинний і тваринний світ зосереджені, головним чином, у поверхневому шарі води Чорного моря. Усього в Чорному морі налічується понад 660 видів рослин і понад 2000 представників тваринного світу. З рибних ресурсів (понад 160 видів риб) промислове значення мають хамса, ставрида, шпроти, кефаль, оселедець, камбала, осетрові (білуга, осетер, севрюга), водорості (філофора – найбільше скупчення у Світовому океані, цистозира, зостера) і безхребетні (мідії, креветки, устриці). За видовим різноманіттям риби Чорне море вдвічі багатше ніж Каспій, і на 25 % - ніж Баренцове море. Але у валовому підрахунку промисел в Чорному морі значно поступається промислу в цих морях. Найголовнішим об’єктом рибного промислу є хамса (анчоус). Щорічно Чорне море дає до 300 тис. т біологічних ресурсів.
З мінеральних ресурсів у Чорному морі видобувають будівельний пісок, гравій, газ, тривають пошуки нафтових родовищ на шельфі. На сьогодні у Чорному морі виявлено сім газоконденсатних родовищ. На балансі «Чорноморнафтогазу» знаходиться 14 газових родовищ (шість в Азовському морі) із розвіданими запасами близько 60 млрд. м3 і одне нафтове родовище.
Екологічні проблеми. Водозбірна площа моря (1864 тис. км2) в 4.4 раза перевищує площу самого моря. Проходячи величезні території, води річок збирають і приносять у море велику кількість розчинених речовин як природного, так і антропогенного походження. За рахунок господарської діяльності у воду надходять уже існуючі в морі речовини і штучно синтезовані сполуки. Це є побічним негативним ефектом інтенсифікації сільського господарства (прискорення ерозії ґрунтів, збільшення стоку добрив і отрутохімікатів з полів, відходів тваринницьких комплексів), розвитку промисловості (газоподібні, рідкі і тверді відходи), зростання населених пунктів (господарсько-побутові відходи), руйнування природних біотопів, спричинене будівництвом морських портів, прокладанням суднохідних каналів, експлуатацією флоту
і портових споруд, а також збільшенням рекреаційного навантаження на прибережну зону.
Усі перелічені антропогенні забруднювальні речовини надходять у Чорне море основними каналами: з атмосфери, річок, берегів, сусідніх морів. Тому важливим є запровадження комплексних природоохоронних заходів усіма країнами, розташованими в басейні Чорного моря. Інтенсивне освоєння морського узбережжя, зарегулювання річкового стоку, скидання дренажних вод із зрошуваних масивів зумовили погіршення екологічної ситуації на прилеглій до кордонів України частині Чорного моря. У північно-західній частині Чорного моря біля берегів України бувають замори, змінюється видовий склад морських організмів, зростає біомаса фітопланктону і окремих видів зоопланктону. Наприклад, спостерігається розмноження медузи аурелії та інфузорії мезодініум, проте різко скоротилося поголів’я дельфінів, практично зникла пеламіда і скумбрія та інші традиційні для Чорного моря риби, потребує охорони філофорне поле Зернова.
Для збереження і відтворення біологічних ресурсів Чорного моря велике значення мають науково обґрунтовані правила рибальства, запровадження сучасних методів очищення морських вод від забруднювальних речовин, акліматизація і штучне розведення цінних промислових видів риб, молюсків. Зараз заборонено вилов усіх трьох видів дельфінів, які є в Чорному морі, малої колючої акули (катран). До Червоної книги України занесені: тюлень монах, білуга, лосось, морський півень (триглав), краби, червоні водорості (філофора) [24].
Питання для самоперевірки
1. Який тип земної кори виявлено в Центральній частині Чорного моря?
2. В чому полягає особливість клімату Чорного моря?
3. Який прісний баланс Чорного моря?
4. Який основний фактор формування циркуляції вод Чорного моря?
5. Вкажіть особливості вертикальної структури вод Чорного моря.
6. Що визначає особливості вертикального розподілу розчиненого кисню в Чорному морі?
7. Які неперіодичні процеси спричиняють значні коливання рівня в Чорному морі?
8. Які особливості вертикальної структури вод визначають структуру ПЗК в Чорному морі?
9. Вкажіть основні властивості поля внутрішніх хвиль в Чорному
морі.
10. Вкажіть основні напрямки економічного використання Чорного
моря.
5.4. Азовське море
Загальна характеристика. Азовське море (Меотійське озеро – грецькою, Сурозьке море – давньоруською) є внутрішнім морем басейну Атлантичного океану, з яким воно з’єднано вузькою (довжина – 41 км, ширина – від 4 до 15 км) і мілкою Керченською протокою, Чорним морем, протоками Босфор, Дарданелли і Гібралтар, Мармуровим і Середземним морями. Західна частина моря омиває береги України, східна – Російської Федерації.
Азовське море - найменше за площею і найбільш мілке у Світовому океані. Його мілководність – дуже суттєвий фактор, який впливає на гідрологічні процеси в морі, визначаючи малу термічну і динамічну інерцію водних мас. Морфометричні показники Азовського моря такі: площа 39 тис. км2, об’єм води – 290 км3, середня глибина – 7.4 м, максимальна 15 м.
Береги і рельєф дна Азовського моря. Із заходу і сходу до Азовського моря виходять Причорноморська і Прикубанська низовини, з півночі – Приазовська височина, що зумовлює низовинний характер та слабку розчленованість берегів моря. У геологічній будові низовин вище рівня моря беруть участь піщано-глинисті породи, які легко розмиваються, тому береги мають переважно абразійно-акумулятивне походження. Акумулятивні форми досягають значних розмірів: Обитічна, Бердянська, Білосарайська, Крива, Єйська, Довга, Темрюцька, Ясенська коси; коси- бари: Бірючий острів і Арабатська стрілка. Ці коси утворюють Обитічну, Бердянську, Білосарайську, Темрюцьку, Ясенівську, Сивашську затоки. Крім них, є Казантипська і Таганрозька затоки. Затоплені водою пониззя річок, що впадають у море, утворюють лимани: Утлюцький, Молочний, Міуський, Єйський, Бейсузький, Ахтарський, Кирпильський,Солодкий, Східний, Курчанський. Островів мало (Черепаха, Довгий, Піщані, Бірючий), вони невеликі за площею, низовинні.
Котловина Азовського моря утворилася за рахунок затоплення морем долин р. Дон і річок, які в нього впадають. Сама ж западина Азовського моря, як тектонічна структура, виникла в зоні зчленування Кримського та Кавказького сегментів Середземноморського рухливого поясу і Східноєвропейської платформи. На сьогодні - це неотектонічна депресія, заповнена відкладами неогену (вапняки, алеврити, піски, глини) і антропогену (вапнякові конгломерати, піски, алеврити, суглинки, мули, а на півдні, біля Керченського півострова, грязьовулканічна брекчія з діючих на дні моря грязьових вулканів).
Сучасні обриси Азовського моря, як і Чорного, встановились після останнього зледеніння в голоцені – 7-5 тис. років до н.е. Ті частини моря, які прилягають до Приазовської височини, зараз повільно піднімаються разом з Українським щитом. Те ж саме спостерігається біля узбережжя на Керченському півострові. Решта ділянок дна моря і його берегів у голоцені переважно опускаються, утворюючи численні лимани і затоки. Азовське море в цілому розташоване в межах перехідної структури між платформою та геосинкліналлю і відноситься до Причорноморсько-Кримської нафтогазоносної провінції, тому тут з мезозойськими і кайнозойськими відкладами пов’язані поклади нафти і газу,залізної руди.
В Азовському морі, унаслідок його походження, відсутні традиційні елементи рельєфу морського дна: шельф, береговий схил і дно. Абразійно- акумулятивні обмілини поступово переходять у рівне і плоске дно, нахилене до центра моря і до Керченської протоки, як долина пра-Дону.
Дно Азовського моря переважно рівне, у прибережній частині вкрите піском і черепашниками, на окремих ділянках поширені мули, в центральній частині – глинисті мули [24].
Клімат Азовського моря відзначається великою континентальністю, яка особливо добре виражена в північно-східній, північній і північно-західній частинах моря. Зима тут холодна, а літо сухе  й жарке. У південній частині моря зима і літо більш м’які і вологі.
Взимку і восени на клімат Азовського моря вирішальний вплив справляє Сибірський антициклон із сильними північно-східними і східними вітрами. Середні температури січня – від -2 до +5 °С, хоча бувають похолодання до -27 °С. Навесні і влітку над Азовським морем панує Азорський антициклон, який зумовлює малохмарну теплу погоду. Влітку середні температури становлять 24-26 °С. Кількість опадів зменшується із сходу на захід від 500 до 340 мм.
Гідрологічний режим. Формування водної маси Азовського моря відбувається за рахунок водообміну з Чорним морем (за рік в Азовське море надходить 34.1 км3, витікає через Керченську протоку і Сиваш
50.6 км3), річкового стоку – 37 км3 і опадів – 3.5 км3. Водний баланс Азовського моря включає також витрати на випаровування – 34 км3 протягом року. Сумарний приплив і витрати води приблизно рівні і становлять близько 85 км3 на рік.
Прозорість води Азовського моря невисока внаслідок значної кількості планктону, завислих частинок, а також впливу хвильових процесів. Найвища прозорість (до 8 м) – у південній частині моря, найменша – у Таганрозькій затоці (0.5 м). У відкритому морі прозорість навесні і восени – 2-3 м, взимку і влітку – 1-2 м. Колір води у відкритому морі синьо-зелений, біля берегів і в затоках – від жовто-зеленого до бурого відтінків.
Середня річна температура води становить 11-12 °С. У теплий період року вона дуже близька до температури повітря, лише в липні-серпні вона дещо нижча. Пізно восени і взимку вода, звичайно, значно тепліша ніж повітря.
Узимку температура води падає дещо нижче нуля (до -1 °С), у липні досягає у відкритій частині моря 26 °С, а на прибережних мілководдях –  30 °С і більше.
В Азовському морі спостерігається колова течія, спрямована проти годинникової стрілки. У Таганрозькій затоці течія вздовж північного берега йде на захід, утворюючи подекуди за виступами берега і мисами коловороти, спрямовані за годинниковою стрілкою. Уздовж західного берега моря течія йде на південь, тут за західних вітрів відбувається надходження в Азовське море солоних вод із Сиваша. Уздовж південного берега течія йде на схід, причому значна частина вод стікає в Чорне море. Біля східного берега течія, посилившись за рахунок кубанських вод, прямує на північ, замикаючи, таким чином, циклонічний кругообіг моря. Швидкість течії в середньому становить 10-20 см·с-1.
Але така закономірна картина течій різко змінюється за сильних вітрів: маса води спрямовується за напрямком вітру, спричиняючи значні згони і нагони. При цьому коливання рівня досягає, наприклад, у Таганрозі
4.4 м, у Генічеську – 2.5 м, а швидкість течії – 125 см·с-1.
Середній багаторічний рівень води в Азовському морі -30 см Балтійської системи висот. Протягом року він змінюється від +48 см (у червні) до -16 см (у листопаді). Згінно-нагінні коливання рівня спостерігаються восени і взимку. Загалом коливання рівня не  перевищують 0.4 м
Хвилювання на Азовському морі є важливим елементом його гідрологічного режиму. Через мілководність і малі розміри моря хвилювання швидко змінюється залежно від посилення чи послаблення вітру. Брижі для Азовського моря не характерні. Хвилі мають велику крутизну. Середні розміри хвиль: висота 1.2-1.5 м, довжина 15-16 м. Максимальні хвилі мають висоту до 3 м [24].
Гідрохімічний режим. Балансові кількості прісних (опади і річковий стік без випаровування) і солоних (різниця між надходженням із Чорного моря і витоком у нього) вод рівні між собою, отже, зміни солоності води у морі не повинно відбуватися. Насправді, у зв’язку із зарегулюванням річкового стоку на основних притоках (Дон, Кубань, Берда) солоність води в Азовському морі поступово зростає. Середня солоність води становить
13.8 ‰, у Таганрозькій затоці знижується до 2-5 ‰, а в затоці Сиваш досягає 250 ‰. Сезонні коливання солоності не перевищують 1 ‰.
Солоність води у відкритій частині моря становить близько 11 ‰, але інколи досягає 13-14 ‰ завдяки дії південних вітрів, які наганяють з
Чорного моря в Азовське більш солону воду. В бік берегів солоність води дещо зменшується, переважно у східній частині моря і, особливо, в Таганрозькій затоці, у вершині якої вода майже прісна. Максимум солоності спостерігається у грудні, мінімум – у липні.
Весною і на початку літа відзначається деяка різниця між солоністю на поверхні моря і на глибині, тобто води моря відносно солоності стратифіковані. У цей час поверхневі шари моря дещо опріснені внаслідок танення льоду і збільшення стоку річок. Восени і взимку як за солоністю, так і за температурою, вода зовсім однорідна від поверхні до дна в переважній більшості районів моря.
Необхідно відзначити, що сольовий склад вод Азовського моря дещо відрізняється від океанського. Хлорний коефіцієнт азовської води 1.844, а для океанської води 1.80655 (за даними групи експертів океанологічних таблиць і стандартів ЮНЕСКО). Відмінність хлорного коефіцієнта зумовлена надходженням річкової води, бідної на хлориди.
Уся товща води Азовського моря, від поверхні до дна насичена киснем однаково, але влітку в період штилів, коли води стратифіковані, придонні шари насичуються сірководнем, що призводить інколи до масової загибелі цінної риби. Середній вміст фосфатів становить 10 мг·м-3, нітратів - 23 мг·м-3.
Біологічні і мінеральні ресурси. Біомаса фітопланктону в Азовському морі досягає 200 г·м-3, зоопланктону – 1.5 г·м-3. Зообентос представлено молюсками, червами, ракоподібними, його продуктивність – 19 млн. т на рік.
Тваринний світ Азовського моря має відносно незначне різноманіття (400 видів) і поряд з цим надзвичайне кількісне багатство. Промислова продуктивність моря досягла на  початку  70-х  років  минулого  сторіччя 80 кг риби з 1 га, але потім відбувся спад, пов'язаний з екологічними проблемами моря. Найбільше промислове значення мають судак, лящ, тарань, осетер, севрюга, оселедець, тюлька, хамса, короп, чехоня, кефаль, камбала. Працюють штучні нерестовища і рибницькі заводи.
Мінеральні ресурси Азовського моря представлені покладами нафти, газу і залізних руд та сольовими родовищами Сиваша [24].
Екологічні проблеми. Після створення на р. Дон Цимлянського гідровузла (1952 р.) гідрологічний, а також гідрохімічний режим Азовського моря почали змінюватися. Після зарегулювання розподіл стоку протягом року став рівномірним, зменшилося весняне водопілля у пониззях Дону. Поряд з цим будівництво зрошувальних систем у басейні Кубані та Дону зменшило загальний приплив прісних вод у море на 14 км3 і відповідно знизило стік біогенних елементів.
Зменшення весняного стоку і розливів у заплавах Дону і Кубані погіршили умови розмноження цінних риб, які приходять сюди на нерест.
Зниження сумарного прісного стоку призвело до зменшення кількості поживних солей, особливо фосфатів, які потрібні для розвитку водоростей планктону. Поряд з цим збільшився притік чорноморської води і дещо підвищилася солоність, що спричинило ряд змін у співвідношенні видів і груп планктону моря. При осолоненні з 10 до 14 ‰, яке поширюється від Керченської протоки на північний схід, організми, що проживають у воді з нижчою солоністю, почали переміщуватися до Таганрозької затоки і їх популяція почала зменшуватися.
Збільшення припливу чорноморських солоних вод у придонні шари підсилює густинне розшарування Азовського моря, ускладнює перемішування і, отже, погіршує кисневий режим біля дна. Це призводить до розширення районів заморів водних організмів.
Середня маса рослинного і тваринного планктону і відповідно його продукція скоротилися порівняно з періодом до зарегулювання стоку на 30-35 %.
Науковцями було висунуто дві пропозиції щодо розв’язання проблеми регулювання сольового балансу Азовського моря. Насамперед слід збільшити приплив прісних вод, спрямувавши їх у річки Дон і Кубань з Волзького басейну (15-20 км3 щороку). Додатковий приплив прісної води має стабілізувати сольовий баланс моря і знизити солоність до природного рівня – близько 10.0-10.5 ‰. Такого результату за прогнозами можна було б досягти не раніше як через 15 років.
Згідно з другою пропозицією, досягнути таких самих результатів можна, якщо збудувати в Керченській протоці греблю. Вона має, по- перше, обмежити стік азовських опріснених вод у Чорне море, по-друге, допускати лише обмежений, регульований приплив в Азовське море більш солоної чорноморської води. Свого часу цій пропозиції надавалася перевага. За розрахунками відновити попередню солоність моря таким шляхом можна і за короткий строк. Однак, оскільки цей захід не зможе вирішити питання про відновлення потрібного водного режиму на нерестилищах риб, а також збільшення припливу поживних речовин у море, висловлювалися думки про необхідність поєднання обох шляхів регулювання балансу Азовського моря.
У цілому ж запропоновані ідеї носять більш теоретичний характер і потребують їх багатопланового вивчення зацікавленими країнами – Україною і Росією. Окрім проблеми осолонення Азовського моря за рахунок зміни водного балансу, гостро стоїть проблема забруднення його стічними водами промисловості і сільського господарства, наприклад, такого великого промислового центру, як м. Маріуполь, а також зрошувальних систем у пониззі р. Кубань, де інтенсивно  використовуються агрохімічні засоби [24].
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Питання до самоперевірки
1. Які характерні риси рельєфу дна і берегів Азовського моря?
2. До якого типу відноситься клімат Азовського моря?
3. Який прісний баланс Азовського моря?
4. Яка особливість хімічного складу води в Азовському морі?
5. Які фактори визначають циркуляцію вод в Азовському морі?
6. Який характер вмісту розчиненого кисню і біогенних елементів у водах Азовського моря?
7. Коли
досягає
максимуму
розвиток
льодяного
покриву
в Азовському морі?
8. Який характер має циркуляція вод в Керченській протоці?
9. Назвіть основні напрямки економічного використання Азовського
моря.


10. Які основні проблеми екологічного стану вод Азовського моря?
5.5. Біле море
Біле море, яке відноситься до басейну Північного Льодовитого океану, знаходиться південніше від полярного круга. Воно глибоко вдається в сушу, з Баренцовим морем з’єднується неглибокою і довгою протокою, яка носить назву Горло Білого моря. Межею Білого і Баренцова моря служить лінія від мису Святий Ніс до мису Канін Ніс. Площа моря становить 90,1 тис. км2, об’єм води 4.4 тис. км3, середня глибина 49 м, максимальна глибина 330 м.
Біле море має складні обриси, у відповідності з якими його заведено поділяти на декілька частин. Північна його ділянка називається Воронкою, південніше від якої розташована вузька і довга ділянка моря, яку називають Горлом. Центральна частина носить назву Басейна, а глибоко врізані в сушу затоки (губи) називаються у відповідності з назвами річок, які в них впадають: Двінська, Онезька, Кандалакшська.
Береги Білого моря майже всюди невисокі, за винятком північного берега Кандалакшської губи, який місцями доволі високий. Південний берег Кандалакшської губи менш високий, хоча на окремих ділянках він скелястий і утворює майже прямовисні обриви. Береги Онезької і Двінської губ переважно низинні, покриті лісом, місцями болотисті. Горло Білого моря має в цілому невисокі берега, вздовж берега Кольського півострова (Терський берег) є скиди. Протилежний (Зимовий) берег доволі урвистий, також як і береги Мезенської губи. Береги півострова Канін високі. Усі береги моря порізані річками. В Білому морі багато островів, найбільш великі з них: Соловецькі біля входу в Онезьку губу, Мудьюзький у Двінській губі і Моржовець у Воронці. Дрібних островів в губах багато.
Дно Білого моря характеризується нерівним і складним рельєфом. Тут багато западин, які чергуються з мілководними ділянками. Найглибші райони – Басейн і Кандалакшська губа, біля входу в яку глибина моря найбільша. Північна частина моря мілководна, глибини тут не перевищують 50 м, є багато банок. Мілководність північної частини, яка безпосередньо з’єднується з Баренцовим морем, визначає умови водообміну і внаслідок цього надає особливі риси гідрологічному режиму Білого моря.
Ґрунти моря доволі різноманітні, але весь осадовий матеріал без карбонатний. Скупчення ракушняка зустрічаються тільки в  окремих місцях мілководдя. В районах течій зі значними швидкостями в Горлі і на мілководдях дно покриває галька, гравій, пісок, камені. Басейн і Двінська губа вкриті дрібнозернистим глинистим мулом коричневого кольору. В Горлі Білого моря і в інших його частинах виявлені залізо - марганцеві конкреції.
Потужність сучасних донних осадів моря невелика, в районах розмиву осадів нема, в центральній частині Басейна їх  товщина близько  22 см, біля берегів – 100-150 см і більше 3 м в гирлах річок. Сучасні осади підстеляються пізньольодовиковими глинами. Характер осадів, їх розподіл разом з іншими особливостями геологічної будови дна і берегів свідчить про те, що Біле море виникло після закінчення останнього зледеніння на місці льодовикового озера не більше 12 тис. років тому [21; 22].
Клімат моря перехідний від морського до континентального. Зима сувора і тривала. Поле атмосферного тиску і характер вітрів над морем визначається розвитком над північною частиною Європи великої області високого тиску, а над Баренцовим морем - доволі інтенсивною циклонічною діяльністю. Такий розподіл тиску зумовлює в зимовий період переважання над Білим морем південно-західних вітрів зі швидкістю 6-10 м·с-1. Посилення вітрів часто супроводжується снігопадами. В лютому середньомісячна температура повітря -14, -15 °С, лише в північній частині моря, завдяки впливу теплих вод Атлантики, вона трохи вища: -9, -10 °С. В тих випадках, коли арктичний антициклон зміщується в бік атлантичного сектора, тиск на північ від Білого моря підвищується, над самим морем спостерігаються північно-східні вітри, ясне небо і різке зниження температури повітря.
Влітку південніше Білого моря часто проходять циклони, тиск тут в середньому знижений. Над Баренцовим морем розміщується антициклон. Така зміна характеру баричного поля спричиняє і зміну напрямку переважних вітрів на північно-східний. Швидкість їх влітку 4-6 м·с-1. Однак проходження циклонів над Білим морем приводить до змінних за напрямком вітрів. Західні і південно-західні вітри приносять потепління. Температура повітря в липні (середня) становить 8-10 °С. В цю пору року
спостерігається хмарна погода з частими дощами. Якщо над Північно- Східною Європою формується антициклон, над морем встановлюються південно-східні вітри, які супроводжуються ясною погодою і підвищенням температури повітря до 17-18 °С, в окремих випадках температура може досягати 30 °С.
Таким чином, клімат Білого моря має деякі риси мусонного клімату (сезонна зміна напрямку переважних вітрів).
Гідрологічні умови. В гідрології білого моря важливу роль, окрім його фізико-географічних умов і клімату, відіграє береговий стік і водообмін з Баренцовим морем. Річки, що впадають в Біле море, найбільш великою і багатоводною з яких є Північна Двіна, приносять 215 км 3 на рік прісної води. Опади на поверхню Білого моря становлять близько 500 мм на рік, а випаровування невелике внаслідок того, що значну частину року море покрите льодом. Надлишок прісної води, що надходить в Біле море, перевищує 200 км 3 на рік і стікає в Баренцове море. Крім того, різниця в густині опрісненої води Білого і солоної Баренцова морів призводить до розвитку градієнтної течії, спрямованої з Баренцова в Біле море. Протягом року з Баренцова моря надходить близько 2000 км3 води, а витрати води, що витікає з Білого моря в Баренцове, не менше 2200 км3. Таким чином, щорічно оновлюється близько половини усього об’єму води Білого моря.
Річкова вода стікає перш за все у вершини губ, завдяки чому виникає рух води з губ в Басейн. Під впливом відхиляючої сили обертання Землі течія притискається до правого берега (відхиляється вправо), в наслідок чого в Басейні формується система циркуляції вод моря, спрямована проти годинникової стрілки. Перед входом в кожну затоку також утворюється циклонічний кругообіг. Швидкість постійних течій невелика (10-15 см·с-1), тільки у звуженнях заток і біля мисів вона зростає до 30-40 см·с-1.
Вертикальна структура вод Білого моря формується під впливом кількох факторів і має специфічні особливості. Води Білого моря представляють собою результат змішування баренцовоморської і річкової води. Верхній шар води, в якому спостерігаються сезонні коливання температури, має товщину усього 30-40 м. Цей шар сильно опріснений річковим стоком, солоність в ньому навіть у центральній частині Басейну не перевищує 27-28 ‰, а в губах вона значно нижча. Під цим шаром знаходиться стрибок солоності, а далі у напрямку до дна солоність підвищується дуже повільно до 30-30,5 ‰. Температура води під шаром стрибка також зберігає весь рік постійне значення – близько -1,4 °С. Таким чином, уся товща Білого моря складається із поверхневої і глибинної води, які розділені шаром стрибка густини [22].
Не дивлячись на тривалий період охолодження і льодоутворення, зимова конвекція не розповсюджується глибше 30-40 м (лише у виключних випадках вона охоплює шар води до 50 м). Перешкодою для
розвитку більш глибокої конвекції є велика стійкість в шарі стрибка солоності. Глибинна, більш солона, чим поверхнева, вода Білого моря утворюється за рахунок процесів, що розвиваються в Горлі моря. Розташований тут поріг, глибина якого не перевищує 40 м, перешкоджає надходженню з Баренцова моря води, яка знаходиться нижче рівня порогу. Завдяки сильним течіям (неперіодичним і припливним) в Горлі розвивається інтенсивне перемішування, тому вода тут від поверхні до дна майже однакова за своїми термохалінними характеристиками. В осінньо- зимовий період вся товща води в Горлі охолоджується до -1,6 °С, після чого тут починається льодоутворення. Холодна і більш солона, чим в морі вода з Горла схилами дна опускається в Басейн і заповнює усю глибинну частину Білого моря нижче 50 м, частково витісняючи глибинну воду до поверхні. Таким чином, кожен зимовий сезон відбувається оновлення глибинної води Білого моря.
Взимку температура води на усій акваторії моря близька до температури замерзання, але у зв’язку з тим, що солоність неоднакова в різних районах моря, існують відмінності і в температурі – в затоках вона близько -0.5… -0.7 °С, в Басейні -1.3 °С, а в Горлі -1.9 °С.
Влітку горизонтальна різниця між температурою води окремих районів набагато більша, чим взимку. Найкраще прогрівається вода в мілких бухтах і затоках. В серпні температура води верхнього шару в Кандалакшській губі досягає 14-15 °С, в Басейні 12-13 °С. Найнижча температура води спостерігається в Горлі і Воронці, де сильне перемішування призводить до того, що температура води на поверхні не підіймається вище 7-8 °С.
Товщина шару води, охопленого літнім прогрівом, приблизно  така ж, як і товщина шару конвекції або навіть трохи більша. З початком зимової конвекції верхній шар охолоджується, а під ним зберігається тонкий більш теплий прошарок, який лежить на холодній товщі глибинної води.
Цей тонкий прошарок часто зберігається усю зиму, що має велике значення для підтримки біологічної продуктивності Білого моря (в цьому прошарку скупчуються протягом зими усі теплолюбні організми).
Теплий прошарок - це унікальне явище. Він утворюється в ті роки, коли після м’якої зими настає жарке літо, протягом якого формується достатньо потужний теплий верхній шар.
Глибина конвекції в наступні зими залежить від їх суворості, в помірні зими під шаром конвекції теплий прошарок зберігається, а в дуже суворі зникає.
Нижче від теплого прошарку температура води знижується до негативних значень і на глибині 130-140 м стає рівною -1.4 °С. Далі до дна це значення температури зостається незмінним. Потрібно відзначити, що
верхня межа холодної глибинної води залягає не всюди на одній глибині. В центрах циклонічних кругообігів вона підіймається ближче до поверхні у вигляді купола. Такий підйом води добре помітний, наприклад біля входу в Двінську губу, де він був названий К.М. Дерюгіним «полюсом холоду».
Солоність води у верхньому шарі Білого моря розподілена на його акваторії в усі сезони ще більш нерівномірно, чим температура. Основні особливості цього розподілу зберігаються увесь рік – солоність всюди підвищується від вершин заток до центра Басейна, далі вона підвищується у напрямку Горла моря і найбільш високі її значення спостерігаються у Воронці.
Взимку солоність вища, чим влітку, в Басейні вона становить 27.5-  28 ‰, в Горлі зростає до 29-30 ‰, а у Воронці до 33-34 ‰. Утворення припаю в губах перешкоджає перемішуванню річкових і морських вод, тому в вершинах губ солоність падає, хоча стік річок у лютому-березні мінімальний. Навесні підвищення річкового стоку і танення льодів спричиняють зниження солоності верхнього шару води на всій акваторії. Максимальні значення річкового стоку спостерігаються в травні, і через те, що половину об’єму усіх річкових вод складає стік Північної Двіни, то у Двінській губі солоність знижується до 10-19 ‰, а в усій східній частині моря до 23 ‰, в той час як у західній частині значення солоності коливаються близько 26-27 ‰.
До середини літа річкова вода розповсюджується по усьому морю, і солоність в різних його частинах вирівнюється, в липні-серпні її значення всюди становлять 25-26 ‰, і тільки на межі між Басейном і Горлом зберігаються помітні горизонтальні градієнти.
Впродовж усього року солоність з глибиною підвищується, шар стрибка залягає під верхнім достатньо гомогенним шаром товщиною  30-40 м. Солоність у глибинному і придонному шарах 30-30,5 ‰.
Хоча вода Білого моря є сумішшю морської і річкової води, сольовий її склад мало відрізняється від сольового складу океанської води. Це пояснюється слабкою мінералізацією води річок, що впадають в Біле море, вони лише розбавляють воду Баренцова моря, незначно збагачуючи її солями кальцію.
Завдяки доброму перемішуванню води Білого моря багаті на кисень. На початку літа верхній шар води навіть пересичений ним. Відносний вміст кисню в цей час досягає 110-117 % насичення. Наприкінці літа вміст кисню знижується внаслідок бурхливого розвитку планктону. В глибинній воді вміст кисню у зв’язку з її періодичним оновленням також великий – 70-80 % насичення. Вміст фосфатів, нітратів і нітритів, як і всюди, зростає до дна.
Колір і прозорість води. Колір води Білого моря зеленкуватий, в гирлових ділянках жовтий до коричневого. Прозорість невелика, глибина
видимості всього 7-8 м навіть в центральній частині моря і падає до 2-3 м поблизу гирл річок.
В Білому морі добре визначені припливи. Припливна хвиля розповсюджується з Баренцова моря вздовж осі Воронки до вершини Мезенської губи. Відбиті хвилі від берегів і взаємодія їх з прямою хвилею створює в Білому морі систему стоячих коливань, які мають правильний напівдобовий характер. Найбільша величина припливних коливань рівня спостерігається в Мезенській губі, де вона досягає 10 м. На великих річках припливна хвиля входить в гирло і розповсюджується вверх за течією. В річці Північна Двіна припливи помітні на відстані 120 км від її гирла. В річці Мезень, яка має широке гирло, припливна хвиля, що надходить з Баренцова моря, заходить вільно, а потім звуження ріки затримує її рух, в результаті чого утворюється високий водяний вал, який переміщується вверх річкою. Таке явище на р. Мезень називається «накат» (на р. Сена –
«маскаре», на р. Ганг – «бор»).
Припливні течії в Білому морі майже всюди значні. В Горлі і Мезенській губі їх швидкості досягають 250 см·с-1. Як раз через це води в цих районах добре перемішуються. В інших частинах моря швидкості припливних течій менші, але, як правило, перевищують швидкість неперіодичних течій. Так, в Онезькій губі швидкість припливної течії 80-
100 см·с-1, в Кандалакшській 30-35 см·с-1. Тільки в Басейні швидкості припливної і постійної течій приблизно однакові.
Економічне значення ті біологічні ресурси. Біле море є важливою транспортною артерією. В перевозках по Білому морю переважають деревина і лісоматеріали, вироби хімічної промисловості, будівельні матеріали, риба. Значну роль відіграють пасажирські перевозки і туризм. Головні порти Білого моря – Архангельськ, Северодвінськ, Біломорськ, Кандалакша, Онега, Мезень. Суттєве значення для перевозок має Біломоро
- Балтійський канал.
Біологічні ресурси Білого моря використовуються здавна. Тут розвинене рибальство, промисел морського звіра і добича водоростей. У виловах риби переважають навага, біломорський оселедець, корюшка, тріска; ведеться добича нерпи, тюленів. Водорості білого моря перероблюються на Біломорському і Архангельському водоростевих комбінатах [21; 22].
Питання до самоперевірки
1. Вкажіть основні особливості рельєфу дна і берегів Білого моря.
2. Який характер клімату Білого моря?
3. Які основні фактори визначають гідрологічні умови Білого моря?
4. Який характер має прісний баланс Білого моря?
5. Який характер циркуляції вод Білого моря?
6. Які води беруть участь у формуванні вод Білого моря?
7. Що перешкоджає розвитку глибокої конвекції у Білому морі?
8. З якою періодичністю оновлюються глибинні води Білого моря?
9. В чому полягає особливість вертикальної структури вод Білого моря?
10. Назвіть основні напрямки економічного використання Білого моря.
5.6. Балтійське море
Морфометричні характеристики. Своєрідної форми Балтійське море лежить між паралелями 65°56' і 54°46' півн. ш. і меридіанами 9°57' і 30°00' сх. д. і глибоко врізається в північно-західну частину Європи. Воно майже з усіх боків оточене сушею і лише в південно-західній частині через Датські протоки (Зунд, Великий і Малий Бельти) і далі через протоки Каттегат і Скагеррак з'єднується з Північним морем Атлантичного океану, проте, цей зв'язок утруднюється через мілководність проток (глибина на порогах 7–18 м). Утруднений водообмін між Балтійським і Північним морями відіграє найважливішу роль у формуванні природних особливостей Балтійського моря, рис.5.20.
Межа Балтійського моря з протокою Великий Бельт проходить по лінії мис Гульєтав—Клінт—Каппель (о. Лолланн), з протокою Малий Бельт — по лінії мис Фальсхерт—мис Вайснес—Накка (о. Ерьо), з протокою Зунд— маяк Стевне— мис Фальстерсбуудде. Великою мірою обмежене сушею Балтійське море відноситься до типу внутрішніх. Воно омиває береги Данії, Німеччини, Польщі, Латвії, Литви, Естонії, Росії, Фінляндії та Швеції. На заході межа Балтійського моря проходить по лінії мис Скаген (північний край півострова Ютландія) — південно-західний край о.Черн (північніше Гетеборга).
Крайня північна точка Балтійського моря розташована біля полярного кола (65°50' півн. ш.), а крайня південна точка — в Щецінській затоці (53° 40' пн. ш.). Таким чином, море по меридіану простягнуте на 12°10', що становить близько 1350 км. Крайня західна точка моря розташована поблизу порту Фленсбург (9°25' сх. д.), а крайня східна точка
— в порту Санкт-Петербург (30°15' сх. д.), отже, по паралелі море витягнуте на  20°50', що становить також близько 1350 км (по паралелі   54° півн. ш.). Відстань від порту Торнео, розташованого на крайній півночі моря, до мису Скаген становить близько 1800 км. Через велику витягнутість вздовж меридіана і паралелі окремі райони Балтійського моря розміщуються в різних фізико — географічних і кліматичних зонах. Це, в
свою чергу, впливає на океанологічні процеси, що відбуваються у морі і окремих його районах.
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Рисунок 5.20. Географічне положення Балтійського моря [26]
Площа   Балтійського   моря   разом    з    протоками    становить 422,4 тис. км2, а об’єм води — 20,1 тис. км3 (табл. 5.4).
Середня глибина моря становить 48 м, максимальна 470 м (в точці 58° 38' півн. ш. і 18°14' сх. д.). Переважають глибини до 50 м, на частку яких припадає 60 % площі моря, на частку глибин більших за 200 м — близько 0,3 % площі моря [25; 26].
Табл. 5.4. Морфометричні характеристики районів Балтійського моря [26]
	Район моря
	Поверхня
	Об`єм вод
	Н
максим. м
	Н
середн. м
	Площа водозбору,
тис. км2

	
	тис. км2
	%
	тис. км2
	%
	
	
	

	Затоки:
	

	Ботнічна
	121,2
	28,3
	5,34
	26,5
	294
	44
	489,9

	Фінська
	29,8
	7
	0,87
	4,3
	123
	29
	421

	Ризька
	19,1
	4,5
	0,44
	2,2
	51
	23
	131

	Куршська
	1,6
	0,4
	0,06
	0,3
	6
	4
	100,4

	Віслінська
	0,8
	0,2
	0,02
	0,1
	5
	3
	23,9

	Протоки:
	

	Каттегат
	26,9
	6,3
	0,59
	2,9
	
	22
	

	Датські
	10,6
	2,5
	0,11
	0,5
	
	12
	

	Відкрита частина моря
	215,4
	50,5
	12,71
	63,2
	470
	59
	607,7

	Море в цілому
	425,4
	100
	20,14
	100
	470
	48
	1649,6


Рельєф дна і типи берегів. Сучасне Балтійське море оточують різні за походженням і типами береги. При різноманітті берегів рельєф дна Балтійського моря дуже нерівний. Невеликі глибини моря свідчать про те, що воно цілком лежить в межах материкової відмілини.
Датські протоки мають невеликі глибини: Зунд 7–15 м, Великий Бельт 10—25 м, Малий Бельт 10—35 м. Мілководні протоки і складний рельєф дна моря в цілому багато в чому визначають гідрологічні умови моря.
У 38 милях на схід від острова Готланд розташована Готландська западина з глибиною 249 м, а в 45 милях на північ від нього знаходиться западина Ландсортсьюпет з глибиною 470 м, яка є найглибшою западиною в Балтійському морі.
У північній частині Гданської затоки (54°40' півн. ш., 19°10' сх. д.) є западина з глибиною 114 м.
У південній частині Балтійського моря на захід від лінії, що з'єднує мис Розеве з мисом Торхамнсудде, глибини зменшуються від 50—90 м на сході до 30—40 м на заході району. Береги тут облямовані великими мілинами з глибинами меншими ніж 20 м і шириною місцями до 40 миль.
Фінська затока. Фінська затока мілководна. Дно її сформоване банками різних розмірів. Особливо нерівне дно поблизу північного берега затоки в районі фінських шхер. Біля південного берега затоки дно значно рівніше. Банок тут менше, ізобати проходять головним чином паралельно береговій смузі.
Глибини у Фінській затоці збільшуються в напрямку зі сходу на захід. У Невській губі, яка є вершиною Фінської затоки, глибини близько
3—7 м; від маяка Толбухін до острова Сескар вони складають 20—40 м, далі до острова Малий 40—50 м, а між островами Потужний і Гогланд збільшуються до 70 м. Між островом Гогланд і входом у Фінську затоку глибини 60—80 м, і лише в окремих невеликих западинах біля островів Пранглі і Осмуссаар вони перевищують 100 м. Найбільша глибина у Фінській затоці 121 м знаходиться за 1 милю на північний схід від острова Пранглі. Між островами Потужний і Гогланд глибини більше 60 м розташовуються посередині затоки, а від острова Гогланд до входу в затоку — ближче до його південного берега.
Дно в затоці дуже нерівне: як біля берегів, так і посередині затоки, серед великих глибин є багато банок, підводних і надводних скель, рифів і інших небезпек. Особливо нерівне дно біля її північного берега і у Виборзькій затоці.
Ризька затока. Ризька затока являє собою порівняно рівну западину, посередині якої підіймається острів Рухну. Переважні глибини в затоці 20—40 м, а найбільша глибина 56 м. Небезпек в Ризькій затоці мало; розташовані вони головним чином в його північній частині та в районі острова Звалюся.
Ботнічна затока. У середній, найвужчій частині Ботнічної затоки знаходиться обмілина з глибинами меншими ніж 10 м, на якій лежать численні острови, острівці і скелі. Глибини в північній частині затоки в основному менші ніж 100 м, і лише в окремих місцях вони більші за 100 м. У південній частині затоки є великий район з глибинами понад 100 м, а місцями понад 200 м. Однак дно в південній частині Ботнічної затоки нерівне; тут на значній відстані від берегів серед великих глибин лежать банки, наймористою з яких є банка Ейстрасальтбанкен (61°46' півн. ш., 18°52' сх. д.) з глибиною 12 м і банка Сюлен (61° 15' пн. ш., 18°28' сх. д.) з глибиною 9,4 м. Особливо нерівне дно в шхерах і в протоках Седра– Кваркен і Норра–Кваркен; кромки банок і мілин тут заглиблені, тому наближатися до них небезпечно.
Балтійські протоки. У південній частині протоки Зунд глибини переважно 8–16 м, а в північній частині 15–30 м; наймілководніші ділянки з глибинами меншими ніж 10 м розташовані в проходах Дрогда і Флінтреннан.
На фарватері протоки Великий Бельт глибини в середньому близькі до 25 м; він доступний для великих суден.
У південній частині протоки Малий Бельт переважають глибини 20– 35 м, а в середній і північній частинах - 15–18 м; найбільш мілководні проходи Оре–Сунн і Фюрреннен. Фарватер протоки місцями дуже вузький і звивистий; поблизу нього лежать численні банки з глибинами меншими ніж 10 м.
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Протока Каттегат. Західний берег протоки Каттегат мілкий; від нього майже до середини протоки тягнеться мілина з глибинами меншими ніж 10 м, на якій знаходяться численні небезпеки. Східний берег протоки більш глибокий; глибини на фарватері і вздовж нього змінюються від 20— 30 м на півдні до 60 м на півночі, проте дно тут також нерівне – серед великих глибин є банки з глибинами меншими ніж 10 м.
Протока Скагеррак. За характером глибин протока Скагеррак поділяється на дві частини: глибоководну (північну) і порівняно мілководну (південну і східну). Північна частина протоки - це східний  край так званого Норвезького жолобу, що оперізує південний край скандинавського півострова. Ізобата 200 м, яка умовно береться за межу Норвезького жолобу, йде спочатку майже посередині протоки, із заходу на схід, потім на північ в 20—25 милях від східного берега протоки, а далі повертає на південний захід і йде на відстані близько 5 миль від його північного берега. У межах Норвезького жолоба глибини рівномірно збільшуються до його середини; найбільша глибина в жолобі 720 м, є одночасно найбільшою глибиною в протоці Скагеррак.
У південній частині протоки Скагеррак, прилеглій до його південного берега, від жолоба глибини поступово зменшуються в напрямку до берега, ізобата 20 м проходить тут на відстані приблизно 20 миль від берегової лінії. У східній частині протоки, прилеглій до його східного берега, глибини зменшуються нерівномірно; великі глибини тут підходять впритул до зовнішніх шхерних островів і скель, що находяться майже всюди в межах ізобати 50 м. На вході в затоку Осло – фіорд розташована западина з глибиною 460 м.
Балтійське море має дуже довгу порізану берегову лінію, що зумовлено наявністю численних заток і островів, особливо в північній його частині. Загальна кількість островів становить кілька тисяч, але більшість з них дуже дрібні. Найбільш великі острови: Готланд, Елланд, Сааремаа, Рюген, Хийумаа, Борнхольм та ін. [22].
Кільський канал (довжина 100 км) з'єднує Балтійське море з Північним. Канал був відкритий для судноплавства в 1895 р. Він майже на 300 км скорочує шлях у Північне море.
Балтійське море (без заток, проток і бухт) поділяється на північну частину (від широти Ірбенської протоки на північ), центральну частину (від широти Ірбенської протоки до Клайпеди) і південну частину Балтики (від широти Клайпеди до Данських проток). Меридіан, який перетинає острови Форе і Готланд, умовно поділяє Балтику на східний і західний сектори.
Довжина протоки Скагеррак 162 милі, ширина 32,4-65,9 милі; поверхнева течія - на захід.
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Довжина протоки Каттегат 106,9 милі, ширина 32,4-65,9 милі, поверхнева течія на північний захід, його швидкість - 0,4 вузла.
Довжина протоки Великий Бельт 64,8 милі, ширина 5,9-13,5 милі; поверхнева течія - на північ, його швидкість - 3,3 вузла, в суворі зими замерзає.
Довжина протоки Малий Бельт 67,5 милі, ширина 0,3-8,1 милі, поверхнева течія - на північний захід, його швидкість до 3,3 вузла.
Довжина протоки Ересунн (Зунд) 59,4 милі; ширина 1,6-13 миль ; поверхнева течія - на північ [21; 22; 26].
Типи берегів. Береги Балтики виникли і розвиваються в межах двох великих тектонічних структур — кристалічного щита і Східно- Європейської (Руської) платформи. У зв'язку з тим, що Балтійське море розташоване в межах області безперервного підняття, береги північної частини середнього сектора Балтійського моря, Фінської і Ботнічної заток відчувають значне переміщення у бік моря. Суша в північній частині Балтійського моря піднімається зі швидкістю від +1 до +9 мм на рік. Тільки південні береги і прилегла до них ділянка берегів півострова Ютландія відчувають незначне занурення (0,5-2 мм на рік). Нульова ізобата, тобто лінія, на північ від якої відбувається підняття земної кори, в наш час розташовується в східних районах Прибалтики поблизу Клайпеди і Лієпаї.
На Балтійському морі з середини голоцену переважає західний перенос повітряних мас і пов'язане з ним вітрове хвилювання північно- західних і південно-західних румбів. У районі Лулео можна виділити так звану шхерно - фіордову ділянку берега. В Онгернаілаіде значно розвинений типовий шхерний берег.
У Північному Кваркені, Кальмарсуіді і в бухті Ханьобуктен, а також у районі Гйовле поширені абразійно-акумулятивні береги. На островах Готланд і Елланд є береги глінтового типу. Кліфи, що знаходяться на сході цих островів і на півдні півострова Сконе, складені льодовиковими відкладами. Акумулятивні береги - піщані і піщано-гравійні. Вони добре розвинені в протоці Кальмарсунд, на південному сході острова Елланд і в бухті Ханебуктен.
Абразійні ділянки в Швеції становлять близько 700 км. З цих берегів щорічно в море надходить від 615 до 1080 тис. м3 уламкового матеріалу, з якого майже половина виноситься у відкрите море. Відносно слабка активність хвильових процесів (вона посилюється тільки при вітрах східних напрямків) і дефіцит наносів зумовили слабкий розвиток акумулятивних форм (пляжів, кіс і т. ін.). На акумулятивних берегах Швеції явно переважає матеріал з підводного берегового схилу.
Балтійські береги Данії характеризуються сильною порізаністю берегової лінії, великою кількістю великих і дрібних островів,
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мілководністю прибережних зон, і як наслідок - відносно зниженою енергетикою берегових процесів. Данські береги розвинулися і продовжують розвиватися в умовах пересіченого горбкувато-долинного моренного рельєфу. На півострові Ютландія значно поширений тип берега
· так званий фіордовий берег, що представляє собою чергування відносно піднесених ділянок з долиноподібними вузькими зниженнями, які далеко йдуть в глиб материка. Ці затоплені морем колишні долини, перероблені під впливом плейстоценових льодовиків. Низинні береги, як правило, є акумулятивними з широкими піщаними пляжами і авандюнами. Береги на підвищених ділянках представлені уступами і кліфами. Наприклад, кліф острова Мен представлений білосніжними крейдовими породами, має висоту 130 м.
Для багатьох низинних ділянок данського берега характерні вітрові (згінно-нагінні) осушки, такі, наприклад, як в Ризькій затоці і затоці Пярну або у вершині Ботнічної затоки. Тут є широкі пляжі і берегові дюни. Уздовжберегові міграції наносів обмежені. Їх потужність на порядок менша, ніж на східних берегах Балтики. У береговій зоні переважають мулисті осади, а на місці піщаних пляжів в багатьох місцях розвинені приморські луки або задерновані кам'янисті осушки.
На острові Борнхольм, що належить Данії, на півночі і північному заході в докембрійських кристалічних породах вироблений високий кліф (до 60 м). На інших ділянках берег складений пухкими четвертинними відкладами.
Північно - західні береги західної Німеччини так само, як і береги Данії, представлені фіордовим типом, а на ділянці від Кільської до Любської бухт – абразійно – бухтовим типом. Тут берег  низинний, місцями задернований, з піщаними пляжами. Береги складені в основному четвертинними відкладами; виходи крейдяних порід обмежені. Абразійні процеси проявляються головним чином на виступах або мисах, а загальна довжина берегів, що руйнуються, досягає тільки 55 км. За рахунок абразії берегів у море тут надходить 130-250 тис. м3 на рік уламкового матеріалу, близько 40 % виноситься за межі берегової зони.
Довжина
берегової

лінії
східної
Німеччини
(включаючи
великі острови)

становить
близько
400
км.
Тут
переважають
абразійно
– акумулятивні бухтові, абразійно – бухтові і так звані бодденові типи берегів. Значно поширені піщані і гравійно – галечникові пляжі, а також авандюни. У східній Німеччині довжина берегів, що руйнуються, у 3 рази більша,
ніж
у

західній
Німеччині.
Береги

представлені
в
більшості випадків четвертинними відкладами (морена, флювіогляціальні піски і гравійно – гальковий матеріал). На островах Рюген (Аркона), Хіддінгзель і Узедом існують високі кліфи, складені крейдовими породами.
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Абразійні уступи розвинені в багатьох місцях (Вісмар, Фішлаід, Росток). У районі Дарссер–Орт відбувається потужна прогресуюча акумуляція наносів.
Сумарний об’єм щорічної витрати уламкової маси берегів у східній Німеччині коливається від 800 до 1000 м3. Динаміка берегових процесів внутрішньободденових берегів через ізольованість, екранування і мілководдя водойм виражена слабо.
Довжина берегів Польщі досягає майже 500 км, з яких 40 % відноситься до абразійних. Активні кліфи розвинені там, де до моря впритул примикає моренне плато або горбисто – моренний рельєф. Тут висота їх максимальна (60–70 м і більше). Такі окремі (розділені долинами або зниженнями) плато називаються кемпами. Кліфи берегів Польщі вироблені переважно в льодовикових відкладах. Тільки на схід від півострова Розеве розмиву зазнають глини і алеврити третинного віку. На абразійних ділянках (з урахуванням підводного схилу) щорічно мобілізується близько 1–1,4 млн. м3 теригенного матеріалу. Приблизно 1/3 зазначеного об’єму у вигляді суспензії виноситься за межі берегової зони. Слід мати на увазі, що в період екстремальних і тривалих (2–3 доби) штормів об’єм переробленого хвильовими процесами берегового  матеріалу може збільшитися до 50 % і більше , тому що при таких штормах весь берег піддається впливу хвиль, течій і вітру (руйнуються піщані берегові уступи, авандюни). Основні осередки, які живлять берегову зону, розташовані в районі Колобжег–Нехоже і на островах Волин–Узнам. Звідти до вершини Приморської бухти ідуть два різноспрямовані потоки прибережних наносів. Тут розвинені широкі піщані пляжі і авандюни. Найбільш довгий і потужний потік – це так званий Хельській вздовжбереговий потік наносів. Він постачається від абразії берега в районі Колобжега, а також від інших кліфів (Яміо, Ярославен, Устка, Лебо, Розево). Цей спрямований на схід потік наносів частково розвантажується біля Дарлово [22; 26].
Режимотвірні фактори. Головними режимотвірними факторами у Балтійському морі є:
· водообмін і пов'язаний з ним сольовий обмін через Датські протоки, що впливають в першу чергу на режим глибинних шарів моря, табл.5.5;
· річковий стік, який безпосередньо впливає на солоність моря, головним чином його верхнього шару, в прибережних районах;
· атмосферна циркуляція, яка визначає зміну гідрологічних параметрів і течій в морі і одночасно впливає на перші два фактори.
Водний баланс моря за оцінками різних авторів представлено у табл.5.6.
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У просторовому плані особливості режиму моря пов'язані з нерівнозначним розподілом впливу на гідрологічний режим різних за активністю процесів, залежно від віддаленості району від джерела впливу (для водообміну – це зона проток, а для річкового стоку – гирла річок).
Таблиця 5.5. – Водообмін між Балтійським і Північним морями (річний хід) [26]
	Хар акте
рист ики
	I
	II
	III
	IV
	V
	VI
	VII
	VIII
	IX
	X
	XI
	XII

	Приплив у Балтійське море (1893–1976гг.)

	Qмакс 1
.
	80
	191
	170
	153
	143
	167
	155
	164
	184
	212
	211
	221

	Qмін.
	22
	6
	0
	4
	38
	57
	58
	53
	48
	28
	2
	28


Таблиця 5.6. — Водний баланс Балтійського моря [21]
	Складові балансу
	За Брогмусом
	За Федосовим, Зайцевим

	
	км3
	%
	км3

	Опади
	172
	15,4
	210

	Річковий стік
	472
	42,3
	440

	Приплив з Північного моря
	472
	42,3
	465

	Випаровування
	172
	15,4
	185

	Стік в Північне море
	944
	84,6
	930


Структура часової мінливості окремих процесів, які протікають в поверхневих і глибинних шарах, також пов'язана з переважним внеском зовнішніх чинників у їх формування.
Внутрішньоматерикове положення Балтійського моря, його відносно незначний об’єм і мілководність проток визначають важливу роль річкового стоку в формуванні режиму моря. В море надходить у середньому за рік від 440 до 490 км3 прісної води, що становить 2,2 % його об’єму. Річковий стік є головним компонентом як водного балансу
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Балтійського моря, оскільки частка річкових вод складає його третю частину, так і прісного балансу, оскільки різниця в об’ємі вод, які надходять в море з опадами і випаровуються з його акваторії, складає менше 10% від об’єму стоку . Крім того, річковий стік – один з основних режимотвірних факторів, який безпосередньо впливає на режим мілководних заток і верхнього квазіоднорідного шару моря і опосередковано — на бароклінну циркуляцію та інтенсивність водообміну з Північним морем.
За даними плавмаяків вихідні потоки на поверхні складають 62 %, а вхідні - 38 %. За результатами електроаналогового моделювання інтегральної вітрової циркуляції при різних напрямках і швидкостях вітру (більше 5 м∙с-1) частка вхідних течій збільшується до 59 %, а вихідні складають 41 %; при слабких вітрах різко зростає роль вихідних потоків.
Складна система течій в Датських протоках, а отже, і водообмін між Балтійським і Північним морями формуються під впливом цілого ряду факторів. Один з основних факторів – взаємодія водної поверхні з атмосферними процесами, що розвиваються над акваторією проток. Локальний вплив вітру на водну поверхню в зоні проток сприяє розвитку дрейфових течій і відповідно дрейфовому компоненту водообміну.
Характеристика водообміну Балтійського моря з Північним при різних напрямках вітру. Водообмін між Балтійським і Північним морем відбувається через зону вузьких Датських проток з дуже складним рельєфом дна і складними рисами берегової смуги. Реальні течії у протоках, які формують єдину систему водообміну, є результатом сумарного ефекту кількох компонент. Одна з них, вітрова, складається з локального впливу вітрових потоків на водну поверхню і великомасштабних змін атмосферних процесів над Атлантико- Європейським сектором північної півкулі.
Як показали дослідження з типізації атмосферних процесів, над Балтійським морем у межах одного типу розподілу атмосферного тиску в ряді випадків напрям вітру над протоками і морем буває різним.  При цьому спостерігається визначена закономірність, пов’язана з відносною глибиною баричного утворення. При вітрах північних і східних румбів має місце відхилення напрямку вітру над протоками на один румб проти годинникової стрілки по відношенню до напрямку вітру над морем. При вітрах південних і західних румбів над морем вітер над протоками відхиляється за годинниковою стрілкою. Різний напрямок вітрових переносів над морем і протоками у межах однієї схеми синоптичного положення має місце при значних вітрах (16 м·с-1) і у ряді випадків при швидкостях вітру 10 – 15 м·с-1.
При північно-західному і південно-східному вітрах напрямки вітрових переносів співпадають, що пояснюється малою кривизною ізобар.
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Особливості підводного рельєфу Балтійського моря є головною причиною того, що оновлення глибинних вод моря носить випадковий епізодичний характер і пов’язане зі значними вторгненнями каттегатських вод, які надходять через пороги Дарсері, Дрогден в Арконську улоговину, при вхідних течіях у Датських протоках. З Арконської улоговини ці важкі солоні води розповсюджуються далі у глиб Балтійського моря, що призводить до змін гідрологічних і гідрохімічних характеристик.
Гідрологічний режим. Гідрологічний режим моря визначається, в основному, характером водообміну з Північним морем. У прибережних районах, крім того, істотного значення набувають річковий стік і конфігурація берегової лінії.
У цілому для гідрологічного режиму Балтійського моря характерні добре розвинені вітрові течії, переважання хвиль висотою до 2 м, відносно висока температура і невелика солоність води. Однією з відмінних особливостей рівневого режиму Балтійського моря є сейшеві коливання рівня.
Гідрологічний режим проток досить своєрідний. В результаті водообміну між Північним і Балтійським морями в протоках утворюється система двошарових течій. У поверхневому прошарку основний потік, спрямований з Балтійського моря в Північне, несе з собою менш солоні і менш густі води. У глибинних шарах, навпаки, більш солоні і більш густі води Північного моря направлені у бік Балтійського моря.
Не однаковий протягом року і від місця до місця радіаційний прогрів поверхні моря зумовлює сезонні відмінності величин поверхневої температури води та її просторового розподілу. Взимку вона трохи нижча біля берегів, ніж у відкритих частинах моря, при цьому біля західного берега температура води трохи вища, ніж біля східного, що пояснюється охолоджуючим впливом Європейського материка. Так, середньомісячна температура води в лютому біля Вентспілса 0,7 С°, на тій же широті у відкритому морі — близько 2 °С, а біля західного берега 1 °С.
Влітку поверхневі води нагріті найбільш сильно, але не однаково в різних районах моря, що позначається на розподілі температури на поверхні, яке для серпня показано на карті (рис. 5.21а). Зниження температури води біля західних берегів в центральному і південному районах моря пояснюється переважанням західних вітрів, які зганяють поверхневі шари води від західних берегів і на місце цих шарів піднімаються більш холодні глибинні води. Крім того, вздовж шведських берегів на південь проходить холодна течія з Ботнічної затоки.
Яскраво виражені сезонні зміни температури води охоплюють тільки верхні 50—60 м. Глибше температура води змінюється дуже мало. У холодний сезон температура води має близькі значення від поверхні до
глибин 50—60 м, глибше вона дещо нижча і залишається майже незмінною до дна. У теплий сезон температура води на поверхні підвищується за рахунок радіаційного прогріву, який поширюється до глибин 20—30 м. Звідси вона стрибкоподібно знижується до горизонтів 60—70 м і потім знову дещо підвищується до дна (рис. 5.21б). Холодний проміжний шар зберігається і влітку, коли поверхневий шар прогрівається ще сильніше і термоклін виражений більш різко, ніж навесні.
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Рис.5.21. Розподіл температури води в Балтійському морі влітку на поверхні (а) і на розрізі Датська протока — Фінська затока (б) [26]
Обмежений водообмін з Північним морем і значний річковий стік зумовлюють низьку солоність і характерні риси просторово-часових змін її величин в Балтійському морі. Розподіл солоності на поверхні моря показано на рис. 5.22а, з якого видно загальне зменшення її величин із заходу на схід, що пов'язано з переважним надходженням річкових вод в
східну частину Балтики. У північному і середньому районах центрального басейну солоність трохи зменшується зі сходу на захід, тому що циклонічна циркуляція вод переносить солоні води з півдня на північний схід уздовж східного берега моря далі, ніж уздовж західного. Зменшення поверхневої солоності загалом простежується і з півдня на північ.
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Рис.5.22. Розподіл солоності в Балтійському морі влітку на поверхні (а) і на розрізі Датські протоки — Фінська затока (б) [26]
Осінньо — зимовому сезону властиве деяке підвищення солоності верхніх шарів внаслідок скорочення річкового стоку і осолонення при льодоутворенні. Навесні і влітку солоність на поверхні зменшується на
0,2—0,5 ‰ в порівнянні з холодним півріччям. Це пояснюється значним опріснюючим впливом материкового стоку і весняним таненням льоду. Майже для всього моря характерне значне збільшення солоності від поверхні до дна. Приміром, у Борнхольмській западині солоність на поверхні дорівнює 7,0 ‰ і близько 20,0 ‰ біля дна. Зміна солоності з глибиною відбувається загалом однаково по всьому морю, за винятком Ботнічної затоки. У південно — західних і частково центральних районах моря вона поступово і незначно збільшується від поверхні до горизонтів 30—50 м, нижче між 60—80 м розташовується дуже різкий шар стрибка, глибше якого солоність знову дещо збільшується до дна. У східній і північно — східній частинах дуже повільне збільшення солоності спостерігається від поверхні до горизонтів 70—80 м, глибше, на горизонтах 80—100 м, залягає галоклін, і далі солоність дещо збільшується до дна. У Ботнічній затоці солоність лише 1,0—2,0 ‰, вона підвищується від поверхні до дна. Такий характер вертикального розподілу солоності у морі і Ботнічній затоці зберігається впродовж року.
В осінньо—зимовий час надходження північноморських вод у Балтійське море збільшується, а в літньо — осінній — дещо зменшується, що зумовлює відповідно підвищення або зниження солоності глибинних вод у морі. Крім сезонних коливань солоності Балтійського моря, на відміну від інших великих морів Світового океану, їй властиві і значні міжрічні зміни, що є однією з найбільш характерних гідрологічних характеристик Балтики.
Спостереження за солоністю в Балтійському морі з початку минулого сторіччя і до останніх років виявляють її багаторічну тенденцію до підвищення, на фоні якої з`являються короткострокові флуктуації. Коливання солоності в улоговинах Балтики визначаються нерівномірним припливом вод через Датські протоки, що в свою чергу залежить від різних, але взаємопов'язаних гідрометеорологічних процесів. До них відноситься мінливість великомасштабної атмосферної циркуляції. Багаторічне ослаблення циклонічної діяльності і тривалий розвиток антициклонічних умов над Європою призводять до зменшення опадів і, як наслідок цього, до зниження річкового стоку. З коливаннями величин материкового стоку пов'язані зміни солоності в Балтійському морі. Механізм цього зв'язку полягає в тому, що при великому річковому стоці дещо підвищується рівень Балтійського моря і посилюється стік з нього, який в мілководній зоні Датських проток (найменша глибина тут 18 м) обмежує доступ солоних вод з Каттегату в Балтику. При зниженні річкового стоку солоні води більш вільно проникають в море. У зв'язку з цим коливання припливу солоних вод у Балтику, реєстровані як флуктуації солоності в улоговинах моря, добре узгоджуються зі змінами водності
річок Балтійського басейну. Протягом цього сторіччя маловодні періоди з підвищеною солоністю за інтенсивністю процесу посилюються, а багатоводні із зниженою солоністю слабшають. В останні роки осолонення моря вже відзначається не тільки в придонних шарах улоговин, а й у верхніх горизонтах. В наш час солоність верхнього 20—40 метрового шару підвищилася на 0,5 ‰ в порівнянні з середньою багаторічною величиною.
Мінливість солоності Балтійського моря — один з найважливіших факторів, які регулюють багато фізичних, хімічних і біологічних процесів  в ньому, що помітно позначається на екологічних умовах Балтики.
Внаслідок низької солоності поверхневих вод моря їх густина теж невелика і в цілому зменшується з півдня на північ, незначно змінюючись від сезону до сезону. З глибиною густина збільшується. У районах поширення солоних каттегатських вод, особливо в западинах і улоговинах, на горизонтах 50—70 м створюється постійний пікноклін. Над ним у підповерхневих горизонтах (20—30 м) утворюється сезонний шар великих вертикальних градієнтів густини, зумовлений різкою зміною температури води на цих горизонтах.
Вертикальний розподіл океанологічних характеристик у Балтійському морі виявляє одну з головних рис його гідрологічних умов: у південних і центральних районах море поділене стаціонарним пікнокліном на верхній (0— 60—70 м) і нижній (70 м — до дна) шари, різні за багатьма своїми показниками і процесами, які протікають в кожному з них. В кінці літа — на початку осені, коли над морем переважають слабкі вітри, вітрове перемішування поширюється до горизонтів 10—15 м в північній частині моря і до горизонтів 5—10 м в його центральних і південних частинах і є головним чинником формування верхнього однорідного шару. Протягом осені та зими зі збільшенням швидкостей вітру над морем вода перемішується аж до горизонтів 20—30 м в центральних і південних районах, а на сході до 10—15 м, оскільки тут вітри слабші [26].
Циркуляція. Густинне перемішування вод виникає з початком вихолоджування поверхні моря. В міру посилення осіннього охолодження (жовтень — листопад) збільшується інтенсивність конвективного перемішування. У ці місяці у центральних і південних районах моря – в Арконській, Готландській і Борнхольмській западинах -  воно  охоплює шар від поверхні приблизно до 50—60 м. Тут термічна конвекція досягає своєї критичної глибини (для більш глибокого поширення перемішування потрібно осолонення поверхневих вод за рахунок льодоутворення) і обмежується постійним шаром стрибка густини. У північній частині моря, в Ботнічній затоці і на заході Фінської затоки, де осіннє охолодження більш значне, ніж в інших районах, конвекція проникає до горизонтів 60— 70 м.
Вентиляція глибинних вод моря відбувається за рахунок припливу каттегатських вод. Отже при їх великих надходженнях глибинні і  придонні шари Балтійського моря добре вентилюються, а при малих кількостях притоку в море солоних вод на великих глибинах западин і улоговин створюються застійні явища аж до утворення тут сірководню.
Зазначені особливості перемішування та обміну вод — істотно важливі і характерні риси гідрологічних умов Балтійського моря. Переважній частині просторів цього моря властива постійна двошарова структура, зумовлена проникненням сюди солоних каттегатських вод. У верхніх горизонтах навесні формується шар великих градієнтів солоності за рахунок розпріснення поверхні моря річковими водами, а літній прогрів створює тут різкий термоклін. Таким чином, протягом весняно — літнього сезону в Балтійському морі існує «подвійний» густинний стрибок — тимчасовий верхній і постійний нижній. Це — одна зі специфічних рис гідрологічної структури Балтики. У затоках і в мілководних районах простежується тільки верхній шар стрибка густини.
Горизонтальна циркуляція балтійських вод складається з різних за походженням течій, результуючі напрямки яких в основних рисах показані на рис. 5.23. Як і в інших морях Північної півкулі, поверхнева циркуляція вод Балтійського моря має загалом циклонічний характер (проти годинникової стрілки). Постійна течія формується в північній частині моря в результаті злиття вод, які виходять з Ботнічної і Фінської заток. Загальний потік руху - вздовж шведських берегів на південний захід. Огинаючи з двох сторін о. Борнхольм, він прямує через Датські протоки в Північне море. Біля південного берега течія направлена на схід. Біля Гданської затоки вона повертає на північ і рухається уздовж східного берега до о. Хіума. Тут вона розгалужується на три потоки. Один з них йде через Ірбенську протоку в Ризьку затоку, де разом з водами Даугави створює майже кільцеву циркуляцію, спрямовану проти годинникової стрілки. Інший потік входить у Фінську затоку і вздовж його південного берега поширюється майже до гирла Неви, потім повертає на північний захід і разом з річковими водами, рухаючись вздовж північного берега, виходить із затоки. Третій потік йде на північ і через протоки Аландських шхер проникає в Ботнічну затоку. Тут течія уздовж фінських берегів піднімається на північ, огинає північне узбережжя затоки і вздовж узбережжя Швеції спускається на південь. У центральній частині затоки відзначаються замкнуті колові течії проти годинникової стрілки.
Швидкість постійних течій Балтійського моря дуже невелика і дорівнює приблизно 3—4 см·с-1, збільшуючись іноді до 10—15 см·с-1.
Наведена схема течій вельми нестійка і часто порушується вітром. У загальній картині переміщення поверхневих вод превалюють вітрові (дрейфові) течії. Вони особливо інтенсивні восени і взимку і під час сильних штормів їх швидкість може досягати 100—150 см·с-1. Напрями дрейфових течій визначаються переважними вітрами, тому за певних вітрових умов над морем формується відповідне їм перенесення поверхневих вод.
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Рис.5.23. Течії на поверхні Балтійського моря [21]
Глибинна циркуляція в Балтійському морі визначається надходженням вод через Датські протоки. Вхідна течія в них зазвичай проходить на горизонтах 10—15 м. Потім ця вода, як більш густа, опускається в нижні шари і глибинною течією повільно переноситься спочатку на схід і далі на північ. При сильних західних вітрах вода з Каттегату надходить в Балтійське море практично по всьому перерізу проток. Східні вітри, навпаки, посилюють вихідну течію, яка поширюється до горизонтів 20 м, і тільки біля дна зберігається вхідний потік.
Найбільш сильне вітрове хвилювання спостерігається восени і взимку у відкритих глибоких районах моря при тривалих і сильних південно — західних вітрах. Вони відповідають найбільшій довжині розгону, тому штормові 7—8 - бальні вітри розвивають тут хвилі заввишки до 5—6 м і довжиною 50—70 м. У більш мілкій Фінській затоці сильні
вітри цих напрямків утворюють хвилі висотою 3—4 м. У Ботнічній затоці штормові хвилі досягають висоти 4—5 м.
Найбільші хвилі відзначаються в листопаді. Взимку навіть при сильніших вітрах виникненню високих і довгих хвиль перешкоджає лід. Внаслідок значної ізоляції від Світового океану припливи в Балтійському морі майже не помітні. Коливання рівня припливного характеру в окремих пунктах не перевищують 10—20 см. Середній рівень моря зазнає вікових багаторічних, міжрічних і внутрішньорічних коливань. Вони можуть бути пов'язані із змінами об’єму води в морі в цілому і тоді мають однакову величину в кожен даний момент для будь-якого пункту моря. На вікових коливаннях рівня, крім змін об’єму води в морі, відбиваються вертикальні рухи берегів. Вони найбільш помітні на півночі Ботнічної затоки, де досягають 0,90—0,95 см на рік, тоді як на півдні їх значення зменшуються до 0,05—0,15 см на рік [22].
Рівневий режим. Внутрішньорічні зміни рівня Балтики залежать, головним чином, від перерозподілу вод всередині самого моря між його окремими районами, що спричиняє різний нахил водної поверхні в різних пунктах.
У сезонному ході рівня Балтійського моря чітко виражені два мінімуми і два максимуми. Щонайнижчий рівень спостерігається навесні.  З надходженням весняних повеневих вод він поступово підвищується, досягаючи свого максимуму в серпні або вересні. Після цього рівень знижується. Настає вторинний осінній мінімум. При розвитку інтенсивної циклонічної діяльності західні вітри наганяють воду через протоки в море, рівень знову підвищується і досягає взимку вторинного, але менш вираженого максимуму. Різниця висот рівня між головним літнім максимумом і головним весняним мінімумом дорівнює 22—28 см. Вона більша в затоках і менша у відкритому морі.
Згінно-нагінні коливання рівня відбуваються досить швидко і досягають значних величин. У відкритих районах моря вони дорівнюють приблизно 0,5 м, а у вершинах бухт і заток бувають 1,0—1,5 і навіть 2,0 м. Спільна дія вітру і різкої зміни атмосферного тиску (при проходженні циклонів) спричиняє ритмічні коливання рівневої поверхні — сейші, з періодом 24—26 год. Зміни рівня, пов'язані з сейшами, не перевищують 20—30 см у відкритій частині моря і досягають 1,5 м у Невській губі. Сейшеві коливання рівня — одна з найхарактерніших рис рівневого режиму Балтійського моря.
З коливаннями рівня моря пов'язані Санкт-Петербурзькі повені (сильні). Вони бувають у тих випадках, коли причини, що викликають підйом рівня, діють одночасно в одну сторону. Циклони, які перетинають Балтійське море з південного заходу на північний схід, зумовлюють вітри,
які зганяють воду з Ботнічної і Фінської заток в північно - східну частину моря. Цим пояснюються підйом рівня - «опуклість» в районі Аландських шхер і деякий спад рівня, спостережуваний часто в Ленінграді (Петербурзі, Санкт - Петербурзі) перед повінню.
Крім того, циклони спричиняють сейшеподібні коливання рівня. Маса води, яка утворила підвищення рівня в Аландському районі, поширюється в усі сторони у вигляді вільної хвилі. Ця хвиля, яка підганяється західними вітрами, входить у Фінську затоку і, накладаючись на сейшевий підйом води, викликає значне підвищення (до 1—2 м і навіть 3—4 м) рівня в вершині Фінської затоки, що і створює катастрофічну повінь у Санкт-Петербурзі [22].
Льодові умови. Балтійське море в окремих районах покривається льодом. Найраніше, приблизно на початку листопада, лід утворюється в північно-східній частині Ботнічної затоки в дрібних бухтах і біля берегів. Потім починають замерзати мілководні ділянки Фінської затоки. Максимального розвитку крижаний покрив досягає в перших числах березня. До цього часу нерухомий лід займає північну частину Ботнічної затоки, район Аландських шхер і східну частину Фінської затоки. У відкритих районах в північно-східній частині моря зустрічається плаваючий лід.
Поширення нерухомого і плаваючого льоду в Балтійському морі залежить від суворості зими. Протягом зими лід може зникати зовсім, а потім утворюватися знову, що властиво морю з нестійким крижаним покривом. У суворі зими товща нерухомого льоду може досягати 1 м, а плавучих льодів - до 10—60 см. Танення льоду починається наприкінці березня — початку квітня. Звільнення моря від льоду йде з південного заходу на північний схід. У травні море звичайно очищується від льоду. Лише в суворі зими на півночі Ботнічної затоки лід можна зустріти в червні.
Кисень і біогенні елементи у водах Балтійського моря. Найбільший вміст розчиненого кисню спостерігається навесні у верхньому 15-30 - метровому шарі (тут вода повністю насичена киснем). В глибинних шарах вміст кисню менший і визначається інтенсивністю припливу вод через Датські протоки. Його вміст становить менше 5 % насичення в придонному шарі центральних котловин в роки послабленого припливу північноморської води (іноді спостерігається сірководень). При різкому посиленні цього припливу вміст кисню досягає 50 % насичення.
Вміст фосфатів у верхньому шарі вод коливається в широких межах на акваторії моря, хоча в середньому концентрації їх невеликі. У відкритій частині моря ці концентрації становлять від 0.15 до 2.0 мкммоль·л-1, в Фінській 0.19–095 мкммоль·л-1, в Ризькій 0.10 – 0.45 мкммоль·л-1,в
Ботнічній затоці 0.075-1.20 мкммоль·л-1. Максимальні їх значення, як правило, зустрічаються поблизу тих узбереж, де річковий стік значний.
Прозорість вод Балтійського моря невелика (близько 12-14 м). Найбільш прозорою водою відрізняється Ботнічна затока (16-18 м). Біля берегів прозорість зменшується до 4-6 м. Колір води змінюється від жовтувато-зеленого в центральній частині до бурого біля берегів [22].
Економічне використання Балтійського моря. Природні умови Балтійського моря являться важливою передумовою його економічного використання. Велике значення моря як транспортної магістралі, що поєднує багато європейських країн з портами усього світу. Сполучення відбувається як через Датські протоки , так і штучним Кільським каналом.
Природні умови Балтійського моря дуже сприятливі для різноманітного його господарського використання. Багато видів тваринного і рослинного світу Балтики є предметами промислу. Головне місце в ньому займає вилов салаки, крім того, тут здобуваються кілька, тріска, сиги, вугор, мінога, корюшка, лосось. В окремих місцях заток здобувають водорості. На цей час на Балтійському морі розвивається марикультура. Морські ферми – перспективна галузь рибного господарства цього моря.
На узбережжі Балтійського моря широко розповсюджені прибережно-морські розсипи корисних копалин. Ведуться підводні розробки бурштину біля Калінінграду. У надрах Балтійського моря виявлені промислові запаси нафти [21; 22].
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6. ІНШІ ЗАКРИТІ БАСЕЙНИ СВІТОВОГО ОКЕАНУ
6.1. Карибське море
Карибське море, або Центральне Американське море (ще Американське середземне море), окраїнне море Атлантичного океану. За даними Міжнародного гідрографічного бюро його північна межа проходить від півострова Юкатан до Великих Антильських островів (Куба, Гаїті, Пуерто-Ріко і Ямайка). Віргінські острови, що знаходяться східніше від острова Пуерто-Ріко, входять до складу Малих Антильських островів. Останні складаються з великої кількості малих островів, що утворюють дугу, спрямовану на північний схід від протоки Анегада і далі на південь, де дуга примикає до шельфу Південної Америки, утворюючи східну межу Карибського моря. Великі острови цієї вулканічної дуги – Гваделупа, Мартініка, Сент-Люсія й інші. Ще одна дуга (зовнішня) - острови Барбадос, Тобаго і Тринідад – поєднується на південному сході  з гірськими ланцюгами Венесуели. Південною межею Карибського моря є північні береги трьох держав – Венесуели, Колумбії і Панами. Східні береги Центральної Америки утворюють західну східчасту межу Карибського моря, першою сходинкою якої є Гондурас, другою – півострів Юкатан. Юкатанська протока шириною 220 км з’єднує Карибське море з Мексиканською затокою.
Береги Карибського моря більшою частиною гірські. Гряда Малих Антильських островів стрімко обривається до моря. Материковий берег доволі сильно порізаний і утворює декілька великих заток: Гондураську, Москітос, Дар'єнську, Маракайбо і Парія. Береги Мексиканської затоки низинні, вирівняні з лагунами. Прибережна частина затоки мілководна. Врізана в материк звужена південна частина Мексиканської затоки, обмежена зі сходу Юкатанським півостровом, має назву затоки Кампече. На півночі далеко в море виступає велика дельта р. Міссісіпі.
Рельєф дна і донні відклади. Карибське море має дуже складний рельєф дна.
Численні протоки глибиною до 2000 м між Великими і Малими Антильськими островами з’єднують Карибське море з Атлантичним океаном. Загальна площа Карибського моря 2640 тис. км2. Найбільша глибина Карибського моря трохи перевищує 7100 м у жолобі Кайман. Зі сходу на захід розташовані такі основні улоговини: Гренадська (> 3000 м), Венесуельська (> 5000 м), Колумбійська (> 4000 м), Кайманська (> 6000 м) і Юкатанська (> 4500 м). Менш значні улоговини – улоговина Віргінських островів, Домініканський жолоб і западина Кар'яко. Середня глибина улоговин приблизно 4400 м. Зі сходу на захід простягаються основні підводні хребти: Авес, Беата, Ямайка і Кайман, рис. 6.1.
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Рис. 6.1. Батиметрична карта Карибського моря і району Антильських островів. Глибини – в метрах [9]
Під відкладами тут маються на увазі всі шари ґрунту дна, в яких швидкість розповсюдження сейсмічних хвиль менша за 4 км·с-1. Земна кора у межах Карибського моря вивчалась сейсмічними, гравіметричними  і геомагнітними методами.
Завдяки колонкам ґрунту, взятим у Карибському морі, встановлено, що основну частину сучасних осадів складають карбонати. Більшість карбонатів представлено мулом від рудувато-коричневих до коричневих відтінків, який містить крупні органічні і неорганічні фрагменти. Форамініфери і птероподи є звичайно домінуючими видами. Муттєві потоки вважаються важливим фактором осадоутворення в Карибському морі. Колонки ґрунту, взяті на абісальних рівнинах, містять типові осади муттєвих потоків, які є причиною доволі плаского рельєфу Юкатанської, Колумбійської і південної частини Венесуельської котловини.
Западина Кар'яко на глибині нижче 370 м з кінця плейстоцену анаеробна. Через це верхні метри осадів мають велику концентрацію сірководню, а бентосна фауна відсутня [9].
Кліматичні умови. Карибське море розташоване у пасатній зоні, і тому тут вельми сталі вітри, що дмуть зі сходу і сходу - північного сходу. Інтенсивні опади спостерігаються влітку, коли переважають умови погоди, характерні для тропіків. Найбільш значні опади зареєстровані східніше від Панамського перешийку – більше 2000 мм за 6 місяців, з червня по листопад.
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Безпосередньо у Карибському морі ураганів утворюється мало, однак багато ураганів приходить через Малі Антильські острови у кінці літа і на початку осені.
Середня температура повітря в січні в південній частині Карибського моря близько 26 °С, в північній 24 °С. Мексиканська затока відрізняється в зимовий сезон більшим різноманіттям температурних умов. В її південній частині температура повітря в січні вища за 22 °С, а у південній 12-14 °С. Мінімальна температура повітря в Карибському морі не опускається нижче ніж 13-15 °С, а у північній частині затоки вона може бути негативною.
Середня температура липня майже однакова в різних районах моря. Найбільш високі її значення (28 °С і більше) спостерігаються в центральній частині Мексиканської затоки і біля узбережжя Куби. На решті акваторії температура повітря в липні близько 27 °С. Максимальна температура, зареєстрована влітку, досягає 38 °С.
Середня річна вологість повітря над Карибським морем змінюється від 70 до 80 %. Уздовж південних берегів моря (особливо біля берегів Панами і Гондурасу) і в затоці Кампече вологість повітря більша за 80 %. В Мексиканській затоці північніше тропіка вологість менша ніж 70 %, а у північно-східній частині затоки менша від 60 %. Мінімальні значення вологості спостерігаються у лютому-квітні, максимальні в липні-вересні.
Карибське море і значна частина Мексиканської затоки розташовані в тропічних широтах, де сезоні коливання сонячної радіації (яка надходить) також, як і інших складових зовнішнього теплового балансу, не дуже великі. Біля берегів Венесуели і Колумбії максимальні значення радіаційного балансу спостерігаються в період з березня до вересня і досягають 560 МДж·м-2 на місяць у березні і 480-530 МДж·м-2 в червні- вересні. Найбільші коливання радіаційного балансу в  весняно-літній період пов’язані з коливаннями хмарності, яка зростає в червні-серпні у порівнянні з березнем-квітнем, висота ж Сонця в цей період змінюється мало. Мінімальні значення радіаційного балансу спостерігаються в грудні і становлять в цій частині моря близько 370-380 МДж·м-2 на місяць [22].
Радіаційний баланс майже повністю компенсується витратами тепла на випаровування з поверхні моря. Таким чином, величини зовнішнього теплового балансу дуже малі як у літній, так і у зимовий сезони. Сумарний за рік тепловий баланс також близький до нуля.
Тепловий баланс Мексиканської затоки відрізняється від теплового балансу Карибського моря деякими особливостями. Через більш північне положення затоки сезонні зміни усіх складових балансу виявляються досить чітко. Навіть у найпівденнішій частині – затоці Кампече – різниця між величинами радіаційного балансу в зимові і літні місяці досягає 31 % середнього за рік значення. Максимальне значення радіаційного балансу спостерігається в травні і досягає 575 МДж·м-2 на місяць, а мінімальне у
грудні-січні - 310 МДж·м-2 на місяць. Сумарний за рік зовнішній тепловий баланс відрізняється від нуля і становить 740 МДж·м-2. Це надмірне надходження тепла по відношенню до його витрат крізь поверхню, вірогідно, витрачається через адвекцію холодних вод в область циклонічного кругообігу в затоці Кампече, з яким пов'язаний підйом до поверхні глибинних вод.
Найбільш значні сезонні коливання усіх складових зовнішнього теплового балансу спостерігаються в північній частині Мексиканської затоки. Сумарний за рік зовнішній тепловий баланс в цій частині затоки негативний і становить -1100 МДж·м-2. Ця надмірна витрата тепла крізь поверхню на випаровування і турбулентний обмін з атмосферою  (головним чином в зимовий сезон) компенсується надходженням більш теплих вод з Карибського моря [22].
Найбільша кількість атмосферних опадів спостерігається в районі Карибського моря, прилеглому до Панамського перешийка. Річна сума опадів тут досягає 5000 мм і втричі перевищує випаровування з поверхні моря. Більше 3000 мм становить річна сума опадів у вершині Гондураської затоки і в південній частині затоки Кампече. Найменші суми опадів (не більші ніж 1000 мм на рік) спостерігаються у Венесуельському і в східній частині Колумбійського басейнів, а також в середній частині Мексиканської затоки. Основна маса опадів припадає на літній сезон.
Випаровування має зворотний розподіл акваторією моря і зворотний річний хід. Взимку (лютий) випаровування всюди перевищує опади.  Тільки біля берегів Панами і Коста-Ріки різниця опади-випаровування в зимовий сезон лишається позитивною і становить близько 50 мм на місяць. Найбільші негативні значення цієї різниці (близько
-150 мм на місяць) спостерігаються в центральній частині Карибського моря і східній частині Мексиканської затоки. Влітку (серпень) різниця опади- випаровування є позитивною на більшій частині Карибського моря і Мексиканської затоки, біля берегів Панами і Коста-Ріки вона досягає
300 мм на місяць, в Гондураській затоці і в південній частині затоки Кампече – близько 200 мм на місяць. Тільки у східній частині моря влітку і взимку випаровування перевищує опади.
В середньому за рік шар води, що випаровується, перевищує річний шар опадів. В Карибському морі опади становлять близько 3640 км3 на рік, випаровування 4420 км3 на рік, тобто шар води, що випаровується, перевищує опади на 30 см. Ця різниця в Мексиканській затоці трохи більша. Опади там близько 1920 км3 на рік, а випаровування 2560 км3 на рік, що складає дефіцит близько 40 см. Цей дефіцит прісної води в Мексиканській затоці повністю компенсується береговим стоком, головним чином р. Міссісіпі, середнє багаторічне значення якого близько 600 км3 на рік. В цілому ж береговий стік в Мексиканську затоку досягає
майже 700 км3 на рік., що в перерахунку на площу складає шар води товщиною близько 45 см.
Річковий стік в Карибське море менший, чим в Мексиканську затоку. Ріка Оріноко, річний стік якої досягає 442 км3, впадає в океан із зовнішньої сторони малих Антильських островів, але опріснені нею води переносяться течіями в південну частину моря. Стік інших річок незначний. Таким чином, в Карибському морі прісний баланс негативний, хоча дефіцит прісної води, мабуть, невеликий [22].
Гідрологічний режим. Більшість проток, які з’єднують Карибське море з Атлантичним океаном, мілководні, що заважає значному водообміну. Лише деякі протоки мають глибини більші за 1000 м, вони і відіграють головну роль у циркуляції води Карибського моря. Основною протокою, з якої води виходять з Карибського моря, є Юкатанська протока. Глибина її порогу близько 2000 м.
Напрямок основного потоку Карибського моря у верхньому 1500- метровому шарі зі сходу на захід. Нижче цієї глибини води Карибського моря ізольовані від океану, тому спостерігається вельми повільна і мінлива течія. У Карибське море з Атлантичного океану надходять води, що приносяться дрейфовою Гвіанською течією, яка йде вздовж берегів Південної Америки на північний захід. Досягнувши Малих Антильських островів, Гвіанська течія розгалужується. Основна гілка проходить у Карибське море через центральні протоки цієї острівної дуги, головним чином через протоки північніші і південніші від острова Сент-Люсія; друга гілка вливається в Північну Пасатну течію і йде вздовж східних і північних меж Карибського моря у напрямку до Багамських островів. Після того, як води Гвіанської течії проходять Гренадську котловину і хребет Авес, вони утворюють у Карибському морі добре розвинену зональну циркуляцію з максимальною швидкістю потоку на відстані 200-300 км на північ від узбережжя Південної Америки. Гілка Гвіанської течії вливається у Карибську течію і продовжує йти на захід через протоку Аруба в Колумбійську улоговину. У західній частині улоговини вона повертає на північ, пересікає хребет Ямайка і потім йде вздовж Кайманової улоговини до 85-86 ° з. д., де знову повертає на північ і виходить з Карибського моря через Юкатанську протоку. Вісь Карибської течії проходить звичайно над найбільшими глибинами від Малих Антильських островів до Юкатанської протоки.
Північніше і південніше від осі Карибської течії потоки в цілому паралельні. Їх напрямок мало змінюється з глибиною, швидкість же із зростанням глибини зменшується безперервно, наприклад до < 5 см·с-1 на глибинах більших ніж 1500 м у Венесуельській і Колумбійській улоговинах. У Каймановій і Юкатанській улоговинах глибинна течія проявляється краще, але її все ж можна вважати повільною.
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Швидкість поверхневих течій Карибського моря визначається сезонними змінами швидкості пасатів. Найбільша швидкість Карибської течії на поверхні спостерігається наприкінці зими (39,1 см·с-1) і на початку літа (41,2 см·с-1). Середня швидкість Карибської течії на  поверхні протягом року становить 0,7 вузла, або 36 см·с-1. Під час спостереження з суден були зареєстровані більші швидкості, які досягали 139 см·с-1 на основній осі Карибської течії.
Приблизні швидкості можливо обчислити за даними вимірювання густини. Розрахунок показує, що основна вісь течії зберігається у верхньому 300-400 метровому шарі, а швидкість її різко зменшується від 40-60 см·с-1 на поверхні до 10 см·с-1 на глибині 300 м. Нижче відбувається повільне зменшення швидкості приблизно до нуля на глибині 1000-1500 м; нижче цієї глибини течія надто повільна, аби її можливо було б розрахувати геострофічним методом. Вздовж берегів Куби, Гаїті і Південної Америки спостерігається протитечія (спрямована на схід). У західних районах Колумбійської, Кайманової і Юкатанської улоговин протитечії спрямовані до центральної частини Карибського моря. Зональна течія порушується меридіональним переносом, який зумовлюється відхиленням потоку на межі з материком.
Перенос води через розрізи з півночі на південь можна розрахувати за геострофічними швидкостями. На захід його середня величина становить 30 млн. м3 ·с-1, або 3 Св (1 Св = 106 м3 ·с-1). Протоки Великих Антильських островів не відіграють суттєвої ролі у загальному переносі. Через меридіан 64° зах. д. він  в  цілому такий  же,  як  і  через  меридіан 84° зах. д. Карибська течія складає приблизно 30 % загального переносу (7,5-9 Св) води Гольфстрімом. (Решта 70% надходить у Гольфстрім з Антильської течії, яка вливається в нього північніше від Багамських островів).
Особливістю циркуляції вод Карибського моря є підйом глибинних вод біля узбережжя Південної Америки. Висхідний рух мас води у Карибському морі, як і в інших районах Світового океану, викликаний дією вітру: відбувається згін поверхневої води від берега і заміщення її глибинною водою. Підйом глибинних вод не розповсюджується на великі глибини і нижче 250 м не суттєвий. Через підйом глибинних вод підвищується біологічна продуктивність. Це район інтенсивного рибного промислу. Відповідне опускання поверхневої води відбувається у Венесуельській і Колумбійській котловинах вздовж 17° півн. ш.
Поле солоності у Карибському морі характеризується чотирма шарами. Два з них, поверхневі води і субтропічні підповерхневі води (50-
200 м), пов’язані з областю теплих вод океану і відокремлюються від області холодних вод на глибині 400-600 м шаром води з низьким (нижче ніж 3,0 мл·л-1) вмістом кисню; два інших шари представлені холодними
субантарктичними водами (700-850 м) і північноатлантичними глибинними водами (1800-2500 м). Води, що лежать на межі між основними шарами, змішуються внаслідок турбулентності.
Величина солоності поверхневих вод залежить від випаровування, атмосферних опадів, стоку з суші і адвекції, зумовленої течіями. Солоність взимку вища біля узбережжя Південної Америки (> 36 ‰), і це частково спричинено підйомом на поверхню солоних субтропічних підповерхневих вод. На півночі Карибського моря солоність на поверхні зменшується і  стає меншою ніж 35,5 ‰. У Каймановій і Юкатанській улоговинах найвища солоність (36 ‰) спостерігається південніше від Куби. Далі на південь солоність поверхневих вод також зменшується до < 35,5 ‰ біля узбережжя Гондурасу. Влітку великі опади і стік з суші зменшують солоність поверхневих вод приблизно на 0,5 ‰ на півдні і на 1,0 ‰ на півночі. Про розподіл солоності у західній частині Карибського моря даних поки що недостатньо.
Найбільшу солоність має субтропічна підповерхнева вода. Вона представляє собою тонкий прошарок (що свідчить про перевагу горизонтального перемішування над вертикальним у стійкому шарі) який має ухил з півдня (50-100 м) на північ (200 м). Основна вісь потоку субтропічної підповерхневої води співпадає з віссю Карибської течії. Солоність цієї води більша ніж 37 ‰ у східних районах Венесуельської котловини. В Юкатанській протоці в результаті перемішування солоність зменшується до 36,7 ‰.
Субантарктична проміжна вода, яка формується у зоні південного полярного фронту найменш солона. Шар її також має ухил з півдня (600- 700 м) на північ (800-850 м). У південній частині Карибського моря цей шар має більшу товщину. Західніше від 65° зах. д. його північний край стає тоншим і зникає, не досягаючи північної межі Карибського моря. Солоність цього шару на сході менша ніж 34,57 ‰, але у міру просування вод настільки зростає, що і цей шар неможливо виявити в Юкатанській протоці. Його вісь також співпадає з віссю Карибської течії.
Нижче від цього шару знаходиться шар північноатлантичної глибинної води, яка заходить у Карибське море через пороги проток між Малими Антильським островами. Вода цього шару виключно гомогенна, з солоністю близько 35 ‰ . Деякі дослідники вважають, що вода оновлюється тільки при досягненні достатньої густини на глибині порогів. Океанологи Уортінгтон і Річардс вважають, що оновлення може не відбуватися впродовж сотні років; Вюст, спираючись на дані про вміст кисню на гідрологічних розрізах, стверджує, що у протоках відбувається деяке оновлення води, а Дітрих вважає, що північноатлантична глибинна вода постійно проникає через пороги.
Поле температур Карибського моря має тропічний характер, тобто
теплу воду на поверхні і добре помітний термоклін на глибині 100-200 м, який перешкоджає вертикальному перемішуванню і проникненню тепла з поверхні у глибини. Нижче за 1500 м температура води приблизно 4 °С з невеликими
коливаннями
від

котловини


до

котловини.
Температура підвищується на кілька десятих градуса на великих глибинах (нижчих за 3000
м)
завдяки
впливу

зростаючого
тиску.
Розподіл
температури поверхневого

шару

визначає
положення


температурного


екватора
у північній

частині

Карибського
моря.

У
кінці
літа

температура поверхневого шару Карибського моря 28,3 °С на півдні і 28,9 °С на  півночі. На заході Карибського моря найтепліший місяць – серпень, на сході – вересень. Температура поверхневого шару Карибського моря взимку приблизно на


3 °С нижча [22].
У Карибському морі температури поверхневого шару мають невеликі градієнти і сезонні коливання. Нижче глибини 150 м сезонні коливання не спостерігаються. Центральні райони Карибського моря отримують у середньому за рік 6,28 · 1018 кал · д-1 тепла, з відхиленням від цієї середньої ± 0,5 · 1018 кал · д-1 [9].
У відповідності з правилами виділення водних мас за Т,S-кривими в Карибському морі і Мексиканській затоці можна виділити чотири водні маси: поверхнева тропічна, підповерхнева субтропічна, проміжна субантарктична і глибинна атлантична. Температура і солоність поверхневої тропічної води змінюється в доволі широких межах в залежності від району моря і сезону року. Підповерхнева субтропічна вода виділяється чітко визначеним максимумом солоності. Обидві ці верхні водні маси надходять у Карибське море через усі протоки Великих і Малих Антильських островів. Субантарктична проміжна вода заходить головним чином через протоки Сен-Вінсент і Сент-Люсія і характеризується мінімумом солоності на глибині 750-800 м. Глибинна вода Карибського моря і Мексиканської затоки утворюється з глибинної атлантичної води, яка надходить на рівні порогів у протоках Навітряний і Сомбреро. Основні характеристики названих водних мас вказані в табл. 6.1 [22].
Найбільш висока прозорість вод спостерігається уздовж північних берегів Карибського моря і у центрах циклонічних кругообігів, де відбувається їх опускання. Біологічна продуктивність цих вод низька, тому їх прозорість наближається до прозорості вод Саргасового моря. Особливо високі значення прозорості відмічалися в північній частині жолоба Кайман (більше 50 м). В центрі антициклонічного кругообігу Мексиканської затоки прозорість вод близько 40 м, уздовж південних берегів моря - 15-  25 м. Найнижчі її значення (менше 5 м) спостерігаються в прибережних водах північної частини Мексиканської затоки. Вміст  кисню  становить 4,2 мл · л-1 на поверхні і менше 3,0 мл · л-1 (мінімум) на глибині 500 м.
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Нижче від цієї глибини вміст кисню підвищується до 5,5 мл · л-1 і більше, біля проток до 6,0 мл · л-1. Вюст показав, що кількість кисню, яка надходить у Карибське море коливається з року в рік: великий вміст кисню відмічався в період 1932-1937 рр.
Таблиця 6.1. Характеристики водних мас Карибського моря [22].
	Водна маса
	Товщина шару, м
	Характеристика ядра ( для
східної частини моря)

	
	
	температура, °С
	солоність, ‰

	1. Поверхнева
тропічна
	0-75
	27-28
	35.6

	2. Підповерхнева
субтропічна
	75-300
	22
	36.9

	3. Субантарктична
проміжна
	300-1000
	6
	34.7

	4. Глибинна
	1000-дно
	4
	34.99


На біогенні речовини верхній шар вод Карибського моря не багатий. З глибиною їх концентрація підвищується і досягає максимуму в проміжному шарі. Вміст фосфатів в цьому шарі 2.0-2.5 мкммоль·л-1, положення ж їх максимуму дуже добре узгоджується з мінімумом солоності. У зв’язку з тим, що біля північних берегів відбувається опускання води, концентрація фосфатів в поверхневому шарі тут особливо низька: 0-0.2 мкммоль·л-1. Уздовж південних берегів завдяки апвелінгу верхній шар багатший на фосфати, їх концентрація тут 0.3-1.0 мкммоль·л-1, а місцями перевищує 2.0 мкммоль·л-1. В Мексиканській затоці найбіднішими на біогенні речовини є води центральної частини антициклонічного кругообігу. Більш багаті на біогенні речовини води над банкою Кампече, і в особливості - північна частина Мексиканської затоки, де біогенні речовини виносяться річками.
Особливі біологічні умови спостерігаються в западині Кар'яко. Ця западина з максимальною глибиною понад 1400 м розташована на шельфі Венесуели і відділена від Карибського моря порогом, глибина якого 146 м. Вище
від
цієї
глибини
води
западини
вільно
сполучаються
з Карибським морем, а вертикальний розподіл гідрологічних характеристик в цьому верхньому шарі такий же, як в південній частині моря взагалі. На глибині порогу температура води близька до 18 °С, нижче порогу в западині вона повільно знижується до 17 °С, біля глибини 500 м і далі до дна зостається незмінною. Солоність води змінюється від 36.33 ‰ на глибині порогу до 36.20 ‰ – на глибині 500 м, а далі не змінюється до дна.
Вміст кисню до рівня порогу такий же, як і в прилеглих районах моря,
нижче від порогу спостерігається його швидке зменшення до нуля на глибині 370 м, а ще нижче з’являється сірководень [22].
Рівень моря, припливи, хвилювання. Рівень Карибського моря і Мексиканської затоки визначається як співвідношенням між опадами, випаровуванням і береговим стоком, так і надходженням води з океану. В зв’язку з тим, що перелічені фактори мають сезонну мінливість, в рівні моря також відбуваються сезонні коливання.
Як вказувалося вище, опади в Карибському морі і Мексиканській затоці переважають влітку і на початку осені. Випаровування має зворотний річний хід. Наявність сезонної мінливості відмічається і в полі поверхневих течій. Результати досліджень показали, що в Карибському морі і Мексиканській затоці течії в верхньому шарі досягають максимальних швидкостей в липні-серпні. Мінімальні значення швидкості спостерігаються в листопаді, потім трохи зростають в грудні, але зостаються помітно нижчими від літніх значень протягом усіх зимових місяців [22].
Сезонні зміни різниці опади-випаровування і інтенсивності нагону зумовлюють складні коливання рівня в Карибському морі і Мексиканській затоці. В зв’язку з тим, що до середини літнього сезону швидкості течії досягають максимальних значень, найбільш високе положення рівня спостерігається не в середині або кінці осені, а зсувається на початок осені: вересень – жовтень. Найнижчий рівень спостерігається не навесні, а у січні. У лютому і березні рівень вже підвищується (хоча випаровування в ці місяці перевищує опади) в зв’язку з тим, що швидкості течій починають зростати.
Річні коливання рівня неоднакові в різних частинах Карибського моря і Мексиканської затоки. За даними більшості пунктів різниця між найвищим і найнижчим положенням рівня складає від 8 до 30 см, але в окремих пунктах ця різниця може досягати 80-85 см.
Припливні коливання рівня в Карибському морі і Мексиканській затоці невеликі і ніде не перевищують 1 м.
Окрім сезонних коливань рівня і припливів, вздовж різних ділянок узбережжя відмічаються короткочасні підйоми рівня в періоди проходження тропічних циклонів. Особливо високі підйоми рівня –
«штормові припливи» відомі вздовж берегів Мексиканської затоки. Штормовий приплив спричинений головним чином нагонним ефектом вітру. Звичайно тропічні циклони, що проходять над Мексиканською затокою, рухаються не прямо на північ через континент, а обходять затоку за годинниковою стрілкою і просуваються далі на північний захід вздовж східних берегів Північної Америки. В той період, коли циклон обходить затоку, вздовж східного узбережжя спостерігаються північні вітри (західна
периферія

циклону),

а
вздовж

північного
узбережжя
–
східні
вітри (північна
периферія
циклону).
Такі
вітри,

що
дмуть
вздовж
берега, спричиняють дрейфову течію, повний потік якої спрямований до берега, і високий підйом рівня. В момент наближення тропічного циклону до тієї чи іншої ділянки узбережжя утворюється додатковий підйом рівня внаслідок значного падіння атмосферного тиску.
Штормові нагони становлять велику небезпеку для низинних берегів затоки, тому що рівень протягом кількох годин може піднятися на 5 метрів. Відомі випадки затоплення порту Галвестон при таких підйомах рівня в момент проходження тропічного циклону [21].
В зв’язку з тим, що над Карибським морем впродовж усього року дме стійкий помірний пасатний вітер, хвилювання тут у  більшості випадків також помірне. Хвилі, що розповсюджуються зі сходу на захід або з північного сходу на південний захід, завдяки великим розгонам, як правило, довгі з гребенями, які злегка перекидаються в напрямку їх розповсюдження. Висота хвиль рідко перевищує 3 м. В період проходження тропічних циклонів ураганний вітер швидко розвиває високе хвилювання, яке становить велику небезпеку для малих суден. Хоча хвилі не досягають максимального розвитку в зв’язку з великою швидкістю руху тропічних циклонів, вони значно перевищують за своїми розмірами звичайне хвилювання і зумовлюють глибоке перемішування води (опускання шару температурного стрибка) [22].
Економічне використання Карибського моря. Карибське море і Мексиканська затока відіграють велику роль в економіці багатьох країн, перш за все як важлива транспортна магістраль. До кінця ХІХ сторіччя в цей басейн приходили європейські і північно - американські судна за різною рослинною сировиною і рудами кольорових металів. Відкриття в 1914 році Панамського каналу перетворило Карибське море в транзитну магістраль, де сходяться шляхи суден, які рухались з Атлантичного океану в Тихий і навпаки. Змінився і характер вантажів, що вивозилися з басейну Карибського моря. Відкриття значних запасів нафти у Венесуелі і Мексиці привело до будівництва танкерного флоту в цих країнах і нафтових портів на їх узбережжях. Між берегом Венесуели і о. Кюрасао на дні моря прокладено нафтопровід. Віллемстад на о. Кюрасао перетворився на великий порт завдяки нафтопереробним заводам, які працюють на венесуельській нафті. Великого значення набули порти: Маракайбо, Пуерто-дела-Крус, Ла-Гуайро, Пуерто-Кавельо, Кумана (Венесуела), Порт- оф-Спейн (Трінідад), Тампіко (Мексика). Найбільшим портом цього басейну є Новий Орлеан, - універсальний порт, який має світове значення.
Великого економічного значення набуло видобування нафти на шельфі Венесуели, в бухті Маракайбо, в затоках Венесуельська і Парія, в Мексиканській затоці. Після Перської затоки ці райони є дуже важливими
за видобутком нафти серед інших шельфових районів Світового океану. В 1960 р. США почали видобування сірки в Мексиканській затоці. Сірку добувають на глибинах до 600 м під дном затоки. В нафтоносних районах шельфу Карибського моря і Мексиканської затоки ведеться і видобування газу.
Рибопромислове значення Карибського моря невелике. Центральна і північна частини моря несприятливі за своїми гідрологічними умовами для розвитку фітопланктону, тому що завдяки опусканню вод вони бідні на біогенні елементи. Біля південних берегів моря, де спостерігається підйом до поверхні глибинних вод, біологічна продуктивність вища. Тут ведеться промисел макрелі й інших видів риб, добуваються їстівні молюски і перлини. В Мексиканській затоці промисел риби більш значущий, районом з високою продуктивністю є відмілина Кампече. Поблизу берегів місцеве населення веде промисел устриць, перлин, креветок і губок [22].
Питання до самоперевірки
1. Які протоки в Карибському морі відіграють велику роль в надходженні атлантичних вод?
2. Яка котловина є найбільшою в Карибському морі?
3. Що визначає основні риси клімату Карибського моря?
4. Які особливості має баланс тепла Карибського моря і в чому вони проявляються?
5. Який баланс прісних вод в Карибському морі і в чому полягають його особливості?
6. Скільки водних мас виділяється в Карибському морі?
7. Як формується глибинна водна маса Карибського моря?
8. Який масштаб припливних коливань рівня в Карибському морі?
9. Які особливості має вертикальний розподіл біогенних елементів в Карибському морі?
10. Де в водах Карибського моря спостерігається сірководень?
11. Вкажіть основні напрямки економічного використання Карибського моря.
6.2. Червоне море
Загальні відомості. Червоне море розташоване між Африкою і Аравійським півостровом. Воно займає глибоку, вузьку, довгу депресію з крутими, місцями прямовисними схилами і більшою частиною вузьким шельфом. Протяжність  моря  з  північного  заходу  на  південний  схід 1932 км, середня ширина 280 км. Максимальна ширина моря в південній частині поблизу Массауа 306 км, а в північній частині на широті м. Банас
· всього близько 150 км. Площа Червоного моря 450 тис.км2, об’єм води 251 тис. км3, середня глибина 558 м, найбільша глибина становить 3039 м – знаходиться  на  осьовому  жолобі  моря,   в   точці   з   координатами 19°35′ півн. ш., 38°40′ сх. д., [22].
На півдні море з’єднується з Аденською затокою й Індійським океаном через вузьку Баб-ель-Мандебську протоку, на півночі - Суецьким каналом із Середземним морем. Найменша ширина Баб-ель-Мандебської протоки близько 26 км, максимальна глибина до 200 м, площа поперечного перерізу 2.72 км2. Глибина порогу з боку Червоного моря становить приблизно 170 м, а в південній частині протоки – менша ніж 125 м. Внаслідок обмеженого зв’язку через Баб-ель-Мандебську протоку червономорська западина є найбільш ізольованою улоговиною  Індійського океану.
Довжина Суецького каналу 162 км, з них протягом 39 км він проходить солоними озерами Тімсах, Великому Гіркому і Малому Гіркому. Ширина каналу по поверхні 100-200 м, глибина по фарватеру 12- 13 м, [22; 27].
В морі в межах шельфу зустрічається багато невеликих островів і коралових рифів, найбільші острови розташовані в південній частині моря
· це арх. Дахлак біля африканського узбережжя і о-ви Фарасан – біля аравійського.  В  середині   Баб-ель-Мандебської   протоки   знаходиться   о. Перім, який поділяє протоку на два проходи.
Береги моря переважно рівні, піщані, місцями скелясті, із слабкою рослинністю. В північній частині моря Синайський півострів поділяє мілководну Суецьку затоку і глибоку, вузьку, відділену від моря порогом затоку Акаба, рис. 6.2.
Рельєф дна. В рельєфі дна Червоного моря чітко виділяється прибережна відмілина (шельф), яка на глибині 100-200 м змінюється добре визначеним уступом, морфологічно подібним до континентального схилу. Більша частина западини Червоного моря – головний жолоб – лежить в інтервалі глибин від 500 до 2000 м. Над хвилястою донною рівниною виступають численні підводні гори, острови і підводні пасма, місцями спостерігається серія «сходинок», паралельних окраїнам моря. Вздовж осі западини проходить вузька глибока борозна – осьовий жолоб, з максимальними для моря глибинами, який представляє собою серединну рифтову долину Червоного моря.
Прибережна відмілина слабко нахилена в бік моря і має ширину від кількох кілометрів до 100 км. Біля узбереж рельєф шельфу ускладнений численними банками, кораловими островами і рифами, особливо розвиненими в південній частині моря. Тут виділяється велика зона з глибинами до 50 м, зайнята активно зростаючими коралами.
Шельф Синайського півострова між затоками Суецька і Акба дуже
вузький, менше кілометра шириною і сильно порізаний. Суецька затока цілком розташована в межах шельфу, глибини в ній в основному 50-60 м на півночі, в районі Суеца 30-40 м, на півдні – більші за 80 м. Зразу за виходом із затоки дно різко обривається до 900-метрових глибин. Довжина затоки 250 км, ширина в середньому 25-30 км, з розширенням в центральній частині до 45 км. Дно на півночі рівне, з мулистими і мулисто- піщаними ґрунтами, вздовж берегів і в південній частині затоки зустрічається багато невеликих банок, рифів, скель. Берега затоки заглиблені, глибини 20-25 м розташовані в середньому за 2-4 км від берегової смуги.
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Рис. 6.2. Рельєф Червоного моря і положення основних западин з розсолами [27]. Западини: 1- Конрад, 2 – Океанограф, 3 – Жан Шарко,
4 – Ель-Ваджаб, 5 – Кебрит, 6 – Гіпсум, 7 – Віма, 8 – Баннок, 9 – Нереус,
10 – Тетіс, 11 – Хадарба, 12 – Хатіба, 13 – Атлантіс ІІ, 14 – Вальдівія,
15 – Альбатрос, 16 – Діскавері, 17 – Шагара, 18 – Ерба, 19 – Судан, 20 – Суакін
Затока Акба представляє собою нешироку (15-30  км),  глибоку  (1826 м), довгу (до 180 км) депресію, з вузьким шельфом і дуже стрімкими
схилами висотою від 500 до 1800 м. Вона складається з двох западин з глибинами, що перевищують 1000 м, розділених підводним порогом. Вхід в затоку також перегороджений високим підняттям, і глибини в протоці Тиран становлять 50-300 м. За порогом схил дна зразу виводить на глибини, що перевищують 1000 м.
Шельф вздовж берегів Африки і Аравійського півострова в північній частині моря, приблизно до 17-19° півн. ш. – дуже вузький, шириною усього 10-20 км. При цьому напроти мисів і островів його ширина зменшується до 2 км, а місцями, біля заток і бухт, зростає до 30-40 км.
У південній частині моря шельф розширюється і утворює великі відмілини Дахлак біля африканського берега і Фарасан біля аравійського, з виключно складним рельєфом. На шельфі майже повсюди розкидані коралові будівлі, які утворюють численні банки, мілини і острівці з вузькими, звивистими проходами між ними, що значно ускладнює судноплавство. Коралові будівлі представлені рифами різного виду (бар’єрні внутрішні лагунні і т. ін.). На відмілині Фарасан зустрічаються глибокі (до 250 м) котловини, хоча в цілому для неї характерні глибини близько 70 м.
У найпівденнішій частині моря, на підходах до Баб-ель-Мандебської протоки, прибережні відмілини мають значну ширину, і між ними зостається лише доволі вузький прохід. В протоці шельфи Африки і Азії розділяє неглибокий (близько 200 м), вузький жолоб. Ширина шельфу до глибини 200 м біля африканського берега становить 6-12 км, а вздовж аравійського 20 км. Поверхня шельфу в протоці рівна, за винятком прибережних ділянок, де місцями зустрічаються скелі.
Схили червономорської западини представляють собою круті, місцями прямовисні уступи, складені материковими породами, а у верхній частині – кораловими вапняками.
Вздовж краю відмілини Дахлак висота уступу поступово зростає при віддаленні від Баб-ель-Мандебської протоки, де уступу практично немає, до 1200 м. Від відмілини Дахлак до Суецької затоки уступ, як і берег, зберігає північно-західне простягання. Висота його становить 500-600 м, а крутизна 30-40° і більше. Біля входу в Суецьку затоку уступ має меридіональну протяжність і висоту близько 900 м. Біля берега Синайського півострова, між затоками Суецька і Акаба, уступ крутий, місцями прямовисний. Висота його зростає в бік затоки Акаба від 500 до 1000 м.
Вздовж Аравійського півострова до відмілини Фарасан уступ також має значну крутизну і висоту 500-900 м. Біля північно-західного краю відмілини він відходить від берега і у середині моря з’єднується зі схилом осьового жолоба. Тому південно-західніше відмілини Фарасан висота уступу досягає 1000-1500 м, а біля протоки зменшується до 100 м.
Дно червономорської улоговини (головний жолоб) на всій відстані від Синайського півострова приблизно до 15° півн. ш. лежить на глибинах від 500 м до більших чим 1100 м. На ділянці північніше від 20° півн. ш. ширина головного жолоба 100-150 км, а у південному напрямку він звужується і на південь від 17° півн. ш. має ширину близько 50 км. В районі 15° півн. ш., де дно різко підіймається до 100 м, головний жолоб вже не виділяється – шельфові зони, як відмічалося вище, розділяє лише вузький канал з глибинами приблизно 100 м.
На ділянці дна між 23 і 17° півн. ш. у головний жолоб врізаний вузький осьовий жолоб шириною від 30 до 5 км, обмежений глибинами 1100 м, - власне рифтова долина Червоного моря. Переважні глибини осьового жолоба – до 1500 м і більше, а у деяких місцях перевищують  2000 м. З жолобом пов’язані найбільш глибокі западини Червоного моря. На ділянці 17 - 15° півн. ш. осьовий і головний жолоби не розрізняються у рельєфі і відстежуються у вигляді єдиної улоговини.
Западини займають, як правило, найглибші частини осьового жолоба червономорського рифту. Їх положення і морфологічні риси тісно пов’язані з тектонічними структурами. Більша частина западин заповнена розсолами, які значно розрізняються за товщиною шарів, об’ємами, температурою, солоністю і основним хімічним складом.
Осьова зона рифту включає центральне вулканічне підняття зі складно розчленованим  рельєфом  (екструзивна  зона)  шириною  менше  1 км, має валоподібну структуру, з мозаїчним поєднанням форм рельєфу: вулканічних гір і западин, що їх розділяють [27].
Геологічна будова. Червономорська котловина представляє собою глибокий розлом у земній корі – частина планетарної рифтової системи, пов’язаної з гребенями підводних серединно-океанічних хребтів. В Індійському океані ця система охоплює зону Індійсько-Аравійського хребта (або хребта Карлсберг) і продовжується в Аденській затоці. В західній його частині відбувається розгалуження рифтової зони. Тут розташована велика вулканічна область Афар, оточена серією розломів, вона має вид трикутника, заповненого лавовими полями і товщами молодих магматичних порід.
На південь від Афара простягається Червономорський рифт, визначений в рельєфі западиною Червоного моря. В північній зоні моря рифтова зона знову розгалужується, утворюючи короткий (до 300 км) Суецький рифт, (у відповідності з однойменною затокою) і рифт затоки Акаба, який продовжується на північ у вигляді грабена Мертвого моря і Левантійських рифтів.
Склад відкладів у Червоному морі вивчений завдяки глибоким свердловинам, пробуреним на берегах і островах нафтовими компаніями, а також бурінням у самому морі, виконаним у 23-му рейсі бурового судна
«Гломар Челенджер» в 1977 р. З борта судна були пробурені 6 свердловин глибиною від 9 до 359 м.
Результати буріння показали, що осьова зона Червономорського рифту або взагалі не має осадового покриву, або злегка покрита карбонатним матеріалом, який накопичується в окремих карманах і між вулканічними горами.
Свердловина в западині Атлантіс ІІ розкрила десятиметровий шар металоносних мулів, які залягають на базальтах (подібних базальтам серединно-океанічних хребтів). В сусідніх свердловинах бурінням пройдені карбонатні осади плейстоцену - пліоцену і соленосна товща евапоритів (евапорітів) верхнього міоцену з прошарками еффузивів.
За даними буріння на нафту на островах Фарасн і Дахлак встановлено, що евапорити (доломіти, ангідрити, галіт) розвинені не тільки у глибоководному рифті, але і у прибережних мілководних зонах Червоного моря. Евапорити перекриті осадами пліоцену – четвертинного періоду. На шельфових краях моря ці молоді осади представлені рифовими кораловими вапняками. У більш глибоких частинах моря, в головному жолобі на солях залягають сіро-зелені мергелясті осади, які складаються в основному з останків мікроплантонних організмів – скелетів птероподи і форамініфер. Домішок уламкових частинок мало, це в основному еоловий пил, принесений вітром з пустель.
Будова верхньої осадової товщі Червоного моря добре підтверджується матеріалами безперервного сейсмічного профілювання. Від підстильного шару вона чітко відділяється відбиваючим горизонтом, який представляє собою нерівну межу, за якою пліоцен – четвертинні відклади залягають на міоценовій солі. Товща молодих осадів невелика: на краях головного жолоба вона становить 250-300 м, а до центру моря помітно зменшується. В осьовому жолобі сейсмічне профілювання взагалі не виявляє осадів.
Закономірне зменшення товщини осадів до осі Червономорського рифту добре узгоджується з гіпотезою утворення рифту в результаті розсування літосферних плит і зародженням на цьому місці земної кори океанічного типу.
Висока тектонічна активність земної кори в районі Червоного моря проявляється слідами недавнього вулканізму, сучасною гідротермальною активністю і значною сейсмічністю.
Більша частина епіцентрів землетрусів прив’язана до осьового жолобу в південній частині моря.
Важлива геофізична особливість Червоного моря – підвищений у порівнянні із середньо - планетарним (41.9 мВт·м-2) тепловий потік від дна. Численні виміри показують, що головний жолоб Червоного моря характеризується високими значеннями теплового потоку – в 3-4 рази
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яких розташоване вірогідне джерело тепла – породи верхньої мантії.
Слід також відзначити, що за геофізичними даними центральна і південна частини червономорської котловини відрізняються позитивними аномаліями сили ваги і великими магнітними аномаліями.
Таким чином, особливості морфології, будови земної кори і геофізичних полів переконливо свідчать, що червономорська западина являє собою активно діючу ділянку рифтової зони Індійського океану [27].
Метеорологічна характеристика. Клімат Червоного моря визначається його положенням між Аравією, Північною Африкою, Середземним морем і Індійським океаном. Взимку над Північною Африкою атмосферний тиск підвищується до 1017 гПа, а над Середземним морем розвивається інтенсивна циклонічна діяльність. Ці процеси зумовлюють переважання в північній частині Червоного моря вітрів північних румбів. В південній частині моря переважають південні і південно-східні вітри завдяки високому тиску над Азією і зниженому тиску над тропічною частиною Індійського океану і Тропічною Африкою.
Влітку над західною частиною Середземного моря простягається гребінь азорського антициклону. Над Північною Африкою тиск хоча і знижується у порівнянні із зимовим сезоном до 1011 гПа, але виявляється суттєво вищим, чим над Південною Азією, Аравією (998 гПа) і східною частиною Середземного моря (1008 гПа). Тому в літній сезон над усім Червоним морем дме північно-північно-західний вітер. Таким чином, в південній частині моря режим вітрів мусонний: взимку дмуть південно- південно-східні вітри, а влітку – північно-північно-західні. В північній частині моря протягом усього року спостерігаються вітри північних румбів.
Температура повітря висока в усі сезони року, однак річний хід її величин визначений добре, особливо в північній частині моря. В січні середня місячна температура повітря поблизу Баб-ель-Мандебської протоки близько 24 °С, а до найпівнічнішої окраїни моря зменшується до
15.5 °С. Найбільш теплим місяцем є липень, середня місячна температура якого у південній частині досягає 32.5 °С, а у північній 27.5 °С.
Кількість атмосферних опадів незначна по усій акваторії моря, але все ж у південній його частині, прилеглій до Індійського океану, річна сума опадів становить 200-220 мм. У північній частині моря ця сума дуже мала і не перевищує 30-50 мм.
В Червоне море не впадає жодна ріка, і материковий стік обмежується лише періодичними потоками води, яка стікає з прилеглих ділянок суші після дощу. Таким чином, надходження прісної води в Червоне море незначне. Випаровування досягає 2100 мм на рік (а за деякими даними 2500 мм на рік і навіть більше). Негативний прісний
баланс компенсується припливом води з Аденської затоки через Баб-ель- Мандебську протоку. Водообмін Червоного моря із Середземним через Суецький канал не має суттєвого значення [22].
Водообмін через протоки. Водообмін моря з Індійським океаном (Аденською затокою) в середньому за рік можна оцінити за відомим значенням прісного балансу Червоного моря і значеннями солоності червономорської води, яка надходить в океан через поріг, і води Аденської затоки. Якщо взяти значення різниці  випаровування  –  опади  рівним  2200 мм, то дефіцит прісної води в Червоному морі  складе  приблизно 1000 км3 на рік. Солоність червономорської води поблизу Баб-ель- Мандебської протоки близько 40.5 ‰, солоність води Аденської затоки
36.5 ‰. При таких умовах об’єм води, яка надходить в Червоне море через протоку, складає 10.1 тис. км3 на рік, а об’єм червономорської води, яка витікає, становить 9.1 тис. км3 на рік.
Ці цифри, хоча вони є наближеними, показують, що об’єм червономорської води, яка надходить в Індійський океан, в 4 рази менший від об’єму середземноморської води, яка надходить в Атлантичний океан. Тому і вплив червономорської води на характеристики водних мас проміжного і глибинного шарів Індійського океану менший від аналогічного впливу середземноморської води в Атлантичному океані.
Течії в Баб-ель-Мандебській протоці мають доволі складний характер, тому що у їх формуванні суттєву роль, окрім нахилу рівня і термохалінних факторів, відіграє вітер. Взимку в протоці спостерігається в основному двошарова система течій. У верхньому шарі (приблизно до 100 м) течія спрямована з Аденської затоки в Червоне море. В цей сезон вітровий дрейф співпадає за напрямом з поверхневою градієнтною течією, спричиненою падінням рівня в Червоному морі у зв’язку з інтенсивним випаровуванням. В нижньому шарі градієнтна течія, яка виносить воду високої солоності, спрямована з Червоного моря в Аденську затоку. Влітку система течій ускладнюється. У зв’язку з тим, що напрямок вітру змінюється, у верхньому шарі розвивається дрейфова течія, спрямована з Червоного моря в Аденську затоку. Нижня межа шару, охопленого дрейфовою течією, лежить на глибині від 25 до 50 м. Нижче цього дрейфового шару на глибинах від 20-50 до 100-150 м течія спрямована в Червоне море. Вона є градієнтною і зумовлена необхідністю компенсації відтоку води в поверхневому шарі та її убування внаслідок випаровування. В придонному шарі градієнтна течія, зумовлена значною різницею солоності по обидва боки порогу, як і в зимовий сезон, спрямована з Червоного моря в Аденську затоку.
Певно, основні риси генеральної циркуляції вод Червоного моря зумовлені конвекцією. Поверхневі води, просуваючись на північ, осолонюються, а в зимовий сезон помітно охолоджуються. Їх опускання на
півночі моря в глибинні шари утворює нахил ізопікнічних поверхонь, в результаті чого формується протитечія, яка закінчується стоком високо солоної води через поріг.
Гідрологічна характеристика. Глибока конвекція в північній частині Червоного моря зумовлює і характер стратифікації його вод. Найбільшого розвитку конвекція досягає в лютому. В цей час її нижня межа знаходиться на глибині 60-70 м поблизу Баб-ель-Мандебської протоки і поступово опускається в напрямку на північ. В північній частині моря вона досягає 200 м, а північніше від 25° півн. ш. навіть 400-500 м. Охолоджена солона вода опускається схилами дна в глибинну частину моря. Мабуть, суттєву роль в утворенні глибинної води Червоного моря відіграють затоки Акаба і Суецька. Глибинна водна маса Червоного моря, яка утворюється в зимовий сезон в північній його частині, має температуру 21.6-21.7 °С, солоність близько 40.6 ‰, густину 28.5-28.6 ум. од. Ця водна маса займає близько 75 % об’єму моря, а її характеристики майже не змінюються з глибиною.
В літній сезон верхній шар води інтенсивно прогрівається. В зв’язку з тим, що влітку дмуть сильні вітри, товщина шару вітрового перемішування в північній частині моря досягає 40-50 м і зменшується до
20 м в бік Баб-ель-Мандебської протоки. Температура води цього верхнього шару дуже висока. В південній частині в районах великих відмілин вона досягає 32 °С в серпні і знижується на північ до 27 °С. Солоність в цьому шарі підвищується з півдня на північ від 38-39 ‰ в південній частині до 42 ‰ на півночі.
Зниження температури води в зимовий сезон у порівнянні з літнім становить 5-6 °С. В південній частині моря температура в шарі конвекції в лютому близька до 26.5 °С, а в північній частині 20-22 °С. В найпівнічніших районах температура води в лютому опускається до 18 °С. Солоність води взимку майже така ж висока, як і влітку.
Прозорість води в Червоному морі висока, її найбільші значення досягають 50 м. Колір води зеленкувато-блакитний.
Вміст розчиненого кисню у верхньому шарі близький до значень насичення. У глибинній водній масі вміст кисню 2-3 ‰ (за об’ємом). На глибинах 300-500 м лежить шар кисневого мінімуму. Глибина залягання цього шару і концентрація кисню в ньому неоднакові по акваторії моря – в північній частині цей шар знаходиться глибше, а вміст кисню в ньому вищий, чим в південній частині. Найменша концентрація кисню на півдні становить 0.5 ‰. Зростання вмісту кисню в шарі його мінімуму також, як і опускання цього шару в напрямку з півдня на північ, пояснюється інтенсивністю вертикального перемішування вод, яка зростає як раз в цьому напрямку.
В центральних глибоководних западинах виявлені гарячі розсоли, які
займають придонну частину цих котловин. Солоність розсолу досягає 270- 310 ‰, а температура води 44-72 °С. Товщина шару високо солоної гарячої води становить 200-300 м. Вміст кисню в цій воді незначний, хімічний склад відрізняється від звичайного складу морської води і схожий з хімічним складом реліктових розсолів, які добувають іноді з глибоких свердловин. Зразки донних осадів, які підстеляють розсоли, свідчать про те, що осадовий матеріал утворився випадінням з води над ним, тому що він містить ті ж компоненти. В розсолах і осадах під ними доволі багато заліза, цинку, міді, марганцю.
Деякі дослідники вважають, що в западинах Червоного моря відбуваються геохімічні процеси, подібні тим, які в геологічному минулому утворювали поклади руд.
Припливи в Червоному морі мають в основному напівдобовий характер. При цьому коливання рівня в північній і південній частинах моря відбуваються в протифазі.
Величина припливу по усьому морю не більша за 0.6 м, тільки у вузькій Суецькій протоці вона місцями досягає 1.8 м. Поблизу Баб-ель- Мандебської протоки відбувається зростання припливу до 1 м. В центральній частині моря припливи змінюють свій характер і стають добовими, а величина їх виявляється зовсім незначною.
Сезонні зміни рівня, пов’язані з коливаннями атмосферного тиску, інтенсивності випаровування і водообміну  з  океаном  не  перевищують  30 см.
Економічне значення моря. Червоне море має велике економічне значення як судноплавна магістраль, яка поєднує Атлантичний океан і його моря з Індійським океаном. Це найкоротший шлях з Європи в Азію і Австралію, яким проходять транзитні вантажні потоки. Суецький канал за тоннажем перевезених вантажів займає перше місце з усіх судноплавних каналів. Через нього (відповідно, і через Червоне море) проходить близько 15 % світових океанських перевезень. Головними портами Червоного моря є Суец (Єгипет), Порт-Судан (Судан), Джидда (Саудівська Аравія), Массауа (Ефіопія), Ходейда (Ємен).
Рибопромислове значення Червоного море невелике. Однак тут ведеться добича деяких видів коралів, які використовуються для виготовлення ювелірних прикрас (благородний корал).
В Суецькій затоці італійські й інші міжнародні кампанії ведуть морське видобування нафти [22].
Питання для самоперевірки
1. Які головні особливості рельєфу дна Червоного моря?
2. Які особливості клімату спостерігаються в Червоному морі?
3. Який прісний баланс Червоного моря і в чому полягають його особливості?
4. Яка система циркуляції вод в Баб-ель-Мандебській протоці?
5. Де формується глибинна водна маса Червоного моря і який механізм її формування?
6. Де виявлені гарячі розсоли в Червоному морі і які показники температури і солоності в них?
7. Які є особливості в розподілі кисню в Червоному морі?
8. Які особливості припливних коливань рівня спостерігаються в Червоному морі?
9. Вкажіть основні напрямки економічного використання Червоного
моря.
6.3. Австрало-Азіатське Середземне море: моря Сулавесі і Сулу
Між берегами Південно-Східної Азії і Північної Австралії лежить група морів, яка має загальну назву – Австрало-Азіатське Середземне море (або Австрало-Азіатські моря). В меридіональному напрямку море простягається на 40° (від Тайванської протоки до берегів Австралії). На сході воно обмежено островами Тайвань, Філіппінськими, Хальмахера, Нова Гвінея. Між Філіппінами і о. Хальмахера межею моря служить підводний хребет Снелліуса, який відділяє його від Тихого океану, а між Новою Гвінеєю і Австралією межею є лінія, що проходить через Торрресову протоку в її найбільш вузькій частині (від гирла р. Бенсбах на Новій Гвінеї до м. Йорк в Австралії). Північна межа проходить по північній окраїні Тайванської протоки (від північного краю о. Тайвань до о. Хайтаньдао поблизу континентального берега). Далі західною межею служить узбережжя Південно-Східної Азії до півострова Малакка. Між півостровом Малакка і о. Суматра межа йде по північному входу в Малаккську протоку. З півдня море обмежено островами Суматра, Ява, Балі, Ломбок, Сумбава, Сумба, Саву, Роті. Від о. Роті межею вважається умовна   лінія   до   північно-західних    берегів    Австралії    (о.    Роті    – м. Лондондеррі) [22].
Розглядувані нижче моря Сулавесі і Сулу входять до цієї групи морів, що належать басейну Австрало-Азіатського Середземного моря, рис. 6.3.
Кліматичні умови. Австрало-Азіатське Середземне море лежить по обидві сторони екватора, але його в цілому вологий тропічний клімат усе ж відрізняється деякими суттєвими особливостями від кліматів інших районів Світового океану, розташованих в тропічній зоні. Головною його особливістю є мусонний характер атмосферної циркуляції. Екваторіальна улоговина низького тиску, вісь якої у східній і центральній частинах
Тихого океану знаходиться на 4-5 ° півн. ш., в районі Австрало- Азіатського Середземного моря переміщується у відповідності зі змінами, які відбуваються в баричних полях обох півкуль.
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Рисунок 6.3. Батиметрична карта (заштриховані ділянки – глибини більші ніж 5000 м), придонні течії (стрілки) і донні осади морів Сулавесі і Сулу [9]. Т – теригенний мул; G – глобігериновий мул; С – коралові мули і піски; VТ – вулканогенний і теригенний мули; V – вулканогенний мул.
Взимку північної півкулі через охолодження Азії й утворення над нею області високого тиску вісь екваторіальної улоговини в західній частині Тихого океану зсувається у південну півкулю і проходить по південній межі Австрало-Азіатського Середземного моря. У відповідності з таким розподілом атмосферного тиску над північною частиною Австрало-Азіатського Середземного моря встановлюються північно-східні вітри, які в південній частині моря переходять в північно-західні або навіть західні. Влітку (північної півкулі) вісь екваторіальної улоговини проходить через Філіппінські острови, північну частину Індокитайського півострова, а в Індійському океані розташовується на 20-22° півн. ш. У відповідності з
цим змінюється і напрямок вітрів над Австрало-Азіатським Середземним морем. В південній його частині вони стають південно-східними, а у північній – південно-західними.
Сила вітрів також змінюється по сезонах. В північній півкулі (моря Сулу, Сулавесі, Південно-Китайське, Молуккське) зимовий мусон, що діє з листопада до березня, сильніший за літній. Його швидкість 2-5 м·с-1, а літнього мусону 1-3 м·с-1.
Температура повітря висока впродовж усього року. Середня місячна температура січня в південній частині перевищує 28 °С. В північній частині її значення знижуються в напрямку до Тайванської протоки до 18- 20 °С. В липні середня місячна температура повітря майже однакова по усьому морю – в північній частині близько 28 °С, а у південній змінюється від 27 до 26 °С.
Кількість атмосферних опадів в усіх районах Австрало-Азіатського Середземного моря висока. Особливо багато опадів випадає в південній частині Південно-Китайського моря, де їх річна сума перевищує 3000 мм. На більшій частині акваторії інших морів ця сума становить від 2000 до 3000 мм.
Радіаційний баланс в межах Австрало-Азіатського Середземного моря досягає 6500 МДж·м-2 на рік і дуже мало змінюється по сезонах, також як і інші компоненти теплового балансу. Витрати тепла на контактний теплообмін з атмосферою становлять 500 МДж·м-2 на рік, а витрати в результаті випаровування в морях Сулу, Сулавесі і Південно- Китайському складають до 3500 МДж·м-2 на рік.
В цілому за рік бюджет тепла позитивний і складає в морях Сулу і Сулавесі 2500 МДж·м-2 на рік. Таким чином, Австрало-Азіатське Середземне море отримує тепла від Сонця за рік більше, чим витрачає його в процесі взаємодії з атмосферою. Надмірна кількість тепла виноситься течіями у більш високі широти.
Прісний баланс Австрало-Азіатського Середземного моря в цілому позитивний. Хоча річний шар води, що випаровується, дуже значний і в морях Сулу і Сулавесі досягає 1.4 м, атмосферні опади всюди перевищують випаровування.
Річковий стік в Австрало-Азіатське Середземне море значний. Найбільш великі річки, що впадають у Південно-Китайське море: Сицзян, Хонгха, Меконг, Менам, є повноводними протягом усього року, але особливо їх стік зростає влітку. Так, наприклад, стік р. Меконг в межень становить 1500 м·с-1, а влітку 30000 м·с-1. Приблизно у такій же пропорції зростає і стік інших річок. Річки Калімантану і Суматри, хоча і короткі, але також багатоводні, що ще більше підвищує надлишок прісної води в цьому районі Світового океану і приводить до помітного опріснення верхнього його шару [22].
Циркуляція вод. У верхньому шарі вод Австрало-Азіатського Середземного моря циркуляція має чітко визначений мусонний характер.  В листопаді-березні течії спрямовані від Тайванської протоки спочатку на південний захід, а потім на південь уздовж берегів Індокитаю. В південній частині Південно-Китайського моря весь потік води прямує в протоку Карімата, потім в Яванському морі повертає на схід і прямує до берегів Нової Гвінеї. Тільки в протоках Філіппінських островів течії під впливом північно-східного пасату спрямовані з Тихого океану в моря Сулу і Південно-Китайське. Течії за своїм напрямком добре збігаються з основними вітрами.
В квітні-жовтні течії мають зворотний напрямок, таким чином і в цей сезон вони відповідають за своїм напрямком домінуючим вітрам.
Звідси випливає висновок, що циркуляція вод верхнього шару Австрало-Азіатського Середземного моря зумовлена в основному прямою дією вітру, а її сезонна мінливість спричинена мусонною зміною напрямку вітру.
В проміжному і глибинному шарах Австрало-Азіатського Середземного моря напрямок течій визначається різницею густини по обидві сторони порогів, що відділяють басейни. В море Сулу з Південно- Китайського моря проходить тільки проміжна вода (її верхній шар) у відповідності з глибиною порогу в протоці Міндоро (450 м).
Між морями Сулавесі і Сулу водообмін можливий лише в  верхньому шарі через високі пороги в протоках архіпелагу Сулу, який їх розділяє. В морі Сулавесі проміжна вода і самий верхній шар глибинної води надходять безпосередньо з Тихого океану південніше від о. Мінданао. З котловини моря Сулавесі ці водні маси розповсюджуються на південь в Макассарську протоку, але не досягають моря Флорес через зменшення глибин в південній частині протоки [22].
Водні маси. Поверхнева вода в Австрало-Азіатському Середземному морі характеризується високою температурою і низькою солоністю. Температура води змінюється протягом року мало: від 25 до 28 °С в найбільш північних і південних районах і від 27 до 29 °С в районах, розташованих поблизу екватора.
Розподіл солоності на поверхні моря має загальні риси в усі сезони. Найнижча солоність завжди спостерігається поблизу берегів Малаккського півострова, Суматри, Яви і Південного Калімантану. Її значення в листопаді-березні 30-32 ‰, а у квітні-жовтні (в сезон дощів) місцями її значення опускаються нижче 29 ‰. В напрямку на схід і північ значення солоності зростають. Найбільш високі значення спостерігаються в протоках уздовж східної межі моря, куди надходять тихоокеанські води. Однак і тут ці значення не перевищують 34.2 ‰.
Нижче поверхневого шару залягає підповерхнева субтропічна вода
підвищеної солоності, яка проходить в усі басейни Австрало-Азіатського Середземного моря з Тихого, а у південній частині і з Індійського океанів (в залежності від напрямку течій). Її ядро  знаходиться  на глибині 120-  130 м. Солоність в ядрі нижча, чим на тих же широтах в Тихому океані, і майже ніде не досягає 35 ‰. Зниження солоності в ядрі цієї водної маси зумовлено її перемішуванням з дуже опрісненою поверхневою водою.
Температура і солоність у верхньому шарі проміжної структурної зони (до 500 м) доволі однорідні по усій акваторії, тому що на цій глибині усі улоговини доступні для проникнення тихоокеанських вод. Нижче від цього шару різниця в температурі і солоності різних улоговин визначається глибиною порогів в протоках. Найбільш мілкими є пороги, які ізолюють море Сулу. Тому температура води, що надходить в придонній частині протоки, 10.47 °С, солоність 34.47 ‰. Ця вода заповнює всю улоговину до дна і, таким чином, є глибинною і донною водою. Море Сулу займає третє місце після Червоного і Середземного морів за температурою глибинної води (Червоне 21.6-21.7, Середземне 12.6-13.4, Сулу близько 10.5 °С) [22].
Гідрохімічні характеристики вод. У верхньому шарі вод Австрало- Азіатського Середземного моря вміст розчиненого кисню перевищує 4 ‰ (за об’ємом) і майже завжди близький до значень насичення. У підповерхневій субтропічній воді концентрація кисню менша і зменшується в напрямку з півночі на південь.
Проміжний мінімум кисню спостерігається приблизно на тих же глибинах, що і в Тихому океані (близько 500 м), але концентрації кисню в шарі його мінімуму неоднакові в різних районах моря. В основному ці концентрації зменшуються з півночі на південь від 2.2 до 1.5 ‰, але в окремих районах вони менші від вказаних значень. Найменший вміст кисню спостерігається в улоговині моря Сулу, через те що глибина порога в протоці Міндоро, яка поєднує її з улоговиною Південно-Китайського моря, приблизно відповідає глибині залягання кисневого мінімуму. У зв’язку з тим, що тихоокеанська проміжна вода надходить в улоговину Сулу через Південно-Китайське море, вміст кисню в ній стає незначним і становить 0.57 ‰, тобто близько 9-10 % насичення.
В Австрало - Азіатському Середземному морі є район,  деякою мірою подібний за своїми гідрологічними і гідрохімічними умовами до западини Карьяко в Американському Середземному морі, - це бухта Кау, глибоко врізана в о. Хальмахера з півночі. Улоговина бухти Кау з максимальною глибиною 502 м відділена від глибоководних районів порогом з глибинами 40-50 м. Тому в улоговину надходить лише поверхнева вода, яка і заповнює її до дна. В зв’язку з цим тут спостерігається висока  температура  води  на  значних  глибинах  (вище  28 °С) і різке зменшення кисню внаслідок повільного оновлення водної маси улоговини Кау. Нижче 400 м кисень повністю відсутній і з’являється
сірководень, вміст якого у придонному шарі близько 0.3 ‰.
Верхній шар Австрало - Азіатського Середземного моря не багатий на біогенні речовини, як і тропічні води інших районів західних частин Тихого і Атлантичного океанів. Концентрація фосфатів тут менша ніж
0.5 мкмоль·л-1. У проміжній структурній зоні вміст фосфатів зростає. На глибині 500 м він вже досягає 2.0 мкмоль·л-1. Тільки в районах апвелінгу концентрація біогенів виявляється підвищеною і в поверхневих водах [22].
Припливи і хвилі. За характером припливів Австрало - Азіатське Середземне море можна поділити на дві частини: західну і східну. Межею поділу є лінія, яка проходить приблизно від о. Лусон до східного узбережжя о. Калімантан і далі до східної окраїни о. Ява. Східніше цієї лінії припливи неправильні півдобові, а західніше – неправильні добові. В окремих районах західної частини – у вершині затоки Бакбо, Сіамській затоці, протоці Карімата – спостерігаються правильні добові припливи. Величина припливів сильно змінюється по акваторії моря. Найбільш високі припливи, що перевищують 4 м, відмічаються в найпівнічнішій частині Південно-Китайського моря вздовж континентального берега і в Тиморському морі вздовж узбережжя Австралії, де в сизигію їх величина досягає 6 м. Доволі високими є припливи у вершині затоки Бакбо, на деяких ділянках узбережжя о. Калімантан, в затоці Карпентарія (до 4 м). В усіх інших районах величина припливів від 1.4 до 2.6 м.
Припливні течії на мілководді і у вузьких протоках можуть досягати великих швидкостей. В затоці Карпентарія припливні течії ,швидкості яких досягають 60 см·с-1, спричиняють розмив берегів. Значними є швидкості припливних течій майже всюди на шельфі Австралії, у вузькому естуарії  р. Вікторія їх швидкість зростає до 140-150 см·с-1. Однак в межах моря зустрічаються райони з ще більшими швидкостями припливних течій. Так, в протоці між островами Сула на межі між морями Молуккським і Банда швидкість припливної течії досягає 200 см·с-1. У довгій і мілкій Малаккській протоці припливні течії спричиняють переміщення донних пісків, утворюючи піщані підводні дюни, що являє небезпеку для судноплавства при їх переміщенні.
Хвилювання в межах моря звичайно слабке і помірне. Висоти хвиль найчастіше не перевищують 2 м. Сильне хвилювання утворюється при проходженні тропічних циклонів. Особливу небезпеку для суден становить штовханина – хвилювання без чітко визначеного напрямку розповсюдження хвиль (утворюється при взаємодії хвиль різних напрямків). Вздовж континентального берега Південно-Китайського моря тайфуни можуть спричиняти високі підйоми рівня, які значно перевищують звичайні припливи. Такі штормові підйоми рівня разом з припливом доволі часто призводять до затоплення низинних ділянок
узбережжя і в гирлах річок [22].
Економічне використання моря. Австрало - Азіатське Середземне море є дуже важливою транспортною магістраллю, яка пов’язує  Австралію з Індонезією і країнами Південно-Східної Азії.
Суттєву роль в економіці деяких країн Південно-Східної Азії відіграють рибний промисел, добича морських рослин і донних тварин. Культивується штучне розведення морської капусти, червоної порфіри і інших водоростей, а також устриць, креветок, перлинниць.
Окрім біологічних ресурсів, використовуються мінеральні багатства моря, в особливості поклади нафти, газу, кольорових металів на шельфі. Завдяки розробці шельфових нафтових родовищ Індонезія стала однією з великих країн - нафтових експортерів. Ведеться добича олова і деяких інших твердих корисних копалин [22].
Море Сулавесі розташоване між островом Калімантан і Південними Філіппінами (центр у точці 3° півн. ш., 122° сх. д.). Улоговина моря Сулавесі характеризується різким падінням глибин, симетричною конфігурацією, а також доволі глибоким і рівним дном. На півночі море Сулавесі обмежується архіпелагом Сулу і південно-західним узбережжям острова Мінданао. На сході межа проходить вздовж ланцюга островів Сангіхе, які з’єднують Філіппіни і острів Сулавесі. На південному краї моря Сулавесі розташований ряд орогенічних вулканів (вибуховий індекс яких, за Ріттманом, перевищує 80), які представляють частину північного відгалуження вулканічних утворень Сулавесі (також орогенічного походження), і північний вхід в Макассарську протоку. На заході море Сулавесі  обмежене  Північним  Калімантаном.  Площа  моря  Сулавесі  280 тис. км2. Найбільш глибоководна його частина (6220 м) розташована на південний захід від острова Мінданао. У точці приблизно 4° півн. ш., 124° сх. д. знаходиться підводний діючий вулкан.
Найбільш глибока протока, що поєднує море Сулавесі з Тихим океаном, проходить південніше о. Мінданао і має глибину близько 1400 м.
Між островами Сулавесі і Калімантан розташована широка Макассарська протока, яка з’єднує море Сулавесі з Яванським морем. Глибини в ній перевищують 2000 м, але в напрямку на південь поступово зменшуються до 1000 м [9; 22].
Донні осади. За даними зйомки від острова Мінданао до північного входу в Макассарську протоку, в північній частині моря Сулавесі виявлена зона теригенних мулів шириною приблизно 70 км, у центрі - теригенні і вулканічні мули, у східній частині біля вулканів переважають вулканічні мули. Решта площі моря, близько третини, вкрита теригенними мулами з локальними концентраціями кварцових пісків. Глобігеринові мули (на 30% складені з карбонату кальцію) розташовані тільки на 2000- метровій ізобаті у північній частині хребта, що поділяє море Сулавесі і Молуккське море.
Відсутність глобігеринових мулів в інших районах моря Сулавесі можна пояснити значною швидкістю відкладення теригенного матеріалу (улоговина оточена підводними хребтами, островами і активними вулканами) і, можливо, підводним сповзанням цього матеріалу з переважних крутих схилів. За даними досліджень визначена середня швидкість відкладення осадів, яка становить 65 см за 1000 років для теригенних мулів в улоговинах і жолобах Східної Індонезії.
Геофізика і геологічна будова дна. Улоговина моря Сулавесі відрізняється позитивною гравітаційною аномалією, яка коливається від 50 до 100 мгл, при незначному зростанні значень у північно-східній частині. Центри сильних і слабких землетрусів розташовані вздовж меж (особливо на південь від острова Мінданао і на північ від острова Сулавесі), хоча вони зустрічаються і на території улоговини. Глибина їх зростає від Тихого океану до центральної частини моря Сулавесі, тобто від мілких осередків на сході до глибин 620 км у центральній частині.
Прямолінійність меж, швидке падіння глибин, доволі постійна глибина і характерність численних незначних порушень вздовж західної межі – все це свідчить про скидне походження улоговини моря Сулавесі.
Прогинання басейну почалося тільки в період пліоцену - плейстоцену. Це припущення базується на структурній історії північно- східної частини острова Калімантан, де підняття відбулося у той же самий період. Сейсмічні і гравітаційні аномалії у цьому районі підтверджують припущення про його недавнє утворення [9].
Гідрологічний режим моря Сулавесі. Придонні води формуються глибинною водою Тихого океану, яка надходить у море Сулавесі над порогом (глибина 1400 м) на південь від острова Мінданао. З моря Сулавесі через Макассарську протоку в море Флорес виходить глибоководний потік, досліджений при вивченні конфігурації басейну і шляхом зрівняння характеристик вод у самому басейні і вод на глибині порога і за його межами, табл. 6.2.
Температура поверхневого шару Сулавесі  моря  коливаються  від  28 °С у квітні до 27 °С у лютому. Солоність поверхневого шару протягом всього року представлена в табл. 6.3.
Влітку північної півкулі поверхневі течії моря Сулавесі мають напрямок від острова Мінданао до Макассарської протоки, швидкість їх досягає 15 миль на добу. Швидкість течій у протоках змінюється від 5 до 15 миль на добу.
Взимку північної півкулі системи течій, які мають напрямок на південь
і
південний
захід
(швидкість
5-20
миль
на
добу), розповсюджуються на більшу частину моря Сулавесі. Вздовж Північного Сулавесі і в протоках островів Сангіхе швидкість течій 15-25 миль на добу. Величина припливу в Манадо (острів Сулавесі) 2,2 м [9].
Таблиця 6.2. Характеристики вод улоговини Сулавесі [9].
	Гідрологічні характеристики
	Води
на
глибині
5138
м
в межах улоговини Сулавесі (станція 301 «Снелліуса»)
	Води на глибині 1440 м поза межами улоговини Сулавесі
(станція 296
«Снелліуса»)

	Температура, °С Солоність, ‰ Кисень, см3 · л-1 рН
Густина кг· м-3
	3,815
34,59
2,14
7,78
1027,50
	3,185
34,61
2,31
7,81
1027,58


Табл.6.3. Сезонний розподіл солоності у поверхневому шарі [9]
	Грудень – лютий
	31-34 ‰ (з південного заходу на північний схід)

	Березень –
травень
	32,8-33,9 ‰ (з південного заходу на північний
схід)

	Червень-серпень
	34 ‰ (з невеликим зниженням значень у центрі)

	Вересень-
листопад
	33,5-34,1 ‰ (з північного заходу на південний
схід)


Море Сулу. Центр моря знаходиться у точці 8° півн. ш., 121° сх. д. Море Сулу майже ромбовидне за формою; воно обмежене островами Калімантан, Палаван, Міндоро, Панай, Негрос,  Мінданао (група Філіппін) і прямим хребтом, що простягається до архіпелагу Сулу (див. рис. 6.3). Площа моря Сулу 260 тис. км2. Широкі шельфи розташовані вздовж Північного Калімантану та вздовж північно-західної межі моря Сулу. Ряд банок з мінімальною глибиною меншою ніж 200 м розташований паралельно острову Палаван і архіпелагу Сулу, поділяючи море на північно-західну і південно-східну улоговини. Південно-східна улоговина (глибина до 5580 м) обмежена ізобатою 4000 м, площа її 46  тис. км2,  схили лінійні, круті. На півдні є проміжна тераса на глибині 3000-5000 м. Межі північно-західної улоговини (глибина до 2141 м) більш порізані, а схили більше відлогі [9].
Гідрологічний режим глибинних вод і придонна циркуляція у морі Сулу. У звітах голландської океанографічної експедиції на судні
«Снелліус» (1929-1930 рр.) представлені такі дані, отримані на станції
№ 64 (глибина спостережень 4268 м) у морі Сулу:
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	Температура, °С
10,47

	Солоність, ‰
34,47

	Вміст кисню, см3∙л-1
0,57

	Густина кг∙м-3
1026,475


За різницею у характеристиках глибинних водних мас у самому морі Сулу і за порогом (глибина 270 м), який відділяє море Сулу від моря Сулавесі, було зроблено висновок, що цей поріг не переходить будь-яка придонна течія, яка йде у море Сулу.
Температура поверхневого шару моря Сулу досягає максимального значення у травні (28,9 °С) і мінімального у лютому (26,9 °С). Проведені виміри солоності дали такі результати:
	Березень-травень ……………………………
34,2‰

	Червень-серпень
33,7‰ (в середньому)

	Вересень - листопад
33,5‰ (в середньому)


Влітку північної півкулі поверхневі течії в морі Сулу звичайно бувають південного напрямку при швидкості близько 15 вузлів (7,72 м·с-1). Взимку північної півкулі в морі Сулу існує система течій проти годинникової стрілки, швидкість їх досягає 10-15 вузлів (5,14- 7,72 м·с-1) на півночі, але зменшується на південь [9].
Донні осади. У південно-східній улоговині моря Сулу в експедиції на судні «Снелліус» були відібрані зразки донних осадів. В інших місцях колонки осадів були отримані експедицією на судні «Рекордер». Більша частина району, де проводився відбір зразків, вкрита глобігериновими мулами (від лат. globus-куля й gero-несу; рід тварин типу найпростіших ряду форамініфер). Зустрічаються в планктоні переважно теплих морів. Раковини загиблих глобігеринів становлять основну частину океанського мулу. Вміст карбонату кальцію 30% і вище. Ці мули простягаються до глибин 4500 м. У північно-західній улоговині глобігеринові мули не опускаються нижче 2000 м. Аномалія, яка спостерігається в морі Сулу, можливо зумовлена занадто низьким вмістом кисню (0,57 см3∙л-1) у цьому басейні. Органічне життя моря Сулу призводить до зменшення вмісту кисню у поверхневих водах Південно-Китайського моря, які заходять у басейн і які самі по собі не дуже насичені киснем. Нестаток кисню не сприяє декальцинації вапнякової речовини, що відкладається в осадах моря Сулу. Дно моря являє собою абісальну рівнину, місцями ускладнену вторинними структурами.
Зона коралових мулів та піску спостерігається зразу ж за архіпелагом Сулу. Тільки невелика частина цього району вкрита теригенними і
вулканічними
мулами,
як,
наприклад,
район
біля
берегів
острова Мінданао [9].
Питання для самоперевірки
1. Під
впливом
яких
факторів
формується
клімат
Австрало
- Азіатського Середземного моря?
2. Що характерно для радіаційного і теплового балансів Австрало - Азіатського Середземного моря?
3. Який прісний баланс Австрало - Азіатського Середземного моря?
4. Який характер циркуляції вод в басейні Австрало - Азіатського Середземного моря?
5. Які джерела формування водних мас в окремих басейнах Австрало
· Азіатського Середземного моря?
6. Які особливості спостерігаються у вертикальному розподілі кисню і біогенів в Австрало - Азіатському Середземному морі?
7. Який
характер
мають
припливи
в
Австрало
-
Азіатському Середземному морі?
8. Вкажіть основні напрямки економічного використання Австрало - Азіатського Середземного моря?
9. Вкажіть особливості рельєфу дна і проток моря Сулавесі.
10. Які особливості спостерігаються в розподілі ґрунтів дна в морі Сулавесі?
11. Яке походження має улоговина моря Сулавесі?
12. Яке походження мають глибинні води моря Сулавесі?
13. Що характерно для глибинної водної маси моря Сулу?
14. Які особливості має рельєф дна моря Сулу?
15. Які аномальні особливості спостерігаються у донних відкладах моря Сулу?
6.4. Японське море
Основні фізико-географічні риси. Японське море лежить між материком Азії і півостровом Корея, островами Сахалін і Японськими, які відділяють його від інших тихоокеанських морів і самого океану. В Японському морі переважають природні межі, але в окремих районах воно обмежено умовними лініями, рис. 6.4. На півночі межа між Японським і Охотським морем проходить по лінії мис Сущева – мис Тик на Сахаліні. У протоці Лаперуза межею є лінія мис Крільон – мис Соя. У Сангарькій протоці межа йде по лінії мис Сірія – мис Есан, а в Корейській протоці - по лінії мис Номо (острів Кюсю) – мис Фукае (острів Гото) – острів Чечжудо
· Корейський півострів. У цих межах море знаходиться між паралелями 51°45' та 34°26' півн. ш. і меридіанами 127°20' та 142°15' сх. д. Для форми
акваторії Японського моря характерна велика протяжність у меридіональному напрямку, розширення у центральній і південній частинах і звуженість на півночі.
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Рис. 6.4. Рельєф дна Японського моря і географічне положення [9]
Площа моря дорівнює 1062 тис. км2, об’єм 1630 тис. км3, середня глибина 1535 м, найбільша глибина 3699 м. Географічне положення і переважно великі глибини вказують на те, що Японське море з точки зору загальної класифікації слід віднести до типу крайових океанічних морів, але за характером гідрологічних умов океанологи вважають, що воно більше відповідає середземноморському типу. Підстави для такого висновку будуть розглянуті нижче.
Великих островів у Японському морі нема. З малих найбільш значні острови: Рісірі, Окусірі, Осіма, Садо, Окіосіма, Уллиндо, Аскольд, Руський, Путятін. У Корейській протоці розташовані острови Цусіма. Усі острови, окрім Уллиндо, знаходяться поблизу берегів. Більшість островів розташована у східній частині моря.
Берегова лінія Японського моря порівняно слабко порізана і не утворює заток і бухт, глибоко врізаних у сушу, а також мисів, що далеко виступають у море. Найбільш просте за обрисами узбережжя Сахаліну, більш звивисті береги Примор’я і Японських островів. До великих заток материкового берега відносяться: Радянська Гавань, Володимира, Ольги, Петра Великого, Посьєта, Східно-Корейська; на острові Хоккайдо –  Ісікарі, на острові Хонсю – Тояма і Вакаса. Найбільш помітні миси – Лазарєва, Піщаний, Поворотний, Громова, Погібі, Тик, Корсакова, Крільон, Соя, Носяппу, Таппі, Нюда і деякі інші.
Берегову лінію прорізають протоки, які з’єднують Японське море з Тихим океаном, Охотським і Східно-Китайським морями. Протоки різні за довжиною, шириною і головне глибиною, що визначає характер водообміну Японського моря з суміжними басейнами. Через Сангарську протоку Японське море з’єднується безпосередньо з Тихим океаном. Глибина протоки у західній частині близько 130 м, у східній, де знаходяться його максимальні глибини – близько 400 м. Протока Нєвельського з’єднує Японське і Охотське моря. Корейська протока, поділена островами Кочжедо, Цусіма та Ікі на західну (прохід Броутона з найбільшою глибиною приблизно 12,5 м) і східну (прохід Крузенштерна з найбільшою глибиною близько 110 м), з’єднує Японське і Східно- Китайське море. Протока Сімоносекі з глибинами 2-3 м з’єднує Японське і Внутрішнє Японське моря. Такі малі глибини проток при великих глибинах самого моря створюють умови його морфометричної ізоляції від Тихого океану і суміжних морів, що і є найважливішою природною особливістю Японського моря за гідрологічними умовами.
Різноманітне за будовою і зовнішніми формами узбережжя Японського моря на різних ділянках відноситься до різних морфометричних типів берегів. Тут переважають абразійні, в цілому мало змінені морем береги, хоча помітну протяжність мають і береги, змінені діяльністю моря. Меншою мірою Японському морю властиві  акумулятивні береги. Це море оточують переважно гористі береги. Місцями з води підіймаються поодинокі скелі (кекури), характерні утворення узбережжя.
Складний і різноманітний розподіл глибин у Японському морі. За характером рельєфу воно поділяється на три частини: північну – на північ від 44° півн. ш., центральну – між 40 і 44 півн. ш. та південну – на південь від 40 півн. ш.
Північна частина моря представляє собою якби широкий жолоб, що поступово звужується на північ. Його дно у напрямку з півночі на південь утворює три сходинки, які відділяються одна від одної чітко означеними уступами. Північний уступ знаходиться на глибині 900-1400 м, середній на глибинах 1700-2000 м, а південний на глибині 2300-2600, поверхні уступів
незначно нахилені на південь. Перехід від уступу до уступу значно ускладнює рельєф дна.
Прибережна відмілина Примор’я у північній частині моря має ширину від 10 до 25 миль, край відмілини розташований приблизно на глибині 200 м. Поверхні північного і середнього уступів центрального жолоба більш-менш вирівняні. Рельєф південного уступу значно ускладнений великою кількістю розташованих тут окремих підйомів дна – до 500 м над поверхнею уступу. Тут же на краю південного уступу на широті 44° півн. Ш. розташоване велике підняття Вітязь з мінімальною глибиною над нею 1086 м. Південний ступень північної частини моря крутим уступом обривається до дна центральної улоговини. Крутість уступу в середньому дорівнює 10-12°, місцями 25-30°, а висота дорівнює приблизно 800-900 м.
Центральна частина моря являє собою глибоку замкнуту улоговину, трохи витягнуту в східно-північно-східному напрямку. Із заходу, півночі і сходу вона обмежена крутими уступами схилів гірських споруд Примор’я, Кореї, островів Хоккайдо і Хонсю, що йдуть під рівень моря, а з півдня – схилами підводного підняття Ямато.
Для центральної частини моря характерний незначний розвиток прибережних відмілин. Відносно широка відмілина спостерігається тільки у районі південного Примор’я. Край відмілини у центральній частині моря скрізь визначений дуже чітко. Дно улоговини, розташоване на глибинах близько 3500 м, на відміну від складних розчленованих оточуючих схилів, майже рівне. Приблизно у центрі котловини знаходиться простягнутий з півночі на південь підводний хребет заввишки до 2300 м. Південна частина моря відрізняється дуже складним рельєфом, тому що у цьому районі розташовані кінці великих гірських систем: Курило-Камчатської, Японської і Рюкю. Центральне місце тут займає велике підводне підняття Ямато, яке представляє собою два простягнутих у східно-північно- східному напрямку хребти з розташованою між ними замкненою улоговиною. З півдня до підняття Ямато примикає широкий підводний хребет, який простягається у близькому до меридіонального напрямку від островів Окі.
У багатьох районах південної частини моря будова підводного схилу ускладнена наявністю підводних хребтів. На південному схилі Кореї між хребтами простежуються широкі підводні долини. Материкова відмілина поблизу Кореї майже на всьому протязі вузька, ширина її не перевищує 10 миль. У районі Корейської протоки відмілини Кореї і острова Хонсю змикаються і утворюють мілководдя з глибинами не більшими ніж 150 м.
Донні відклади в Японському морі добре диференційовані за крупністю: від берега до центра розмір відкладених частинок зменшується, спочатку розташовані гравій і галька, потім піски і мули. В центральних
районах донні осади представлені алевритовими мулами [22].
Кліматичні умови. Японське море цілком лежить у зоні мусонного клімату помірних широт. У цьому морі названий тип клімату проявляється найбільш яскраво. Однак під дією різних фізико-географічних факторів, наприклад великої меридіональної і малої широтної протяжності моря, сусідства холодного Охотського моря на півночі і теплого Тихого океану на півдні, місцевих особливостей атмосферної циркуляції і т.п., формуються помітні кліматичні розбіжності між різними районами моря. Так, північна і західна частини моря холодніші, чим південна і східна, у кожній з них формується певний характер погоди.
Синоптичні умови над морем і пов’язані з ними метеорологічні показники визначають основні центри дії атмосфери, розташування і взаємодія яких змінюється від сезону до сезону.
Взимку над морем розвиваються північно-західні вітри, пов’язані з розвитком сибірського антициклону і алеутського циклону. Ці вітри приносять холодне і сухе повітря з азіатського континенту. На західному узбережжі встановлюється морозна і безхмарна погода. Однак при проходженні над морем це повітря прогрівається і зволожується, тому на островах Хоккайдо і Хонсю в цю пору року спостерігається значна хмарність і часто бувають снігопади.
Влітку, коли сибірський антициклон руйнується, а алеутський циклон заповнюється, над Японським морем встановлюються південно- східні вітри. Вони не такі сталі за напрямком, як зимові, і швидкості їх незначні. Літні мусонні вітри приносять вологе повітря, в результаті чого над морем і над західним його узбережжям йдуть дощі, особливо в першу половину літа. В другій половині літа на море досить часто виходять тропічні циклони (тайфуни), які супроводжуються ураганними вітрами і інтенсивним опадами.
Море значно витягнуте в меридіональному напрямку, тому радіаційний баланс суттєво змінюється в напрямку з півдня на північ. У південній частині він досягає 4000 МДж·м-2 на рік, а в північній частині тільки 3000 МДж·м-2 на рік. В зв’язку з цим і температура повітря помітно знижується у тому ж напрямку як взимку, так і літом. Однак на розподіл температури повітря впливає і система течій. Вздовж західних  берегів моря течії спрямовані з півночі на південь, а вздовж східних – з півдня на північ, тому на одній і тій же широті температура повітря на сході вища, чим на заході. Найхолоднішим місяцем року є січень, його середня температура на півночі -20 °С, а на півдні -5 °С. В найбільш теплому місяці
· серпні – середня температура на півночі 15 °С, на півдні 25 °С.
Кількість опадів в Японському морі зменшується зі сходу на захід. Найбільших значень річна сума опадів досягає біля берегів о.  Хонсю  (2000 мм), на деякому віддаленні від берега вона зменшується до 1500 –
1200 мм, а біля берегів Примор’я становить 1000 мм. В Татарській протоці річна сума опадів менша ніж 1000 мм.
В західній частині моря нерідко спостерігаються тумани. Причиною їх є охолодження теплого повітря над холодною Приморською течією. Однак над більшою частиною Японського моря протягом майже усього року вода тепліша за повітря, тому в результаті контактного теплообміну відбувається віддача тепла поверхнею моря, яка біля берегів о. Хонсю становить близько 2000 МДж·м-2 на рік. В напрямку на захід ця величина поступово зменшується і поблизу західних берегів моря переходить через нуль.
Витрати тепла з поверхні моря на випаровування більші за витрати на контактний теплообмін. В західній частині ці витрати становлять близько 2000 МДж·м-2 на рік, а у східній досягають 4200 – 4500 МДж·м-2 на рік. Таким чином, зовнішній тепловий баланс моря негативний. Біля берегів о. Хонсю витрати тепла на контактний теплообмін і випаровування перевищують радіаційний баланс на 2000 МДж·м-2 на рік. В центральній частині моря ця величина складає 500-1000 МДж·м-2 на рік і зменшується до нуля поблизу західних берегів моря.
Річковий стік в Японське море невеликий відносно його площі і дорівнює приблизно 210 км3 на рік. Разом з опадами річковий стік перевищує випаровування, однак величина прісного балансу складає не більше 1 % об’єму води, що надходить в море і стікає через протоки. Тому деяке опріснення поверхневих вод відбувається лише в північно-західній його частині [21; 22].
Циркуляція вод визначається надходженням тихоокеанських вод і системою вітрів над самим Японським морем. Через Корейську протоку в море проходить західна гілка Куросіо. Ця течія носить назву Цусімської. Надходячи з протоки в море, води Цусімської течії розповсюджуються на північ вздовж східних берегів, тобто вздовж Японських островів. В районі підвищення Ямато течія розгалужується, обходить підвищення і знову з’єднується. Від лівого краю течії відходить гілка на захід в бік Корейської затоки, яка називається Східно-Корейською течією. Поступово ця гілка повертає на південь, утворюючи протитечію вздовж берегів Кореї. Основна ж маса тихоокеанських вод проходить на північ вздовж берегів Хонсю і виходить в океан через Сангарську протоку (приблизно 64 % вод Цусімської течії). Решта вод йде далі на північ, а потім повертає в протоку Лаперуза і виходить в Охотське море, утворюючи вздовж південного берега протоки теплу течію Соя. На північ вздовж берегів Сахаліну йде лише слабка гілка Цусімської течії, яка повертає на південь у вузькій частині Татарської протоки. Разом з водою, що надходить через протоку Невельського (Лиманська течія), вона утворює Приморську течію, яка йде на південь вздовж берегів Примор’я. Південніше від затоки Петра
Великого Приморська течія повертає на схід, пересікає море і зливається з Цусімською течією, завершуючи циклонічний кругообіг в північній частині моря. Деяка частина вод Приморської течії продовжує просуватися на південь у вигляді Північно-Корейської течії, доходить до Корейської затоки, де вливається в протитечію, що йде до Корейської протоки. Таким чином, в південній частині моря утворюється другий циклонічний кругообіг вод.
В загальній циклонічній циркуляції моря її східна периферія, представлена Цусімською течією, є теплою. Західна периферія утворена холодними течіями: Лиманською, Приморською і Північно-Корейською.
Швидкість Цусімської течії влітку, коли переважають вітри південних напрямків, помітно більша, чим взимку, і в серпні досягає
75 см·с-1. Течією охоплюється шар близько 200 м. У верхньому 25- метровому шарі швидкість однакова по глибині, а нижче від цього шару швидко зменшується. Витрати Цусімської течії складають усього 5 % витрат Куросіо.
Швидкість холодних течій західної периферії циклонічної циркуляції менша, чим швидкість Цусімської течії. Лиманська і Приморська течії мають швидкість близько 15 см·с-1, а більш інтенсивна Північно-Корейська
· 25 см·с-1. На відміну від Цусімської течії, холодні течії посилюються взимку, коли переважають вітри з північною складовою [22].
Водні маси. В Японському морі можна виділити три водні маси: дві з них у верхньому 200-метровому шарі, а третя – під цим шаром до самого дна. Одна з водних мас верхнього шару – тихоокеанська. Її розповсюдження в Японському морі пов’язано з Цусімською течією, тому найбільш високі значення температури і солоності вона має в південно- східній частині, де займає шар близько 200 м. У міру просування цієї води на північ товщина шару, який вона займає, зменшується. Взимку внаслідок конвективного перемішування утворюється однорідний шар товщиною 100-150 м з температурою 9-12 °С і солоністю 34.2-34.3 ‰. Під цим однорідним шаром до нижньої межі тихоокеанської води її температура складає 3-4 °С, а солоність майже така ж, як і на поверхні (34.1-34.3 ‰). Поблизу 40° півн. ш. нижня межа тихоокеанської води розмивається і далі на північ ця вода розповсюджується тонким поверхневим шаром. Влітку верхній шар (близько 25 м) тихоокеанської води прогрівається до 24 -
25 °С, його солоність знижується до 34.0 ‰. У напрямку на північ температура цього прогрітого шару знижується до 18-20 °С, а солоність до
33.5 ‰. На межі прогріву утворюється шар стрибка температури і густини, під яким лежить нижній шар тихоокеанської води з температурою, яка поступово знижується до його нижньої межі до 2 °С, і солоністю в його ядрі близько 34.2 ‰ в південно-східній і 33.9 ‰ в північній частинах моря.
Одні дослідники називають нижній шар тихоокеанської води
проміжною водною масою. В зоні Цусімської течії солоність в її ядрі досягає 34.5-34.8 ‰. Цей максимум солоності лежить на глибині 50 м. Однак інші океанологи вважають, що правильніше було б називати цю воду підповерхневою.
У міру просування на північ тихоокеанська вода поступово змінює свої характеристики під впливом кліматичних факторів і перемішування з глибинною япономорською водою, яка її підстилає. В результаті такої трансформації на північ від 46-48° півн.. ш. утворюється вже якісно нова поверхнева водна маса – япономорська, яка має нижчі солоність і температуру. Вздовж берегів Примор’я ця вода завдяки Приморській течії розповсюджується вузькою смугою на південь. Влітку температура води на поверхні вздовж її південної межі становить 16-18 °С, а на півночі 13- 15 °С. Солоність її в цей сезон 33.0-33.4 ‰ на півдні і близько 32.5 ‰ на півночі. В центральній частині моря відбувається змішування япономорської і тихоокеанської поверхневих вод, влітку тут температура складає 19-21 °С, а солоність 33.5-33.6 ‰.
Взимку в північно-західній частині моря відбувається інтенсивне охолодження поверхневої япономорської води, а оскільки вертикальні градієнти солоності невеликі, то тут розвивається глибока густинна конвекція, яка досягає 2000-3000 м. Температура води в усьому шарі конвекції 0.2-0.4 °С, солоність близько 34.0-34.1 ‰. Ця вода розповсюджується на південь і південний схід під шаром тихоокеанської води внаслідок більш високої густини і заповнює усю улоговину моря до дна. Таким чином, глибинна япономорська вода утворюється з поверхневої води, завдяки опусканню, зумовленому зимовою конвекцією і, вочевидь, процесам згущення в зоні зіткнення течій, які переносять води з різними характеристиками. Глибоке опускання поверхневої води (до дна) виявляється можливим з тієї причини, що вертикальні градієнти солоності незначні. Причинами ж слабкої шаруватості вод Японського моря є ізоляція його від глибинних океанських вод і відносно невеликий об’єм річкового стоку [22].
Прозорість вод Японського моря неоднакова на акваторії. Найбільшою відносною прозорістю відрізняються води Цусімської течії, де глибина зникнення білого диска досягає 25 м. В західній частині моря прозорість знижується до 10 м.
Для вод Японського моря характерне високе їх насичення киснем, пов’язане не тільки з процесом газообміну між водою і атмосферою, але і з сильним розвитком фітопланктону. У верхньому шарі вміст кисню досягає 6-8 ‰ (за об’ємом, що відповідає 100-110 % насичення). Завдяки інтенсивному оновленню глибинної води в зимовий сезон, вміст кисню в ній також великий; на глибині 500 м він становить близько 6 ‰, а на глибині 3000 м 5.8 ‰ (72 % насичення). Ці величини значно перевищують
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вміст кисню в глибинних водах Тихого океану на тих же широтах [22].
Припливи, коливання рівня і хвилювання. Припливи в Японському морі різні за своїм характером у різних районах моря. В протоках Корейській і в північній частині Татарської припливи напівдобові, вздовж узбереж островів Хонсю і Хоккайдо – добові. Вздовж берегів Кореї і Примор’я припливи також добові, за винятком заток Петра Великого і Корейської, де припливи відрізняються великою добовою нерівністю (неправильні напівдобові і неправильні добові). Величина припливів також неоднакова в різних районах моря. В Корейській протоці вона досягає 3 м, далі на північ як вздовж східного, так і вздовж західного берегів, зменшується до 0.5 м і зростає до 2.3-2.8 м в Татарській протоці завдяки її морфометрії.
Швидкості припливних течій великі тільки в протоках. В Корейській протоці припливна течія може досягати 140 см·с-1. Майже такого ж значення досягає швидкість припливної течії в протоці Лаперуза.
Крім припливних, в Японському морі спостерігаються і згінно- нагінні коливання рівня. В період зимового мусону рівень біля берегів Японії підвищується на 20-25 см, а вздовж материкового узбережжя знижується на стільки ж. Літній мусон створює зворотну картину – підвищення рівня на 20-25 см біля берегів Примор’я і Корейського півострова і зниження його біля берегів Японії.
Хвилювання в Японському морі визначається розвитком мусонних вітрів. Влітку хвилювання, як правило, слабке, з висотою хвиль до 1 м, зимовий мусон розвиває більш сильне хвилювання, висота хвиль досягає
3
м
і  більше.
Дуже
сильне
хвилювання
пов’язане
з проходженням тайфунів [22].
Льодові явища. Льоди в Японському морі утворюються щорічно. Перша поява льоду у найпівнічнішій його частині відбувається вже в жовтні і на початку листопада в закритих бухтах Де-Кастрі, Ольга й ін. У кінці листопада і грудні лід утворюється у відкритому морі і розповсюджується на південь до затоки Петра Великого. Однак південніше від Татарської протоки льодяний покрив нестійкий, в інші зими льоду тут може не бути. Припай утворюється тільки в бухтах і затоках, а південніше від Радянської Гавані він нестійкий навіть у бухтах і протягом зими може неодноразово руйнуватися.
Найбільшого розвитку льодяний покрив досягає в середині лютого. Товщина льоду в цей час близько 1м, а межа льодів проходить від затоки Петра Великого на північ вздовж берегів Примор’я, значно прогинається на північ в Татарській протоці, опускається на південь вздовж берегів Сахаліну і закінчується південніше від протоки Лаперуза.
У другій половині березня Японське море вже звільняється від  льоду, за винятком прибережних районів. Останній лід в Татарській
протоці тане на початку травня, а після  суворої  зими  –  в  середині  травня [22].
Господарське використання. Для Японського моря характерний розвиток двох галузей його економічного використання: рибної з великим різноманіттям об’єктів промислу і морського транспорту з розвиненою мережею перевозок. В рибному господарстві поєднуються два напрямки - лов риби (сардина, скумбрія, сайра і інші види) і добича нерибних об’єктів (морські молюски – мідії, устриці, кальмари і ін.; водорості – ламінарія, морська капуста, анфельція) [22].
Питання для самоперевірки
1. Вкажіть особливості рельєфу дна і проток Японського моря.
2. Який характер клімату Японського моря?
3. Які фактори визначають тепловий баланс Японського моря?
4. Назвіть особливості прісного балансу Японського моря.
5. Який характер носить циркуляція вод в Японському морі?
6. Яка структура водних мас Японського моря?
7. Як формується глибинна водна маса Японського моря?
8. Що характерно для розподілу кисню в Японському морі?
9. Який характер мають припливи в Японському морі?
10. Що характерно для льодового режиму Японського моря?
11. Вкажіть основні напрямки економічного використання Японського моря.
ЧАСТИНА 3. ПОЛЯРНІ РЕГІОНИ СВІТОВОГО ОКЕАНУ
За географічним положенням на Землі виділяються північний і південний полярні райони, але через подібність багатьох океанологічних процесів їх можна об’єднати в один полярний регіон. На цей час ще нема однозначного визначення меж такого регіону, тому що вони можуть визначатися за кількома ознаками.
Межу полярних регіонів можна провести на основі чисто астрономічної ознаки – по полярному колу, яке проходить по  широті 66°33' в північній і південній півкулях. Вище від цієї широти взимку деякий час відсутній приплив променистої енергії Сонця, яка є основою приходної складової теплового балансу Світового океану. Незважаючи на таке чітке визначення межі, при цьому не відбувається відокремлення полярного регіону за характером гідрологічного режиму від іншої частини Світового океану.
Однією з найпоказовіших характеристик гідрологічного режиму полярних регіонів є наявність льодяного покриву, який формується щорічно взимку. Але в деяких районах, де теплі течії проходять біля поверхні, лід може не утворюватися, як це має місце в південно-західній частині Баренцова моря. В той же час в таких морях, як Японське, Азовське лід утворюється щорічно, хоча ці моря розташовані в південній половині помірної зони. Тому межу розповсюдження льоду також  неможна вважати межею полярного регіону.
В полярних районах сумарний річний потік тепла крізь поверхню океану негативний, тобто спрямований з океану в атмосферу. В зв’язку з цим середня річна температура поверхні океану нижча, чим на деякій глибині. Але така закономірність теплообміну з атмосферою розповсюджується і на значну частину помірних широт, особливо на райони теплих течій.
В полярних районах річні суми опадів перевищують випаровування і це сприяє розпрісненню поверхневого шару води. Однак і цей показник у відокремленому вигляді не може бути ознакою полярного регіону, тому що така ж закономірність вологообміну характерна і для екваторіального регіону.
Особливості тепло – і вологообміну з атмосферою адвекції тепла і солі течіями приводять до специфічних вертикальних профілів температури   (Т)   і   солоності   (S)   в   полярних   районах.   За   даними В. М. Степанова [28], розповсюдження вод з однорідними профілями Т і S не повністю співпадають між собою. Але в межах регіону однорідність цих профілів повинна зберігатися.
Розповсюдження власних водних мас полярного регіону залежить від їх переносу течіями, як, наприклад, це має місце в північно-західній
частині Атлантичного океану. Якщо вони розповсюджуються до поверхні океану, тоді відбувається суттєва зміна властивих регіону океанологічних характеристик. Характерним прикладом є атлантичні води на західній периферії Північного Льодовитого океану, які призводять до суттєвих змін льодового режиму. Тому при визначенні меж регіону необхідно враховувати походження вод і поступову втрату або збереження первинних властивостей.
При визначенні меж полярного регіону слід брати до уваги єдність основних рис циркуляції вод, не тільки її вплив на розповсюдження останніх, але і її залежність як від властивостей вод, так і від властивого регіону вітрового режиму.
Без сумніву, при виділенні регіону необхідно враховувати кліматичні характеристики, хоча вони виявляються в багатьох рисах гідрологічного режиму.
Також при виділенні регіону важливими характеристиками є геологічна будова і геологічна історія основних донних структур.
Для визначення меж регіону в ряді випадків зручно використовувати природні морфометричні межі Так, наприклад, північна половина Берингова моря за рядом ознак повинна бути віднесена до полярного регіону, але для зручності розгляду режиму такого історично виділеного об’єкта, як Берингове море в цілому, межу північного полярного району (арктичного субрегіону) зручно і можна провести по Беринговій протоці.
На основі усіх перерахованих факторів доцільно вважати арктичний субрегіон оконтуреним межами Північного Льодовитого океану, які проходять приблизно по широті Північного полярного кола (хоча в районі Норвезького моря межа океану опускається по Фареро-Ісландському порогу приблизно до 61° півн. ш.).
Межа південного полярного району (антарктичного субрегіону) проходить в нижчих широтах. За однорідністю гідрологічних характеристик її можна провести по південній периферії антарктичної конвергенції, яка розташовується в середньому приблизно на 55° півд. ш. З півдня ця полярна область обмежена берегами Антарктиди.
Нижче, в розділі 7, розглядаються головні риси гідрологічного режиму Північного Льодовитого океану (арктичний субрегіон), а в розділі 8 – Південного океану (антарктичний субрегіон).
7. ПІВНІЧНИЙ ЛЬОДОВИТИЙ ОКЕАН
Північний Льодовитий океан – найменший серед океанів. На відміну від інших океанів він майже повністю оточений сушею. У зв’язку з невеликими (відносно інших океанів) розмірами деякі дослідники розглядають Північний Льодовитий океан як середземне море Атлантичного океану і називають Північним або Арктичним морем.  Однак площа його вдвічі перевищує площу найбільшого з середземних морів – Австрало-Азіатського. Рельєф дна, характер течій, особливості атмосферної циркуляції, процеси формування водних мас свідчать про те, що Північний полярний басейн являє собою окремий океан. Тому зараз більшість дослідників вважають цей район Світового океану самостійним океаном.
Специфічною морфометричною характеристикою арктичного субрегіону є те, що він на значній протяжності оточений материками і має обмежений зв'язок з іншими частинами Світового океану. З Тихим  океаном він сполучається через порівняно вузьку (ширина 82 км) і мілку (глибина 40-50 м) Берингову протоку. Межа, що відділяє Північний Льодовитий океан від Атлантичного, проходить по порогах з глибинами в основному близько 500 м. Ці пороги перешкоджають глибинному водообміну між океанами.
7.1. Фізико – географічна характеристика
Межі океану. Більшою частиною межі океану природні. Ними служать узбережжя Європи, Азії, Північної Америки. Межа з Атлантичним океаном проходить по східному входу Гудзонової протоки, східних берегах Баффінової землі до 70° півн. ш., потім по паралелі 70° півн. ш. до узбережжя Гренландії. Далі межа йде вздовж західних берегів Гренландії на південь до мису Фарвель, потім по його східних берегах на північ до мису Нансен (68°15' півн. ш., 29°30' зах. д.). Від м. Нансен границею з Атлантичним океаном вважається лінія, що проходить на північно-східну частину о. Ісландія. Потім границя проходить по північним берегам Ісландії до м. Герпір (65°05' пн. ш., 13°30' зх. д.), через Фарерські острови (о. Фуле) до Шетландських островів (о. Макл-Флагга) і далі по паралелі 61° півн. ш. до узбережжя Норвегії.
В іноземній літературі моря Норвезьке і Гренландське часто відносять до Атлантичного океану. Однак, враховуючи особливості гідрологічних процесів у цих морях, вітчизняні океанологи вважають їх частиною Північного Льодовитого океану.
Межа з Тихим океаном проходить від мису Дежньова (Азія) через острови Діоміда до мису принца Уельського (Північна Америка) [29].
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У Північному Льодовитому океані заведено виділяти північноєвропейську частину океану, площею 4,1 млн. км2, яка включає Гренландське, Норвезьке, Баренцове, Баффінове і Біле моря, і Арктичний басейн, який включає в себе іншу частину океану.
Північноєвропейський басейн відділяється від Арктичного порогом Нансена з глибинами до 750 м і порівняно мілководною зоною з глибинами меншими ніж 500 м, яка проходить через острови Шпіцберген, Земля Франца-Йосифа і Нова Земля.
Площа Північного Льодовитого океану становить 14,7 млн. км2 без островів, а площа островів 3,8 млн. км2, об’єм вод 16,7 км3. Середня глибина – 1131 м, найбільша глибина 5480 м, глибина на Північному полюсі 4290 м за вимірами дрейфуючої станції «Північний полюс – 1». Материкова відмілина до ізобати 200 м займає 37,4 % площі океану, а ложе з глибинами більшими ніж 3 км – всього 13,5 %. Воно також неоднорідне і представляє собою ряд улоговин, відокремлених більшою або меншою мірою одна від одної хребтами, які обмежують водообмін між ними.
Берегова лінія Північного Льодовитого океану значно порізана і утворює багато морів і заток. За своїм характером береги надзвичайно різноманітні. Береги Скандинавського півострова, Ісландії і Гренландії переважно високі, скелясті з багатьма фіордами. У Баренцовому , Білому і Карському морях береги частиною високі з невеликими затоками, частиною низькі і рівні, а місцями дельтові. Береги морів Лаптєвих, Новосибірського і Чукотського дуже різноманітні: узбережжя Таймиру гористе, далі на схід береги рівні, низькі, місцями дельтові. На ділянці від Новосибірських островів до гирла Колими простягається болотиста тундра. На схід від Колими узбережжя знову стає гористим. У Чукотському морі гори віддалені від урізу води, у прибережній смузі багато піщаних кіс, які відділяють лагуни. Від Берингової протоки на схід до Канадського Арктичного архіпелагу береги лагунні, а в межах архіпелагу – переважно низькі, але місцями скелясті.
У Північному Льодовитому океані багато островів, за їх кількістю він посідає друге місце після Тихого океану, а їх загальна площа майже дорівнює загальній площі тихоокеанських островів. Більшість островів Північного Льодовитого океану материкового походження, вони розташовані на материковій відмілині головним чином у вигляді архіпелагів. Найбільші з них: о. Гренландія, архіпелаги Канадський, Арктичний, Шпіцберген, Земля Франца - Йосифа, Нова Земля, Північна Земля, Новосибірські острови, о. Врангеля. Тільки о. Ян-Майен і частково Ісландія, розташовані у межах планетарного серединно-океанічного хребта, - вулканічні за походженням острови.
Рельєф дна. Північний Льодовитий океан має доволі складний рельєф дна (рис. 7.1). Одну третину його площі займає материкова
відмілина. У зв’язку з цим його середня глибина майже втричі менша від середньої глибини інших океанів, хоча глибоководні улоговини мають ті ж глибини, що і улоговини в інших океанах.
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Рис. 7.1. Рельєф дна Північного Льодовитого океану [9].
Материкова відмілина, що облямовує Північний Льодовитий океан, на різних ділянках має різну ширину. Біля берегів Гренландії і Канади ширина шельфу 100-200 км, біля берегів же Європи і Азії змінюється від
500 до 1700 км. Відомо кілька підводних депресій, які розсікають материкову відмілину. Найбільша з них – жолоб Святої Анни – проходить від Землі Франца – Йосифа у Карське море. Довжина жолоба близько 500 км, ширина 180 км. У напрямку на південь жолоб звужується. Глибини у цьому жолобі до 620 м. Друга велика депресія – жолоб Вороніна, з глибинами до 420 м, - розташована трохи східніше і також простягається на південь у Карське море вздовж західного узбережжя Північної Землі. На Європейському шельфі є жолоб з глибинами близько 600 м, який проходить з Норвезького моря на схід у Баренцове море.
Материковий схил у Північному Льодовитому океані (як і у багатьох інших океанах) починається на глибині 200 м. Тільки у Гренландському морі різке зростання глибин відбувається приблизно з 300 м. Вважається, що таке зростання глибини шельфу зумовлено ізостатичним опусканням
усієї платформи Гренландії, пов’язаним з потужним льодяним покриттям. Шельф Гренландії на деяких ділянках прорізають канали, які, ймовірно, є затопленими льодовиковими долинами.
Найбільш значними формами рельєфу, що розчленовують дно океану, є три підводних хребти: Ломоносова, Мендєлєєва з підняттям Альфа (або хребет Альфа) і Гаккеля (продовження планетарного серединно-океанічного хребта) [29].
Хребет Ломоносова простягнувся від материкової відмілини Новосибірських островів через Північний полюс до материкової відмілини о. Елсмір і поділяє Північний Льодовитий океан на два суббасейни: Євразійський і Амеразійський, (рис. 7.1). В іноземній літературі Євразійський суббасейн часто називається басейном Нансена, а Амеразійський – Гіперборейським. Хребет Ломоносова був відкритий у 1948 році радянськими вченими. Дослідження показали, що його довжина становить близько 1800 км, ширина змінюється від 60 до 200 км. Глибини на хребті 950-1650 м, середня висота хребта над прилеглими ділянками дна
· близько 3000 м. Гребінь хребта доволі плаский, його ширина становить приблизно 26 км. Дрейфуючі станції «Північний полюс», при пересіченні хребта, виявили окремі вершини гір, які піднімаються значно ближче до поверхні океану, чим гребінь хребта. Так, станція «Північний полюс-6» виявила підняття з глибиною тільки 730 м. Такі ж підвищення були виявлені і пізніше. Як вважають [29], можливо, що у районі простягання хребта Ломоносова окремі вершини можуть підійматися до самої поверхні води або навіть на кілька метрів виступати над водою.
Хребет Мендєлєєва проходить майже паралельно хребту Ломоносова в Амеразійському суббасейні від о. Врангеля до о. Елсмір і поділений на дві частини широкою  ущелиною.  Його  загальна  довжина  приблизно  900 км, а найменша глибина -1400 м. Частина хребта, прилегла до Азіатського континенту, називається хребтом Мендєлєєва, а друга частина, прилегла до Північної Америки, - підняттям Альфа. Глибина ущелини, яка поділяє хребет, близько 2000 м.
Між хребтами Ломоносова і Мендєлєєва знаходиться більш низький хребет Марвін, який вклинюється у котловину, утворену двома вище згадуваними хребтами.
В Амеразійському суббасейні є ще два підняття, які відділяють глибоководну його частину: Чукотське і Канадське. Чукотське підняття представляє собою висунутий в океан виступ Чукотського шельфу. Ширина підняття – близько 200 км. Канадське підняття є продовженням материкової відмілини, яка простягається від о. Банкс на захід.
Євразійський суббасейн поділений на дві улоговини хребтом Гаккеля, який є продовженням Серединно-Атлантичного хребта у Північному Льодовитому океані. Він проходить через о. Ян-Майєн, між
Гренландією і Шпіцбергеном і закінчується біля Сибірського шельфу близько 120° сх. д. Окремі частини хребта мають різні назви: від о. Ян- Майєн – Ісландсько-Ян-Майєнський хребет, північніше від о. Ян-Майєн – хребет Мона, а ще далі на північ його ділянка, яка проходить до протоки між Гренландією і Шпіцбергеном, - хребет Кніповича.
Улоговини, розташовані по боках хребта Гаккеля (тобто весь Євразійський суббасейн), називалися раніше басейном Нансена. Зараз улоговина, розташована між хребтом Гаккеля і материковим схилом (на північ від архіпелагу Земля Франца-Йосифа), називається улоговиною Нансена, а друга улоговина, обмежена хребтами Гаккеля і Ломоносова, - улоговиною Амундсена, в якій була виміряна найбільша для Північного Льодовитого океану глибина 5480 м (рис.7.1).
Між Гренландією і Шпіцбергеном (протока Фрама) проходить підводний Шпіцбергенський хребет – поріг Нансена. У зв’язку з наявністю цього хребта механізм надходження донної води, яка утворюється у Гренландському морі, в інші улоговини Арктичного басейну був не зовсім зрозумілий. У період досліджень, які виконувалися за програмою Міжнародного геофізичного року, радянські судна «Об» і «Лена» провели детальний промір глибин у північній частині Гренландського моря. В результаті цих досліджень було виявлено, що поріг Нансена прорізаний глибоким жолобом, який дістав назву жолоба Лени. Цей жолоб має глибину більше 3000 м і представляє собою рифтову долину, яка проходить вздовж серединно-океанічного хребта. Оскільки рифт розсікає поріг Нансена на два уступи, то у наші часи кожному з них була дана своя назва: східний уступ називається підняттям Нансена, а західний – відмілина Обі.
У центрі океану між хребтами Ломоносова і Менделєєва розташована улоговина Макарова з пласким, вирівняним осадами дном. Між хребтом Менделєєва, Чукотським, Канадським підняттями і шельфом моря Бофорта лежить найбільш простора у Північному Льодовитому океані Канадська улоговина (називають іноді басейном Бофорта).
Донні осади. Материкова відмілина Північного Льодовитого океану вкрита теригенними відкладами, головним чином крупним і дрібним піском і піщаним мулом, місцями з включеннями гальки і валунів. На шельфах Європи й Азії утворення осадів відбувається під впливом замулених частинок, які приносяться великими річками. Такі річки, як Об, Єнісей, Лена, Яна й ін., виносять кілька десятків мільйонів тонн завислих речовин на рік. Ерозія берегів під дією хвиль, течій і льоду також сприяє інтенсивному накопиченню осадів на шельфах. В окремих районах прибережної зони швидкість утворення донних осадів може досягати 25 см на рік.
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Донні осади на шельфі Канадського Арктичного архіпелагу також складаються з мулу та піску, утворених як в результаті виносу дрібних частинок ґрунту річками, так і в результаті вивітрювання і розмиву берегів. Місцями зустрічаються скупчення карбонатної гальки (вапняки і доломіти), що виносяться льодами з північних островів.
На шельфах Гренландії (особливо на Східно-Гренландському) моренні відклади чергуються з ділянками корінної, без осадів породи. На цих ділянках осади змиваються і виносяться течіями або знімаються айсбергами.
На великих глибинах дно вкрите глибоководними мулами (неорганічними і органічними). У центральних районах океану спостерігаються два шари мулу: нижній – сірий мул, в якому переважають фракції менші за 0,05 мм в діаметрі, і верхній – коричневий з більш крупними фракціями. Ближче до материкового схилу розташовані піщані мули.
У глибоководних районах Норвезького і Гренландського морів зустрічаються глобігеринові і діатомові мули. Поблизу Ісландії і Ян- Майєна до складу донних осадів входить вулканічний попіл, джерелом якого є діючі вулкани на цих островах [29].
7.2. Клімат регіону
Північний полярний басейн знаходиться під впливом кількох центрів дії атмосфери: Ісландського циклону, полярного антициклону, області високого тиску над Гренландією, Сибірського антициклону. Взимку, коли Ісландський антициклон найбільш розвинений, над Норвезьким і Баренцовим морями спостерігається інтенсивна циклонічна діяльність, атмосферний тиск над океаном у середньому знижений. Над Карським морем простягається від Ісландського циклону улоговина низького тиску, яка підходить до західної частини моря Лаптєвих. У зв’язку з тим, що європейський сектор Арктики знаходиться під впливом Ісландського циклону, полярний антициклон на середніх місячних картах зміщений від полюса в бік моря Бофорта і Канадського архіпелагу.
Над Гренландією завжди спостерігається підвищений атмосферний тиск завдяки тому, що повітря над нею охолоджується протягом всього року.
Баричне поле над Північним полярним басейном, яке характеризується областю зниженого тиску над Норвезьким і Баренцовим морями і підвищеним тиском над канадським сектором Арктики і Гренландією, зумовлює у центральній частині басейну вітри, спрямовані від Чукотського моря на північ в бік полюса, а від полюса на південь в бік протоки Фрама між Гренландією і Шпіцбергеном. У канадському секторі
(тобто в районі розташування полярного антициклону) вітри спрямовані за годинниковою стрілкою.
До певного часу (експедиція під керівництвом І.Д.Папаніна) існувало неправильне уявлення про те, що над полюсом постійно знаходиться потужний антициклон – «шапка холоду». Однак вже перші регулярні спостереження показали, що це не так. У зв’язку з тим, що з Атлантики у Центральний полярний басейн іноді надходять циклони, середній тиск у полярному антициклоні не дуже високий. Тому і швидкість вітру звичайно невелика. При проходженні циклонів швидкість вітру посилюється, напрямок змінюється, але сильні вітри зі швидкостями, що перевищують 15 м∙с-1, бувають рідко.
Середня швидкість вітру над акваторією басейну змінюється звичайно від 4 м∙с-1 до 6 м∙с-1. Над Норвезьким і Баренцовим морями, у зв’язку з розвитком циклонічної діяльності, взимку переважають вітри з південною складовою, середня швидкість яких 8-10 м∙с-1. У цю пору року над Сибіром спостерігається область високого тиску, яка зумовлює південно-західні вітри над шельфовими морями азіатського сектора Арктики.
В літній сезон Ісландський циклон послаблюється, Сибірський антициклон замінюється депресією, над усім Північним Льодовитим океаном тиск підвищується. Це призводить до зміни напрямку вітрів в азіатському секторі Арктики, тому що тиск над океаном підвищується відносно Сибіру. Влітку в цих морях переважають вітри північних напрямків з середньою швидкістю 6-7 м∙с-1. У Норвезькому і Баренцовому морях влітку вітри слабкі, менш сталі за напрямком, чим взимку, у Центральному арктичному басейні спостерігаються потоки повітря приблизно такі ж, як і взимку.
Над Північним Льодовитим океаном формується арктична повітряна маса і тільки у Норвезькому морі і південних частинах Гренландського і Баренцова морів знаходиться морське полярне повітря. Арктичний фронт (фронт, що поділяє морське полярне і арктичне повітря) проходить від північної окраїни Нової Землі через острови Медвежий і Ян-Майєн до Ісландії.
Температура повітря взимку (січень) у Норвезькому морі (найтеплішій частині басейну) близько -3 °С (середня багаторічна), а в центральній частині океану досягає -40 °С. У районі полюса мінімальна (виміряна) температура -52 °С.
Влітку (липень) середня температура у Норвезькому морі +10 °С, а в центральній частині басейну близько 0 °С. Максимальна температура на полюсі +6 °С.
Хмарність має чітко визначений річний хід. В літні місяці вірогідність наявності повної (10 балів) хмарності досягає 90-95 %, взимку
· 40-50
%.
У
зимові
місяці
можуть
спостерігатися
довготермінові прояснення.
Вміст вологи у повітрі невеликий у зв’язку з низькою температурою повітря і слабким випаровуванням з вкритої льодами водної поверхні, за винятком південних районів Норвезького моря. Кількість опадів у центральній частині – 75-100 мм на рік. Випадіння опадів тут відбувається за рахунок вологого повітря, яке надходить з циклонами з нижчих широт. В європейському секторі кількість опадів до 250-300 мм, а у Норвезькому морі – більше 1000 мм на рік. Опади представлені, головним чином, у вигляді снігу.
Для літнього сезону в Північному Льодовитому океану характерні тумани, які іноді продовжуються безперервно по 4-5 діб.
7.3. Тепловий і водний баланси регіону
Багато

особливостей

гідрологічного
режиму

Північного Льодовитого океану зумовлені тим, що знаходячись у високих широтах, він в середньому за рік втрачає в атмосферу більше тепла, чим отримує. Дефіцит цього тепла компенсується адвекцією і теплотою кристалізації при
утворенні
льоду.
Лід
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на теплообмін і на протікання ряду гідрологічних процесів в океані. На жаль, радіаційний режим Північного Льодовитого океану вивчений недостатньо.
В середньому за рік потік короткохвильової радіації, що надходить на поверхню океану в Арктиці, знаходиться в межах від 330 кДж∙см-2 біля периферії регіону до 250 кДж∙см-2 в західній частині Арктичного басейну. Але через високе відбиття сніго-льодяного покриву, поглинається океаном лише 20-30 % цього потоку тепла. Тому радіаційний баланс поверхні, хоча в цілому за рік і позитивний (навіть у районі полюса його річна величина більша від нуля), але на більшій частині площі не перевищує 20 кДж∙см-2 на рік. Його не вистачає, щоби компенсувати втрати тепла на випаровування і турбулентний обмін з атмосферою.
Радіаційний баланс у Північному Льодовитому океані має чітко визначений річний хід. У липні місячна величина радіаційного балансу в районі полюса становить близько 170 кДж∙см-2, у напрямку до південної межі океану зростає до 330 – 340 кДж∙см-2.
Взимку радіаційний баланс негативний, у грудні – січні він змінюється по акваторії від -80 до – 200 кДж∙см-2.
Розподіл інших складових бюджету тепла по акваторії Північного Льодовитого океану досліджено ще гірше. Контактний теплообмін і випаровування в районах, вкритих кригою, не може становити суттєвої величини. Однак у Норвезькому морі, куди надходять теплі атлантичні води, віддача тепла в атмосферу досягає значних величин, особливо
у зимовий сезон. Втрати тепла через випаровування і контактний теплообмін протягом року перевищують радіаційний баланс на 3500  – 4000 кДж∙см-2 [29]. Насправді, така інтенсивна віддача тепла спостерігається не на всій акваторії, а лише в районі з найбільш високою температурою води.
Другим за значенням фактором, який впливає на стан поверхні океану, є перевищення припливу прісних вод над випаровуванням.
Хоча річна сума атмосферних опадів значна тільки у Норвезькому морі, в цілому по акваторії Північного Льодовитого океану опади все ж перевищують випаровування. На поверхню всього океану у вигляді опадів випадає   маса  прісної  води
в об’ємі 5,3 тис. км3 на рік [29], вона зменшується із зростанням широти від 74 см на рік (в переводі на товщину шару води) на периферії океану до 19 см на рік в його центральній частині. Через низьку температуру і малі значення насичувальної вологості повітря, випаровується з акваторії Північного Льодовитого океану тільки 3,2 тис. км3. Усереднене за широтними поясами випаровування також
зменшується від периферії до центра (табл. 7.1).
Материковий стік у Північний Льодовитий океан становить 5140 км3, що дорівнює шару прісної води на всій його поверхні товщиною в 33,5 см. Основна
частка
прісних
вод
зосереджена
в
межах
морів,
особливо сибірських. Можливо, що ця величина завищена, за іншими даними материковий стік – тільки десь 4,4 тис. км3. Однак окрім річкового стоку деяка кількість води надходить з Гренландії та інших островів у вигляді айсбергів. За деякими даними об’єм води, який надходить з айсбергами з островів
Арктики,
становить

близько
0,3
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Таким
чином, надходження прісної води у Північний Льодовитий океан перевищує її витрати на випаровування приблизно на 7 тис. км3.
Табл. 7.1 Середні значення опадів і випаровування за широтними поясами, см на рік [29]
	Широта,
(півн.)
	Опади
	Випаровування
	Опади + випаровування

	90 – 80
80 – 70
70 – 60
Середнє
	19
35
74
36
	- 7,5
- 20,5
- 40,5
- 22
	11,5
14,5
33,5
14


Окрім впливу на формування льодяного покрову позитивний прісний баланс океану приводить до стокової складової течій, які сприяють виносу з Північного Льодовитого океану льодів і поверхневих вод.
Наступним важливим фактором, який впливає на гідрологічний режим всього Північного Льодовитого океану, є приплив теплих і солоних
вод з Атлантичного океану і Берингова моря. Деяку кількість тепла виносять в океан річки. Через трудність виміру течій на всій водній межі субрегіону і малу довжину рядів спостережень поки ще нема єдиної думки щодо об’єму вод, які надходять в нього, і їх температури. Тим не менше зрозуміло,що водообмін Північного Льодовитого океану з Атлантичним і Тихим океанами у багато разів більший за величину прісного балансу. Згідно з останніми розрахунками, у Північний Льодовитий океан надходить не менше 210 тис. км3 атлантичної води і приблизно 31 тис. км3 тихоокеанської [29]. Стік з Північного Льодовитого океану спрямований в Атлантичний океан і становить не менше 248 тис. км3.
За орієнтовними оцінками вважається, що температура і солоність атлантичних вод на межі Північного Льодовитого океану в середньому становить відповідно 7,8 °С і 35,1 ‰. У водах, що надходять з Берингова моря, середня температура 0,9 °С і солоність 32,0 ‰.
Якщо віднести загальний приплив тепла до всієї поверхні, то виявиться, що в середньому на 1 см2 поверхні за рік припадає за різними оцінками від 27,6 до 33,8 кДж. Однак слід мати на увазі, що за даними роботи [30], на підходах до Північного Льодовитого океану атлантичні води віддають в атмосферу більше 70 % тепла, що чинить дуже важливий вплив на повітряну оболонку та її динаміку. Велика тепловіддача атлантичних вод, які надходять в Північний Льодовитий океан, є потужним збудником атмосферних процесів над цією акваторією [31]. Таким чином, тепловий вплив атлантичних вод на океан через атмосферну циркуляцію, яку вони збуджують в процесі теплопередачі, значно більший, чим через безпосередній перенос тепла і віддачу тепла холодним арктичним водам.
В якості ще одного джерела тепла в Північному Льодовитому океані слід вважати теплоту кристалізації води при утворенні льоду. Оскільки не весь утворений за холодний період року лід тане літом, а частина виноситься в Атлантичний океан, то теплота кристалізації виділяється в Північному Льодовитому океані. За даними вимірів і інших непрямих оцінок в середньому щорічно через Датську протоку виноситься в Атлантичний океан 130 км3 льоду, де він тане, поглинаючи тепло. Приблизно в 3 рази менше льоду виноситься через Девісову протоку. Надходження льоду через Берингову протоку невелике і за кількістю знаходиться в межах похибок визначень виносу льоду в Атлантичний океан, тому до уваги не береться. На основі оцінок об’єму винесеного льоду виявляється, що в Північному Льодовитому океані за рік виділяється тепла при кристалізації води на 5,6∙1016 кДж більше, чим витрачається на танення льоду [32].
Сума адвекції тепла і теплоти кристалізації дає величину загального надходження тепла в Північний Льодовитий океан (4,44-5,36) ∙1018 кДж на
рік. Якщо його розподілити по всій площі океану, то виявиться, що на 1см2 в рік надходить 29—36 кДж тепла.
Значна частка тепла атлантичних вод витрачається в Північноєвропейському басейні. В Арктичний басейн за різними оцінками надходить (103-125) ∙1016 кДж на рік, а з урахуванням надлишку теплоти кристалізації - (210-230) ∙1016 кДж на рік. При рівномірному його розподілі по всій поверхні басейну на 1 см2 припаде приблизно 21 кДж на рік.
Інші фактори, які впливають на водний і тепловий баланси Північного Льодовитого океану, не можна вважати в повній мірі зовнішніми, через те що вони залежать не тільки від характеристик повітря, яке надходить в регіон, але і від стану поверхні океану і його температури. Повітря, що рухається над океаном, дуже швидко трансформується, і вертикальні градієнти температури і вологості в його приводному шарі стають невеликими. Тому турбулентні потоки тепла і вологи також невеликі. Лише над ополонками і розводами взимку потоки тепла, пари і випромінювання стають великими.
Було проведено осереднення потоків як променистої енергії, так і турбулентного теплообміну по всьому Північному Льодовитому океану і Арктичному басейну. В результаті було виявлено,що особливістю цього полярного субрегіону є майже повна промениста рівновага, при якій сума поглиненої короткохвильової і довгохвильової радіації майже урівноважується зворотним випромінюванням.
7.4. Циркуляція вод у верхньому шарі
Фізико-географічне положення Північного Льодовитого океану, який займає широкий простір біля полюса, високі пороги, які обмежують водообмін з Атлантичним і Тихим океанами, наявність стаціонарних баричних систем, таких як Ісландський циклон і полярний антициклон, і пов’язане з цими баричними центрами поле вітру – всі вказані особливості визначають своєрідну систему циркуляції вод у цьому океані. Але також слід відзначити, що льодяний покрив ізолює поверхню води від безпосереднього впливу атмосфери і сонячної інсоляції. В зв’язку з цим, атмосферна циркуляція чинить непрямий вплив на циркуляцію поверхневих вод в Арктичному басейні, яка формується під впливом і інших, переважно гідрологічних, факторів. Найважливішим з них здавна визнається потужний притік атлантичних вод. На циркуляцію вод в Арктиці впливають також приплив тихоокеанських і річкових, а також глетчерних вод. Баланс вод океану вирівнюється за рахунок стоку безпосередньо в північну частину Атлантичного океану, меншою мірою – за рахунок стоку через протоки Канадського Арктичного архіпелагу.
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Північний полярний басейн через проходи між Шетландськими і Фарерськими островами (Фареро – Шетландський канал), Фарерськими островами і Ісландією і, меншою мірою, між Ісландією і Гренландією (Датська протока). Водообмін через ці проходи досліджувався неодноразово. До останнього часу найбільш достовірними вважалися результати розрахунків водообміну Дж. Тайта, визначені на основі динамічного методу. Розподіл температури і солоності у Фареро – Шетландському каналі показує, що атлантичні води надходять у Норвезьке море через цю протоку тільки у верхньому 500-метровому шарі, тому за відлікову поверхню Тайт обрав поверхню 500 дб. В результаті обробки спостережень за багаторічний період ним була визначена середня величина витрат 8,2 км3∙ рік-1 (2,3 ∙ 106 м3∙с-1). Потік атлантичних вод через Фареро – Ісландський поріг Тайт вважав рівним близько 1/4 величини потоку через Фареро – Шетландський канал. Інші дослідники отримали ще більш незначні величини: від 0,1 до 0,4∙ 106 м3∙с-1. Такі значення витрат через Фареро – Ісландський поріг знаходяться у межах можливої точності розрахунків, тому їх взагалі можливо не брати до уваги [29].
Система течій у всіх трьох протоках уявляється доволі складною, тому здійснювалися спроби організувати безпосередні вимірювання течій у цьому районі. Для визначення системи течій в протоках були  використані матеріали інструментальних спостережень на 126 станціях тривалістю не менше однієї доби, виконаних суднами СРСР, Норвегії, США, Ісландії (спостереження меншої тривалості не використовувалися, тому що вони не дозволяють виключити припливні складові течій).
Для Фареро – Шетландського каналу були використані спостереження за течіями на буйкових станціях, встановлених поперек протоки, для 14 різних випадків. У всіх цих випадках в протоці спостерігалися два протилежно спрямованих потоки. Майже у всіх випадках (12 з 14) потік атлантичних вод займав східну частину протоки, тобто був прижатий до Шетландських островів і займав верхній шар товщиною 400-500 м. Зворотний потік спостерігався біля Фарерських островів і у глибинній частині жолоба. Проекції  неперіодичної (остаточної) течії на нормаль до перерізу протоки в атлантичному потоці становить 45-50 см∙с-1, а іноді досягає 60-70 см∙с-1 у шарі 0-300 м. Швидкості зворотного потоку виявилися також значними: 30-40 см∙с-1 у верхньому шарі і приблизно 10-15 см∙с-1 на глибині 1000 м.
Однак води, що переносяться зворотним потоком, різні за своїми характеристиками. Вода Норвезького моря з температурою від -1 °С до
+1 °С спостерігається тільки у глибинній частині жолоба, і її витрати в середньому становлять 3,7∙106 м3∙с-1. Весь верхній шар зворотного (з Норвезького моря) потоку до глибини 500-600 м є водою атлантичного походження, температура якої взимку і літом лише на 2-3 °С нижча від
температури води, яка проходить у східній частині каналу з Атлантичного океану в Норвезьке море. Витрати атлантичних вод, (мало трансформованих) в зворотному потоці 5,6∙106 м3∙с-1. Таким чином, середня витрата усього потоку, спрямованого з Норвезького моря в Атлантичний океан, у Фареро – Шетландській протоці становить приблизно 9,3∙106 м3∙с-1. Суттєвим є той факт, що ці витрати більші, ніж витрати потоку, спрямованого з Атлантичного океану в Норвезьке море, і становлять у середньому 6,7∙106 м3∙с-1.
Отримані результати показують, що для визначення циркуляції вод у цьому районі і водообміну між Атлантичним і Північним Льодовитим океанами неможливо обмежуватися розрахунками витрат води тільки у Фареро – Шетландському каналі (хоча він вважається головним проходом для атлантичних вод, що надходять у Північний полярний басейн).
Інструментальних спостережень, виконаних у проході між Ісландією і Фарерськими островами, менше, ніж у Фареро – Шетландському каналі. Все ж вони дозволяють оцінити об’єми вод, які надходять через поріг з Атлантики в Норвезьке море і назад. Середня витрата потоку, спрямованого на північ (і який займає також східну частину проходу, прижату до Фарерських островів), становить приблизно 9 ∙ 106 м3∙с-1, а зворотного потоку, відомого під назвою Східно-Ісландської течії – близька до 5,5 ∙ 106 м3∙с-1. Об’єм вод арктичного походження, які переносяться на південь, становить приблизно 1,5 ∙ 106 м3∙с-1, вони займають невелику площину перерізу на розрізі між Ісландією і Фарерськими островами в придонній його частині.
Таким чином, води Північноатлантичної течії, які надходять в район між Великобританією і Ісландією, частково направляються на північ через обидва проходи, частково повертають на захід, обминаючи Ісландію (течія Ірмінгера). Глибина Фареро - Ісландського порога становить 400 – 500 м. Фареро – Шетландський канал, навпаки, прорізаний глибоким жолобом. Однак південніше від каналу розташований поріг Уайвілла-Томсона з глибиною близько 550 м, який відіграє таку ж роль, що і Фареро – Ісландський. Завдяки цим порогам атлантичні води займають у протоках лише верхній 500-метровий шар.
Потік атлантичних вод, що входить у Норвезьке море між Фарерськими островами і Ісландією, відхиляється праворуч і огинає з півночі Фарерські острови. Основна маса цих вод виходить назад в Атлантичний океан через Фареро – Шетландський канал, практично не трансформуючись за рахунок змішування з водами Норвезького моря. Якраз ці води формують у Фареро – Шетландському каналі зворотний потік, який займає всю західну, а іноді і центральну його частини. Атлантичний потік, який входить у Норвезьке море через Фареро – Шетландський канал, також трохи відхиляється праворуч і утворює
відгалуження у мілководне Північне море. Основна частина вод прямує на північ вздовж берегів Скандинавії, утворюючи Норвезьку течію. Можливо, що до неї приєднується і деяка частина вод, що зайшли в Норвезьке море західніше від Фарерських островів. Однак в основному Норвезька течія формується за рахунок атлантичних вод, які пройшли через Фареро – Шетландський канал. Витрати Норвезької течії, таким чином, становлять не менше 6,7 ∙ 106 м3∙с-1 (або близько 210 тис. км3 на рік).
Для дослідження течій і розрахунку їх витрат у Датській протоці були використані матеріали інструментальних спостережень за течіями тільки на п’яти розрізах, три з яких були розташовані у районі порога,  один південніше і один північніше від порога. Згідно з цими спостереженнями, Східно-Гренландська течія займає порівняно вузьку смугу вздовж берегів Гренландії. За даними вимірювань ісландсько- норвезької експедиції 1965 року, максимальні швидкості остаточної течії спостерігалися в центральній частині цього потоку і досягали 47 см∙с-1. У напрямку до дна швидкість зменшувалася дуже повільно. Потік атлантичних вод, спрямований на північ, у Датській протоці проходить біля берегів Ісландії. Об’єм атлантичних вод, які проходять над порогом на північ, становить в середньому близько 2,2 ∙ 106 м3∙с-1. Ці води огинають з півночі Ісландію і виходять назад в Атлантичний океан. Витрата  арктичних вод Східно-Гренландської течії становить ~ 3,6 ∙ 106 м3∙с-1.
На північ від 71-72° півн. ш. Норвезька течія розгалужується. Частина її вод (приблизно 1/3) повертає на схід, огинаючи Скандинавію, і прямує далі у Баренцове море – Нордкапська течія. Друга гілка підходить до західних берегів Шпіцбергену і називається Західно-Шпіцбергенською течією. Частина вод Західно-Шпіцбергенської течії затягується у циклонічний кругообіг у Гренландському морі. Західна периферія цього кругообігу носить назву Ян-Майєнської течії, яка має напрямок, зворотний напрямку Західно-Шпіцбергенської течії. Від Ян-Майєнської течії відходить відгалуження, яке разом з атлантичними водами, що пройшли через Датську протоку і обминули Ісландію з півночі, виходить назад в Атлантичний океан вздовж східних берегів Ісландії. Це відгалуження і є вже згадувана Східно-Ісландська течія.
У циклонічний кругообіг Гренландського моря залучається лише частина вод Західно-Шпіцбергенської течії. Мабуть, основна його гілка входить у протоку Фрама між Шпіцбергеном і Гренландією і пересікає поріг Нансена. Однак далі у Північному Льодовитому океані атлантична вода не може розповсюджуватися поверх арктичної води, хоча температура її вища від нуля градусів Цельсія. Арктична поверхнева вода має низьку температуру і знижену солоність внаслідок її розпріснення річковим стоком, опадами, а у літній сезон льодом, що розтанув. Густина солоної атлантичної води виявляється більшою, ніж густина арктичної,
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під арктичну воду і займає проміжний шар приблизно до глибини 900 м.
Через весь Північний Льодовитий океан від Чукотського моря вздовж північної окраїни морів азіатського сектора і далі до протоки Фрама йде Трансарктична течія, яку іноді називають Західною течією. Трансарктична течія займає широку смугу в океані, правий її край проходить через полюс. Середня швидкість течії невелика – 3-5 см∙с-1, але зростає у міру наближення до протоки Фрама, куди ця течія виносить арктичні льоди, які потім дрейфують далі до Датської протоки. Продовженням Трансарктичної течії біля берегів Гренландії є Східно- Гренландська течія.
Причиною виникнення Трансарктичної течії, мабуть, є система переважних вітрів, зумовлена низьким атмосферним тиском над атлантичним сектором Північного Льодовитого океану і високим тиском над Канадським сектором. У зв’язку з тим, що над Канадським сектором вітри дмуть за годинниковою стрілкою, частина вод Трансарктичної течії втягується в антициклонічний рух. Також існує думка [8], що суттєве значення у формуванні поверхневої водної циркуляції в Північному Льодовитому океані має річковий стік, хоча за об’ємом він відносно невеликий. Річкові води утворюють режим постійного стокового руху вод. Оскільки більше половини річкового стоку зосереджено біля берегів Азії і Аляски, то якраз тут виникає постійний стоковий рух води і льодів. Цей потік пересікає океан і у східній частині прямує у протоку між Шпіцбергеном і Гренландією (рис. 7.2). Таким чином, основна течія у Північному Льодовитому океані виникає в районі Чукотського і Східносибірського шельфів. Це підтверджує і схема дрейфу станції ПП–6 (ПП – північний полюс), (рис. 7.3). Вочевидь, слід вважати, що обидва механізми доповнюють один одного і сприяють формуванню основної течії Північного Льодовитого океану. Слід відзначити що, між Аляскою і Трансарктичною течією виникає місцевий кругообіг, приблизно в районі улоговини Бофорта, другий кругообіг утворюється східніше від Північної Землі [33].
Хоча швидкості Трансарктичної течії невеликі, вона має велику сталість так же, як і утворений нею великий антициклонічний кругообіг. У зимовий сезон вітри, які відповідають генеральному переносу води і льоду, посилюються у напрямку протоки Фрама, і швидкості Трансарктичної течії зростають. Влітку вітри слабшають, зменшуються швидкості течії, у протоці Фрама виникає підпір води, внаслідок чого праворуч і ліворуч від основного потоку Трансарктичної течії формуються протитечії [29].
Наявність течій навкруги Гренландії також пов’язана з характером вітрів. Над Гренландією, покритою льодяним щитом, завжди розташовується область високого тиску повітря. Ізобари доволі точно
повторюють обриси берегів. Система вітрів, що визначається таким характером розподілу атмосферного тиску, призводить до утворення течій, які огинають Гренландію.
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Рис. 7.2. Схема поверхневих течій в Північному Льодовитому океані [33]
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Рис. 7.3. Схема дрейфу станції ПП-6 [33]
Східно-Гренландська течія проходить вздовж східного берега, огинає мис Фарвель і прямує далі на північ у вигляді Західно-Гренландської течії. Частина її вод при надходженні до протоки Девіса повертає на південь і приєднується до холодних вод, що йдуть вздовж півострова Лабрадор (Лабрадорська течія). Таким чином, у цьому районі, обмеженому Гренландією, Баффіновою Землею і півостровом Лабрадор, формується циклонічна циркуляція.
Друга гілка Західно-Гренландської течії проходить через Девісову протоку на північ і утворює циклонічну циркуляцію в Баффіновому морі. Західна периферія цього кругообігу формується холодними арктичними водами, які стікають через протоки між островами Канадського архіпелагу і Гренландією і прямують на південь вздовж Землі Баффіна – Баффінова течія. Ці води при своєму просуванні на південь приєднуються до
Лабрадорської течії, яка виносить в Атлантичний океан значний об’єм холодних вод [29].
7.5. Циркуляція вод у проміжному, глибинному і придонному шарах У проміжному шарі вод Північного Льодовитого океану тепла
атлантична вода була спостережена вперше під час дрейфу «Фрама» в 1893
· 1896 рр. Ф. Нансен показав, що цей прошарок є продовженням Західно- Шпіцбергенської течії, води якої через їх високу густину спускаються під розпріснені арктичні води і розповсюджуються в Північному Льодовитому океані у шарі 100-900 м (250-900) [34].
В.Т.Тимофєєв [34] на основі результатів дослідження тепловмісту атлантичної води склав схему її руху. Згідно з цією схемою атлантична вода після переходу через поріг Нансена прямує на схід вздовж материкового схилу Євразії, відокремлюючи гілки в окраїнні моря. У Карське море ця вода доходить через 1,5 року, в море Лаптєвих – через 2,5, в Чукотське море – через 5, а в море Бофорта – через 6 років. Вздовж материкового схилу Америки ця вода переміщується зі сходу на захід вже охолодженою.
Таким чином, атлантична вода обходить весь Північний Льодовитий океан проти годинникової стрілки (циклонічна циркуляція). Уортінгтон запропонував іншу схему руху атлантичної води, у відповідності з якою в Амеразійському суббасейні ця вода рухається антициклонічно, тобто в одному напрямку з поверхневою водою. Однак Коучмен і Барнес, детально проаналізувавши спостереження останніх років, повернулися до схеми В.Т.Тимофєєва. В Євразійському ж суббасейні циклонічний рух атлантичної води і раніше підтверджувався значною кількістю різних спостережень і ні в кого з дослідників це не викликало сумніву.
Циклонічний рух води розповсюджується до глибини приблизно 1500 м, де відбувається зміна напрямку циркуляції, хоча рух вод поблизу цієї глибини дуже слабкий. На горизонті 2000 м і далі до дна спостерігається загальний антициклонічний рух глибинних і донних вод. Швидкості течії в глибинному шарі стають порівняними зі швидкостями на поверхні.
Таким чином, у Євразійському суббасейні Північного Льодовитого океану циркуляція вод двошарова: поверхнева і атлантична води рухаються в одному напрямку – проти годинникової стрілки, у  глибинному і придонних шарах цей циклонічний рух змінюється на зворотний – антициклонічний. В Амеразійському суббасейні розвинена тришарова циркуляція: у поверхневому і глибинному (до дна) шарах циркуляція антициклонічна, а атлантична вода утворює проміжну циклонічну протитечію.
7.6. Вертикальна термохалінна структура вод і водні маси
Особливість термохалінних процесів в полярному регіоні та зумовлена ними структура вод передусім пов’язані з переважанням припливу прісних вод над їх витратами. Другою причиною, яка визначає специфіку термохалінного режиму полярних регіонів, є адвекція вод з суміжних океанів, яка в основному залежить від різниці густинної стратифікації водних мас полярного регіону і оточуючих його океанів.
На основі аналізу вертикального розподілу температури і солоності води у центральній частині Північного Льодовитого океану Ф.Нансен виділив три водні маси: поверхневу, атлантичну і глибинну, яка одночасно є і донною водою. Пізніше П.П. Ширшов означив чотири водні маси, виділивши у самостійний тип шар води, який є перехідним від поверхневої арктичної води до атлантичної. В.Т. Тимофєєв, аналізуючи більший і оновлений масив даних спостережень, прийшов до висновку, що у центральній частині Арктичного басейну є три основні водні маси (як і вважав Ф.Нансен), однак, між ними знаходяться перехідні типи води, які він назвав проміжними. Мабуть, ці шари точніше було б називати перехідними   або   примежовими,   тому   що   в   інших   океанах   поняття
«проміжна вода», «проміжна зона» мають інший смисл. У Північному Льодовитому океані проміжною водною масою, по суті, є атлантична вода. Структура  вод
Арктичного басейну доволі проста і практично незмінна. За солоністю всю товщу вод можна поділити на два шари: верхній шар (300-400 м) зі значним градієнтом солоності і однорідний нижній,  який  простягається  до  самого  дна,  тобто  до  глибини  більше
4  тис.
м. За температурою виділяються три шари: холодний верхній, теплий проміжний і холодний однорідний нижній [35], (рис. 7.4).
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Рис. 7.4. Вертикальний розподіл температури (а) і солоності (б) в приатлантичному (1) і притихоокеанському (2) районах Арктичного басейну [34]
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В сумі тришарова структура температури і двошарова – структура солоності (і густини) утворюють вертикально-розшаровану систему водних мас. Вказаний вище розподіл на три основні водні маси виконується практично на всій акваторії басейну, за винятком невеликих місцевих особливостей. Відсутність суттєвих змін по горизонталі – одна з основних рис гідрології Арктичного басейну.
Наступна особливість вод Арктичного басейну - це те, що через малу мінливість температури їх густина майже цілком визначається солоністю вод [36].
Поверхнева арктична вода. Стійкість густинної стратифікації верхнього шару океану в зонах з позитивним прісним балансом і порівняно слабке перемішування, яке залежить в основному від дрейфового зсуву швидкості течії під льодом, приводять до утворення порівняно тонкого розпрісненного шару, який має назву поверхневих арктичних вод. Його солоність в середньому менша ніж 32 ‰, а температура дорівнює температурі замерзання (-1,75 °С, -1,65 °С) [34].
Солоність і температура поверхневих арктичних вод, як і будь яких поверхневих вод, в основному залежить від припливу прісної води, тепла і солей і теплообміну з підстильними шарами океану і відповідно, від температури і солоності останніх.
Товщина шару поверхневої води неоднакова у часі і просторі. В західній частині, яка межує з Атлантичним океаном, вона становить в середньому 34 м, у тихоокеанському секторі 82 м (може досягати 100 м). Влітку через танення льоду і надходження талої води і опадів загальним шаром товщиною до 1 м і більше товщина квазіоднорідного шару зменшується до 20-30 м. Взимку ж в результаті осолонення при нарощуванні льоду конвективним перемішуванням охоплений шар товщиною в 50-75 м. Він більший в атлантичному секторі Арктичного басейну і менший в тихоокеанському. Результати спостережень на дрейфуючих станціях підтверджують існування в Арктичному басейні шару товщиною в 25-50 м з однорідними по вертикалі температурою і солоністю. Інтенсивне танення льодів в арктичних морях і приплив тепла зменшують товщину шару до 20 м і менше. Вважається, що ця водна маса є сумішшю річкових, атлантичних, тихоокеанських вод (які надходять через Берингову протоку) з водами окраїнних морів, а також з водою, яка утворюється від танення снігу та льоду [34; 29]. Додаткові варіації солоності поверхневого шару зумовлені мінливістю у просторі і часі прісного балансу і солоності підстильних вод.  Над  атлантичними водами з середньою солоністю приблизно 35 ‰ солоність поверхневих вод більша, ніж над менш солоними берінговоморськими водами (солоність менша ніж 33 ‰). Тут солоність поверхневого шару навіть трохи менша за 30 ‰, а в Гренландському морі вона підвищується до 33 ‰.
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Як вже зазначалося вище, розпріснення поверхневої води відбувається в теплий період, коли надходження прісних вод різко зростає, а турбулентна дифузія зменшується. Наприкінці літа солоність зменшується до 30-31‰, а в арктичних морях, де лід повністю тане і величина надходження прісних вод досягає 1 м на місяць, зміна солоності становить величину порядку 10 ‰. Осолонення, яке відбувається потім при утворенні льоду, залежить від різниці між солоністю води і утвореного з неї льоду, швидкості зростання товщини льоду і потоку солі від підстильних вод.
На різних ділянках акваторії осолонення вод в холодний період року більшою або меншою мірою компенсує літнє розпріснення, але в середньому по басейну такої компенсації нема і частина розпріснених вод витікає з Північного Льодовитого океану в Атлантичний океан і в Берингове море.
Температура цієї води однакова у всьому шарі, солоність зростає з глибиною. В шарі поверхневої арктичної води влітку надзвичайно великий градієнт солоності. За межами квазіоднорідного шару солоність води швидко зростає. Густина поверхневої арктичної води звичайно не перевищує 25,5 ум. од.
Арктична водна маса – єдина, в якій відбуваються деякі сезонні зміни і температури, і солоності. Більш однорідна взимку під час перемішування при льодоутворенні, вода в шарі конвективного перемішування має температуру, близьку до температури замерзання, і в районах меншої солоності вона вища, чим в приатлантичній частині океану, де солоність вища. До літа в ній формується згадуваний вище градієнт солоності і вона трохи нагрівається (на 0,1- 0,2 °С) в основному за рахунок поглинання променистого тепла в розводах. Нульова ізотерма проходить в районі кромки льоду, а на вільних від льоду акваторіях вода прогрівається навіть до позитивних значень. Наприкінці літа солоність води завдяки таненню льоду може знижуватися до 28 ‰, температура підвищується до -1,4 °С. Літнє танення льоду призводить до того, що вода з низькою солоністю утворює під багаторічними льодами шар товщиною усього 1 м. Тала вода потім перемішується, утворюючи більш потужний шар розпрісненої води, однак нижче від горизонту 50 м вона не проникає.
У міру просування в бік Атлантичного океану поверхневі води поступово трансформуються і в Північноєвропейський басейн вони надходять з Арктичного басейну в вигляді Східно-Гренландської течії. Частково аналогічні води формуються в західній частині Гренландського моря і в морі Баффіна [29; 1].
Знизу арктична водна маса обмежена гострим пікнокліном, який також визначається за всіма гідрохімічними показниками, в тому числі за киснем і біогенами. Верхній шар багатий на кисень.
Товщина шару поверхневої води зростає у напрямку до моря Бофорта. Північніше від моря Бофорта у цей холодний шар вклинюється прошарок більш теплої води. На глибині 50-100 м деяке підвищення температури з максимумом на горизонті 75 м спостерігається повсюди в Амеразійському суббасейні. Більш теплий, чим поверхнева арктична вода, прошарок формується з води, яка надходить через Берингову протоку з Тихого океану і потім змішується з більш холодними водами.
Течія, що входить в Чукотське море з Тихого океану, розгалужується на дві гілки [34; 29]. Одна з них спрямована до о. Геральд, потім огинає    о. Врангеля і знову заходить у Чукотське море. Друга гілка, більш потужна, огинає північно-західну окраїну Аляски і біля мису Барроу повертає на північний захід. Тихоокеанська вода у верхньому шарі 0-50 м швидко охолоджується і опріснюється, але більш тепле ядро на глибині 50-
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полюса. Температура цього ядра знижується від -0,7 °С у Чукотському морі до -1,2
°С в антициклонічному кругообігу.
Свідоцтвом проникнення тихоокеанської води в  Центральну Арктику є і наявність планктонних організмів, властивих Тихому океану і знайдених у шарі 50-100 м на північ від моря Бофорта майже до самого Північного полюсу. Вплив тихоокеанської води виявляється і на хімічних характеристиках верхнього шару арктичних вод. Відносний вміст кисню у цьому шарі в Євразійському суббасейні близький до 100 %, а в бік моря Бофорта він зростає до 103-106 %, що свідчить про надходження в цю частину Північного Льодовитого океану більш «свіжої води» [32].
Таким чином, тихоокеанська водна маса відіграє помітну роль у формуванні верхнього шару води у Центральній Арктиці.
Атлантична вода. Велику роль у гідрологічному режимі Північного Льодовитого океану відіграють теплі атлантичні води, що надходять широкою полосою через межу з Атлантичним океаном. Але в Датській протоці північний струмінь течії Ірмінгера проходить навколо північної частини Ісландії і не проникає глибоко в Північноєвропейський басейн, а зливається з водами південнонорвезького циклонічного кругообігу і частково виходить з нього через західну частину Фареро-Ісландської протоки.
Деяка частина теплих вод з відгалуженням течії Ірмінгера проникає до Девісової протоки, в якій вони дуже трансформуються. В морі Баффіна прошарок теплих вод на глибинах від 200 до 1000 м має максимальну температуру близько 1°С.
У Фареро-Шетландській протоці атлантичні води, що проходять на північ через її східну частину, також в основному повертаються назад в Атлантичний океан через західну частину Фареро-Шетландської протоки.
Норвезька течія, яка переносить основну частину атлантичних вод через весь Північноєвропейський басейн в Арктичний басейн, формується з вод, які проходять через Фареро-Шетландську протоку (рис. 7.5). Температура цих вод в протоці змінюється від 10-14 °С біля поверхні до
0 °С на глибині 600 - 800 м. Остання є мінімальною температурою атлантичних вод, що надходять в басейн. Солоність знижується від 35 - 35,2 ‰ біля поверхні до 34,9 ‰ в нижній частині шару. Сезонний хід температури в цій воді біля поверхні океану становить близько 5 °С і поступово згасає на глибинах 100-200 м.
Атлантичні води в вигляді Норвезької течії і відгалужень від неї, які виносять теплі води в північний і південний циклонічні кругообіги, де вони змішуються з холодними арктичними водами, займають більшу частину площі Північноєвропейського басейну. В Норвезькій течії вони займають шар до глибини в 1 км, в циклонічних кругообігах їх товщина зменшується до 300 м, а в ряді місць ще більше.
Через велику площу стикання з холодною високоширотною атмосферою відбувається інтенсивна віддача тепла в повітря як в результаті випаровування води, так і в результаті безпосереднього турбулентного теплообміну.
[image: image60.jpg]w
a0
| oo}
wol

1000





Рис. 7.5. Схема обміну Північноєвропейського басейну з
Арктичним басейном і Атлантичним океаном [37]:
1, 2 – теплі і холодні поверхневі течії; 3 – місце опускання струменів течій; 4, 5 – теплі і холодні глибинні течії
Солоність атлантичних вод у міру їх просування на північ через невеликий прісний баланс і змішування з опрісненими арктичними поверхневими водами незначно зменшується (перед входом в Арктичний
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басейн приблизно до 35 ‰). В нижній частині шару солоність цих вод практично не змінюється (близько 39 ‰).
Перетинаючи поріг Нансена, атлантична вода спускається під опріснену поверхневу арктичну воду завдяки високій солоності. У міру розповсюдження атлантичної води її температура і солоність знижуються, однак максимум температури в ядрі цієї водної маси зберігається у всьому Арктичному басейні. У районах відкритого океану, які межують з Гренландським морем, температура у ядрі атлантичної води 2-3 °С, а в Амеразійському суббасейні (в морі Бофорта)  вона  знижується  до  0,4-  0,6 °С, солоність ж її зостається високою – близько 34,90 ‰ (від 34,6 до 34,90 ‰), у межах всього Арктичного басейну, густина змінюється від 27,9 до 28,1 ум. од. [34; 29]. Збереження високих показників солоності пояснюється тим, що підстеляюча атлантичну воду глибинна вода має високу солоність, але негативну температуру, тому обмін і змішування на межі поділу цих водних мас призводять до витрат тепла, а не солі в атлантичній воді.
Шар Атлантичної води з позитивною температурою змінюється і за товщиною. Верхня ізотермічна поверхня 0 °С розташована на глибинах 150 - 200 м у Євразійському і 250-300 м в Амеразійському суббасейнах. Нижня поверхня 0 °С розташована на глибинах 800-1000 м, лише в районі хребта Ломоносова вона підіймається до горизонту 700 м. Таким чином товщина шару атлантичної води в приатлантичній частині в середньому становить 643 м, а в притихоокеанській – 621 м, ядро атлантичних вод в цих частинах Арктичного басейну знаходиться на глибинах 250-300 м і близько 450 м, відповідно, і ототожнюється з глибиною максимуму температури.
Атлантичні води – найактивніша водна маса Арктичного басейну. Її тепловий вплив відстежується не тільки в сусідніх шарах води, але і в атмосфері, як вже вказувалося вище. Влітку атлантичні води втрачають в улоговині Нансена стільки тепла, що можуть нагріти верхній 100-метровий шар на 0,15- 0,40 °С.
Льодовитість арктичних морів значною мірою визначається кількістю атлантичних вод,  які  надходять  в  Північний  Льодовитий океан [38; 39].
Між поверхневою арктичною і атлантичними водними масами знаходиться перехідний шар, який характеризується проміжними значеннями температури і солоності, з помітними градієнтами як температури, так і солоності. Температура його постійно близька до температури замерзання, а солоність доволі висока – приблизно 34,00- 34,60 ‰ [34; 29]. Іноді ця водна маса поділяється на талу і трансформовану глибинну шельфову [29].
В.Т.Тимофєєв назвав цей шар верхньою проміжною водою, не
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вважаючи його самостійною водною масою. Утворення такого шару пояснюється, з одного боку, перемішуванням вод окраїнних морів з тихоокеанськими водами, а з іншого – перемішуванням верхнього шару холодних розпріснених вод з атлантичною водною масою.
Дослідження на дрейфуючому в морі Бофорта льодяному острові Т-3 виявили ступінчасту структуру температури в цій водній масі і у верхній товщі атлантичних вод. В шарі 220-340 м виділено 34 однорідних з точністю до 0,001 ° С шари. Перепад температури між шарами приблизно 0,026 ° С. Товщина шарів трохи зростає з глибиною і знаходиться в межах 2-10 м [40]. Шар верхніх проміжних вод в приатлантичній частині Арктичного басейну має в середньому товщину 149 м, в тихоокеанській – 187 м. Біля нижньої межі проміжного шару, на глибині 205 м виявлено гострий мінімум кисню з вмістом 6 мл∙дм-3. Трохи вище, на глибині 160 м, знаходиться максимум біогенів. Будова цього шару в тихоокеанській частині ускладнена на глибині 75 м прошарком тихоокеанських вод. Їх присутність ототожнюється з невеликим підвищенням температури (-1,1  ÷
-1,4 °С) на глибині 50-100 м між шарами з температурою -1,6 і -1,5 °С. Вважається, що води, які надходять через Берингову протоку, рухаються до полюса вздовж ізопікнічної поверхні 26 ±0,5 ум. од. Під теплим тихоокеанським  прошарком  є  ще  шар  мінімуму  температури  (-1,3  ÷
-1,5 °С). Вважають, що ця вода опускається взимку по материковому схилу північніше від о. Елсміра і втягується в кругообіг моря Бофорта. Густина її дорівнює 26,5-27,0 ум. од. [29].
Беринговоморська вода. Доволі помітну роль в гідрологічному режимі Північного Льодовитого океану відіграють беринговоморські води, які часто називають тихоокеанськими. Властивості цих вод суттєво змінюються від літа до зими. Влітку через Берингову протоку надходять дуже опріснені річковим стоком і опадами теплі води, температура яких у верхньому 10-метровому шарі перевищує 7 °С, а глибше поступово зменшується до 0 °С. Солоність також сильно змінюється з глибиною від значень менша ніж 30 ‰ біля поверхні до 32,5 на глибині близько 50 м. Взимку температура води змінюється від температури замерзання (близько
-1,4 °С) біля поверхні до невеликої негативної біля дна, а солоність поверхневої частини цих вод підвищується. Вона з глибиною змінюється менше, ніж влітку, і виявляється трохи вищою за 32 ‰. Таким чином, літні і зимові беринговоморські води різняться між собою. Умовна густина перших в середньому майже 25, а других – близько 26 ум. од.
В Північному Льодовитому океані беринговоморські води за межами Чукотського моря занурені під менш густі поверхневі води, причому літні беринговоморські води розташовані вище від зимових. Товщина шару беринговоморських вод в цілому визначається глибиною Берингової
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протоки і становить приблизно 50-100 м. Їх верхня межа розташована в межах 50-75 м, а нижня – в межах 150-175 м, тобто вони знаходяться вище атлантичних вод.
Не дивлячись на малу товщину, прошарок беринговоморських вод відстежується на значній частині Арктичного басейну, розповсюджуючись по всій його Амеразійській частині і проникаючи в північно-західні райони Євразійського суббасейну. Вони зазнають доволі інтенсивної термічної трансформації на початковому етапі свого шляху, і температура літніх вод, найбільш сильно відмінна від оточуючих вод, швидко знижується до негативних значень порядку -1 °С. При цьому вони порівняно слабко за термохалінними характеристиками відрізняються від поверхневих арктичних вод і беруть участь в їх формуванні.
В Євразійському суббасейні беринговоморські води за температурою і солоністю важко відрізнити від оточуючих і вони виділяються за іншими характеристиками, однією з яких є високий вміст кремнію, який  перевищує в зимових водах 1000 мкг∙л-1 [37].
Донна вода. Глибинний і придонний шари Північного Льодовитого океану заповнені водою з негативною температурою і майже однорідною солоністю, яка трохи перевищує солоність атлантичної води і досягає значень 34,92-34,96 ‰. Придонні води займають основну частину об’єму Північного Льодовитого океану. В Північноєвропейському басейні до придонних відносять води з температурою від -1,0 до -1,3 °С і солоністю близько 34,9 ‰. Це найхолодніші і найгустіші води Світового океану (умовна густина становить приблизно 28,1 ум. од.).
Аналізуючи розподіл температури і солоності, Ф. Нансен у 1906 р. зробив висновок про те, що вода, яка заповнює глибоководні улоговини Північного Льодовитого океану, утворюється не в його центральних районах, а проникає сюди з північної частини Гренландського моря. Правда, Ф. Нансен вважав, що в Центральний Арктичний басейн надходить тільки верхній шар цієї води, проникненню вод, які залягають в глибинних шарах Гренландського моря, заважає високий поріг у протоці між Гренландією і Шпіцбергеном. Відкриття жолоба Лени радянськими експедиціями показало, що між Гренландським морем і Центральним Арктичним басейном відбувається і глибинний водообмін.
Аналіз значної кількості глибоководних гідрологічних спостережень, виконаних у Гренландському морі, в області порога Нансена і північніше від нього, дозволили В.Т. Тимофєєву зробити висновок про те, що донна вода, яка заповнює глибоководну частину Північного Льодовитого океану, формується дійсно у Гренландському морі головним чином у зимовий період. Як раз у цей сезон завдяки охолодженню і осолоненню вод при льодоутворенні
розвивається глибока конвекція, яка втягує у перемішування з атлантичною водою придонний шар східної частини
Гренландського моря. В такому випадку ці води можуть утворюватися у фронтальній зоні, що проходить в означеному районі Гренландського моря. Її розміри оцінюються в 105 км2. На основі обчисленої швидкості опускання вод підраховано, що в середньому за рік в цій зоні утворюється 4∙105 км3 донних вод [37], які заповнюють улоговини Гренландського і Норвезького морів з глибини 1-2 км, а в циклонічному кругообігу купол холодних вод підіймається до горизонту 500 м. Взимку в фронтальній зоні ці води відстежуються від поверхні моря.
Надходячи в центральні райони Північного Льодовитого океану, ця вода, через її високу густину, займає глибинний і придонний шари між порогом Нансена і хребтом Ломоносова (Євразійський суббасейн) і має температуру -0,8 °С, а солоність 34,92 -34,98 ‰. В Арктичному басейні придонні води тепліші – в Амеразійському суббасейні їх температура становить приблизно -0,4 °С. В першому суббасейні солоність вод трохи вища, чим у другому. Така різниця в термохалінних характеристиках змушує припускати різне їх походження і утрудненість водообміну між ними через хребет Ломоносова.
Можливо також, що деяка частина донної води формується в окремих районах арктичних морів внаслідок процесів інтенсивного льодоутворення, конвекції, змішування з атлантичною водою і згущення при такому змішуванні. Так, у центральній частині Карського моря конвекція в осінньо-зимовий період швидко досягає дна, в результаті чого температура всього шару води знижується, солоність зростає через льодоутворення. Густа вода спускається схилами жолобів Святої Анни і Вороніна, змішується з атлантичною водою, що призводить до деякого підвищення температури, солоності і густини. Ця вода може сповзати і далі по материковому схилу в центральну частину Арктичного басейну. Однак поки що нема ні методу розрахунку, ні оцінки швидкості формування придонних вод.
В атлантичній частині Арктичного басейну, між атлантичною і донною водними масами знаходиться перехідний шар, який ще називають нижньою проміжною водною масою. Через те, що солоність атлантичної і донної вод різняться мало, тому і градієнти солоності у перехідному шарі незначні. Температура ж, починаючи з глибини 800-900 і до 2000 м, змінюється у межах від 0 до -0,8 °С. Цей перехідний шар з термохалінними характеристиками у його серединній частині -0,4 °С, 34,93-34,98 ‰ А.Т.Тимофєєв назвав нижньою проміжною водою, хоча в Євразійському суббасейні він не вважає такий шар окремою водною масою. Його верхня межа умовно проводиться по ізотермі 0 °С. Знизу, на глибині 1500-2000 м, в приатлантичному районі ця водна маса межує з арктичною донною водною масою. В тихоокеанському районі, на думку деяких дослідників, нижня проміжна вода займає улоговину Бофорта до найбільших глибин.
Товщина нижнього проміжного шару в приатлантичному районі в середньому 674 м. Ця вода залягає як раз на рівні гребеня хребта Ломоносова, що дозволяє їй перетікати з улоговини Нансена в улоговину Бофорта, тоді як цей хребет є нездоланною перешкодою для донної арктичної води. Оскільки нижня проміжна вода тепліша за донну на 0,4-0,5
°С, то в улоговині Бофорта на глибинах більших за 1500 м вода тепліша від донної в улоговині Нансена як раз на цю величину. Густина цієї води в середньому становить 28,1 ум. од. [34; 29].
Такими ж гіпотетичними є пояснення особливостей формування придонних вод в тихоокеанській частині Арктичного басейну. Вважається, що утворення нижньої проміжної води пов’язане з перемішуванням і трансформацією атлантичної і донної вод цього району на межі їх поділу, тобто у шарі 1-2 км. В Амеразійському суббасейні ця вода заповнює всю його глибинну частину до самого дна і є донною водою, тому може вважатись там самостійною водною масою. Також вважається, що деякий об’єм вод з придонними характеристиками утворюється взимку на Амеразійському шельфі і сповзає в улоговини.
Як підтверджуючий факт використовується також те, що вміст кисню в придонній воді тихоокеанського сектора (81 %) вищий, чим у воді атлантичного сектора (6,28 мл∙дм-3, або 77 %), і приблизно дорівнює вмісту кисню в проміжній воді Євразійського суббасейну.
Термохалінні характеристики водних мас і їх вертикальна структура представлені на рис. 7.6 і 7.7.
Вертикальна стійкість вод Арктичного басейну велика лише влітку в верхніх 500 метрах. Глибше вона позитивна, але дуже близька до нейтральної (менше 50 од. Хессельберга – Свердрупа).
Вище за 500 м стійкість вимірюється сотнями і тисячами одиниць. Лише взимку в шарі зимової конвекції стійкість стає нейтральною або навіть негативною.
Наявність означених водних мас визначає і характер розподілу температури і солоності у Північному Льодовитому океані з глибиною. Через меншу солоність і більш високу температуру густина води на одних і тих же горизонтах в тихоокеанській частині Північного Льодовитого океану виявляється зниженою у порівнянні з північноєвропейською частиною.
7.7. Основні риси просторового розподілу гідрологічних характеристик
Температура води. В межах Північного Льодовитого океану горизонтальний розподіл температури пов'язаний, з одного боку, з інтенсивним вихолоджуванням у зимовий сезон і утворенням льоду, який
заважає прогріву води у центральних районах і влітку, з другого – з надходженням теплої атлантичної води у Норвезьке море та її розповсюдженням далі на північ. Найвища температура води у поверхневому шарі спостерігається у південно-східній частині Норвезького моря. Навіть у зимовий сезон її значення тут можуть досягати 5-7 °С.
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Рис. 7.6. Осереднені Т-S криві для приатлантичного (1) і тихоокеанського (2) районів [34]
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Рис. 7.7. Розподіл водних мас по вертикалі в приатлантичному і тихоокеанському районах Арктичного басейну [34]:
1- арктична поверхнева; 2 – проміжна верхня; 3 – атлантична; 4 – проміжна нижня; 5 - донна
У напрямку на північний схід температура води знижується і у Гренландському морі, яке у зимовий сезон цілковито вкрите льодами, - до
температури замерзання. В інших районах океану температура води у цей сезон також дорівнює температурі замерзання, за винятком південно- західної частини Баренцова моря, де, завдяки теплій Нордкапській течії, вона зберігає позитивні значення.
Влітку вільна від льоду поверхня води нагрівається, хоча степінь прогріву неоднаковий по акваторії океану. Найбільші різниці між зимовими і літніми значеннями температури поверхневої води спостерігаються у Білому морі, де вони досягають 12-15 °С, у південній частині Гудзонової затоки – до 10 °С, у південно-східній частині Норвезького моря і у південно-західній частині Баренцова моря – 5-6 °С, в південних районах моря Баффіна – близько 5 °С. Деяке підвищення температури води влітку спостерігається також у південних районах морів, розташованих на Сибірському шельфі, у східних протоках Канадського Арктичного архіпелагу, в Гренландському морі. У Центральному Арктичному басейні і у північних районах окраїнних морів температура води верхнього шару і в літній сезон близька до температури замерзання, хоча на горизонті 75 м в Амеразійському суббасейні в поверхневу арктичну воду вклинюється більш теплий тихоокеанський прошарок.
На горизонті 100 м і нижче температура води підвищується. Глибина залягання максимуму температури різна по районах океану: в Євразійському суббасейні вона змінюється в шарі від 100 до 300 м у напрямку до полюса, а в Амеразійському суббасейні становить близько 500 м.
Далі вниз температура води знижується в Євразійському суббасейні до -0,7 ÷ -0,8 °С на глибині 2000 м і зостається майже незмінною в глибинному і придонному шарах. В Амеразійському суббасейні зниження температури від її максимуму спостерігається до глибини 1500 м, де вона має значення -0.3 ÷ -0,4 °С, які зберігаються до самого дна.
Солоність. В поверхневих водах Північного Льодовитого океану спостерігається загальне зниження солоності від районів, які межують з Атлантичним океаном, до моря Бофорта.
Найбільш висока солоність на поверхні, яка перевищує 35,0 ‰, відмічається в південно-східній частині Норвезького моря, далі на схід і на північ її значення знижуються, але все ж у східній частині Гренландського моря і у південно-західній частині Баренцова моря вона перевищує 34,5 ‰, а в зимовий сезон наближається до 35 ‰. У межах улоговини Нансена значення солоності знижуються до 33,5-33,0 ‰, і у районі полюса – близько 32 ‰, в Амеразійському суббасейні – від 34,90 до 29,5 ‰.
Солоність атлантичної води – приблизно 34,90-34,92 ‰ у ядрі і мало змінюється по акваторії океану. При переході від шару атлантичної води до глибинного і придонного шарів солоність також змінюється незначно, однак є деяка різниця у солоності донної води по обидва боки хребта
Ломоносова: в Євразійському суббасейні її значення 34,94-34,99 ‰ (навіть 35,0 ‰ за даними окремих станцій), а в Амеразійському суббасейні 34,90- 34,94 ‰.
Кисень. Вміст розчиненого кисню у водах Північного Льодовитого океану високий і навіть в нижніх шарах становить не менше 70 % насичення.
У верхньому 50-метровому шарі води абсолютний вміст кисню досягає 8,30-8,50 мл∙дм-3 в Євразійському суббасейні, що при низькій температурі цієї води дорівнює 98 % насичення. Приблизно такий же вміст кисню у поверхневій воді в районі полюса. В Амеразійському суббасейні концентрація кисню у верхньому шарі підвищується до 8,90-9,05 мл∙дм-3, тобто до 102-104 % насичення. Підвищення вмісту розчиненого кисню у цьому районі пов’язано з надходженням сюди більш багатих киснем вод з Берингова моря.
Ряд вчених [34; 29] відмічають факт надзвичайно цікавого розподілу кисню глибше 50 м в Амеразійському суббасейні, де його вміст помітно зменшується з глибиною. На горизонті 150 м виявляється добре означений мінімум кисню: тільки 72-76 % насичення.
Мінімум кисню супроводжується підвищеним вмістом біогенів і може пояснюватись тим, що на цій глибині відбувається змішування водних мас, яке сприяє розвитку окислювальних процесів, а занурення продуктів розпаду органічних речовин затримується шаром стрибка густини на межі поділу води тихоокеанського походження, і яка залягає нижче атлантичної води.
Вміст кисню в атлантичній воді доволі високий, він досягає 6,85- 6,86 мл∙дм-3 (85-86 %) в Євразійському суббасейні і трохи знижується у міру розповсюдження цієї води в Амеразійському суббасейні, де становить 6,68-6,80 мл∙дм-3 (80-82 %).
У глибинному і придонному шарах вміст кисню по обидва боки від хребта Ломоносова також неоднаковий. В Євразійському суббасейні він становить 6,20 6,38  мл∙дм-3  (72-78  %),  а  в  Амеразійському  –  6,30  -  6,60 мл∙дм-3 (79-82 %). Більш високий вміст кисню у другому суббасейні пояснюється тим, що нижній шар води з меншим вмістом кисню не проникає у його глибинну частину через хребет Ломоносова [29].
7.8. Масштаби часової мінливості гідрофізичних характеристик
Як вже відмічалося вище, помітні сезонні зміни відбуваються тільки в поверхневій арктичній водній масі, тому за її межами, у першому наближенні, можна зіставляти матеріали гідрологічних спостережень незалежно від сезону. Винятком є район, прилеглий до порога Нансена, де сезонна мінливість дуже помітна. На фоні відносно незначної в цілому
сезонної мінливості виділяється міжрічна, пов’язана з коливаннями інтенсивності Північно-Атлантичної течії і з переважанням різних типів атмосферної циркуляції.
Обробка унікальних даних вимірювань течій тривалістю 110 діб, отриманих на льодяному острові Т-3, виявила коливання швидкості з періодом у 2-3 тижні (амплітуда приблизно 0,25 см∙с-1). Як вважають, ці коливання пов’язані з хвилями Россбі. Коливання з періодом 3 доби невпорядковані. В інтервалі періодів від трьох діб до половини доби коливання мають характер шуму. Незвичайним є той факт, що не виділяється добовий період. Напівдобові коливання, пов’язані з припливами, мають амплітуду близько 0,15 см∙с-1 [35; 41]. Відмічається характерна мінливість гідрологічних елементів з періодом 6 годин, яку пов’язують з внутрішніми хвилями, добре розвиненими у верхньому шарі води товщиною 300-400 м. За даними спостережень відмічається зменшення амплітуди внутрішніх хвиль від поверхні до шару стрибка. В цілому, величина виміряної амплітуди внутрішніх хвиль змінюється приблизно в межах 3-30 м [34].
Спектр коливань більш високих частот від 10-4 до 102 Гц, визначений за допомогою сейсмографів і гравіметрів на морському льоді показав, що в Арктичному басейні для амплітуд вертикальних коливань льоду в інтервалі періодів від 0,1 до 104 с, спектр зростає монотонно, що різко відрізняє спектр хвиль Арктичного басейну від спектра хвиль в інших океанах, де є пік, зумовлений вітровими хвилями та брижами. Для  періоду
30 хвилин амплітуда вертикальних зміщень досягає 1 см, коливання з періодом 30 с мають амплітуду 0,5 мм. Амплітуда в інтервалі періодів 0,1-
30 с зростає приблизно пропорційно квадрату періоду, а в інтервалі періодів 10-100 хв – першому степеню періоду. Причиною коливань в більшій частині цього діапазону є, як вважають, вітер [42].
7.9. Акустичні властивості вод
При розгляді безпосередньо гідроакустичних умов Арктичного басейну, слід відзначити, що вони цілком визначаються його океанографією і тому суттєво відрізняються від умов в інших океанах. Льодяний покрив Арктичного басейну знижує рівень фонового шуму. Швидкість звуку в Арктичному басейні в цілому зростає з глибиною, через це вісь звукового каналу опиняється на поверхні океану і формується приповерхневий звуковий канал, обмежений зверху морським льодом. В результаті цього каналового ефекту і низького рівня фонового шуму вибух невеликої кількості (кілька кілограмів) тринітротолуолу може бути зареєстрований гідрофоном навіть на відстанях, які відповідають горизонтальним розмірам басейну [42].
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Розподіл температури і солоності в Арктичному басейні такий, що швидкість звуку майже всюди зростає з глибиною. Структура поля швидкості звуку, також як і гідрологічні характеристики, однорідна як у часі, так і у просторі. Лише в деяких випадках монотонне зростання швидкості звуку з глибиною порушується нульовим або слабким негативним градієнтом у шарі атлантичних і рідше тихоокеанських вод. Найбільш швидко зростає швидкість звуку в шарі води від поверхні до горизонту 350 м [36].
На рис.7.8 представлений типовий для глибоководної частини Арктичного басейну профіль швидкості звуку в теплий сезон (ліворуч), станція 8/65, а на рис. 7.9 показано розташування станцій, за яким були розраховані звукові промені від джерела, розміщеного на глибині 100 м (гідрофон на глибині 91 м) над улоговиною Бофорта [43].
Швидкість звуку, м∙с-1
[image: image10.jpg]1500 5° 71°  86° 1,3°
\vq,\v/ ‘v"' ‘A‘AV

A

1! RS vy

X

50




Глибина, км
Відстань, км
Рис. 7.8. Профіль швидкості звуку і променева картина в районі станції 8/65 при розташуванні гідрофона на глибині 91 м. Цифри біля кривих показують кути ковзання звукових променів біля поверхні [43]
Такий вертикальний профіль швидкості звуку можна знайти тільки в Арктичному басейні. Згадуваний вже арктичний хвилевод, тобто звуковий канал з віссю на поверхні, є продовженням підповерхневого звукового каналу субполярних морів. Арктичний хвилевод утворює унікальні умови для зв’язку і виявлення на дуже великих відстанях [43]. Розповсюдження звуку від ненаправленого джерела показано на рис. 7.8  (праворуч). Частина хвиль відбивається від дна до поверхні, частина заломлюється в товщі води і потім відбивається від поверхні. Першим реєструється звук,
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відбитий від дна. Через деякий час починають надходити заломлені сигнали, причому першим надходить сигнал, який досяг найбільших глибин. Заломлені сигнали приходять із зростаючою інтенсивністю, поки вони не закінчуються надходженням звуку, який вийшов з джерела в горизонтальному напрямку. Звуки, відбиті від дна, розсіяні серед заломлених і продовжують надходити ще довго після надходження останнього з них [43]. Променям, що виходять під кутами 4-10°, відповідає найбільша сила сигналу через фокусування звуку значними змінами швидкості звуку в верхніх 400 метрах води.
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Рис. 7.9. Розташування станцій, на яких проводилися гідроакустичні експерименти [43]
Дно поглинає і розсіює звук, тому сигнали, відбиті від нього, мають меншу інтенсивність, чим заломлені. Перший сильний звук, який досягає детектора, тільки торкається дна. Таким чином, топографія дна між приймачем і джерелом звуку суттєво впливає на прийом.
В мілководних районах звук розповсюджується на помірно великі відстані. Згідно з даними експериментів на дрейфуючій станції АРЛІС-2 (рис. 7.10), в межах 75-275 км амплітуда сигналу на частоті 18 Гц зменшувалася як 1,85 степінь відстані, тоді як в глибоководних районах – як перший степінь.
Другою важливою особливістю розповсюдження звуку в арктичних водах є наявність у звукового каналу шорсткої і рухомої межі – підводної частини льодяного покриву. Вплив льодяного покриву подвійний: по- перше, він розсіює звук, по-друге, створює особливий фоновий шум.
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Рис. 7.10 Розташування льодяних островів в Канадській улоговині в квітні і травні 1962 р. [44]
Ефект розсіювання морським льодом значний в області високих частот, а в області низьких частот він зовсім незначний. Тому пік акустичного спектра в Арктичному басейні зміщений в область низьких частот у порівнянні з іншими океанами [44].
Залежність між розсіюванням звуку і характеристиками нижньої поверхні льодяного покриву також недостатньо вивчена, перш за все тому, що важко отримати профілі цієї поверхні. Єдиним виходом з цієї ситуації є використання
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направленим вертикально вверх сонаром. Такі профілі були отримані з американських підводних  човнів «Scate» і
«Nautilus», де застосовувалася автоматична корекція нульової лінії ехограми на випадкові зміни глибини занурення. На
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такі характеристики льодяного покриву: середня глибина нижньої поверхні льоду близько 5,5 м, середньоквадратичне відхилення глибини
близько 3,3  м
(рис.   7.11)   [45;   46]. Однак  ці
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Менш детальні дані вказують на те, що порядок величин середньоквадратичного відхилення глибини нижньої поверхні становить 3-4 м [43]. За деякими даними, навесні і восени вона зменшується до 2,5 м [47].
Відомості про статистичні характеристики нижньої поверхні для розрахунку розсіювання звуку. В результаті досліджень виявилося, що сумарний ефект розсіювання звуку нижньою поверхнею льоду подібний до
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ефекту схвильованого моря. Також вдалося встановити, наприклад, що літній лід розсіює звук так само, як і поверхня моря у відкритому океані при вітрі 15 м∙с-1 [48]. Дуже схожі залежності розсіювання від кута підходу звукового променя до поверхні моря в шторм і до нижньої поверхні льоду. Таким чином, на цей час відомості про роль льоду у розсіюванні звуку уривчасті і часто суперечливі через недостатню кількість спостережень.
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Рис. 7.11. Гістограма глибини нижньої поверхні льоду:
по горизонталі – глибина, в м; по вертикалі – повторюваність, в % [48]
Льодяний покрив є і головним джерелом і основним захисником від фонового шуму. Дійсно, шум в морях, де можливі вітрові хвилі на воді, набагато сильніший, чим під льодом, і має інший спектр. Сам по собі шум на швидкість звуку, зрозуміло, не впливає, але його необхідно враховувати при обробці прийнятих сигналів для виділення корисних. Низький рівень фонового шуму відноситься до однієї з переваг Арктичного басейну, тому що створює додаткові сприятливі умови для надзвичайно далекого акустичного зв’язку [49].
Льодяний покрив, який знаходиться в безперервному русі, є головним джерелом шуму в Арктичному басейні. Шум при торосінні в повітрі чути на відстані 1 км. Це звичайно низькочастотний гул. Окрім цього, постійно відчуваються дрібні поштовхи. Восени, при різких змінах температури, вони відчуваються в повітрі як клацаючі звуки приблизно раз на секунду. Серед інших джерел звуку слід вказати на хвилі в ополонках і шум снігу, який переганяє вітер поверхнею льоду.
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Природний фоновий шум на льоді і на глибині сильно змінюється, так само, як і рухливість льоду від покою до торосіння. Рівень шуму не завжди корелює зі швидкістю вітру в районі спостережень, однак під час шторму вірогідність сильного шуму значно вища, чим у штиль. Шум може мати спрямований характер, який залежить від розташування місць зсувів льоду. В звуковому каналі шум від зсувів льоду може розповсюджуватися на великі відстані. Рівень шуму, прийнятого на деякій відстані, швидко падає при зростанні частоти через ослаблення високочастотних хвиль при розсіюванні [43].
Безпосередні

спостереження


за

допомогою
систем
гідрофонів допомогли виявити, що навесні і осінню сильний шум глушить всі інші джерела з частотою вищою ніж 20 Гц. Взимку реєструвався шум заметілі, влітку – звуки, які дають тварини, і плескіт хвиль в ополонках. Порівняння спектра шуму моря при стані поверхні 0 балів зі спектром шуму в Арктичному  басейні
показало,
що  рівень
шуму  в


останньому  на
6 децибелів вищий. Важливою відміною фонового шуму в воді від шуму льоду є його інерція. Рівень шуму в воді зростає поступово і поступово знижується. Період коливань шуму – приблизно доба. В Арктичному ж басейні вібрації льоду можуть за годину підняти рівень шуму до 40 дб [43]. Безпосередніми
джерелами
шуму

є
згинні

хвилі

в
льодяному покриві.
Оскільки
це

поверхневі
хвилі,
то

збурення

тиску
від
них загасають з глибиною за експонентою і їх можна виявити тільки на невеликій глибині. Зате по горизонталі, як вже відзначалось вище, вони
можуть розповсюджуватися на значні відстані.
Для характеристики реверберації загального ефекту звукорозсіювання від неоднорідностей в океані слід згадати про арктичний глибинний розсіюючий шар, виявлений в Арктичному басейні в 1963 р. з дрейфуючої станції Т-3. Влітку в Арктиці часто спостерігається дифузна реверберація, яка нагадує ефект глибинного розсіюючого шару в інших океанах. Однак і в поведінці цього шару Арктичний басейн відрізняється від інших океанів. Звичайно розсіюючі шари, розташовані вдень на глибині 200-600 м, на ніч піднімаються на поверхню. В Арктичному басейні період світлової «доби» становить рік, тому положення і інтенсивність глибинного розсіюючого шару мають річний, а не добовий хід. Влітку шар знаходиться на глибинах 50-200 м, тобто ближче до поверхні, чим в інших океанах, тому що під льодом рівень освітленості значно нижчий. Взимку шар зовсім зникає [50].
Результати обстеження на частоті 12 кГц виявили верхню нерівну межу шару на глибині 50-75 м і нижню границю на глибині 125-200 м. Верхня поверхня глибинного розсіюючого шару коливається з частотою внутрішніх хвиль. Час зникнення шару восени може змінюватися з серпня до листопада [50]. Як вважають, шар населяють сифонофори [43]. Над цим
шаром на глибині 30 м спостерігаються дискретні відбиття, мабуть, від риб і тюленів. Частота цього відбиття зростає взимку, коли вони можуть зливатися в суцільний шар [50].
7.10. Коливання рівня, хвилі і припливні явища
Сезонні коливання рівня у Північному Льодовитому океані майже ніде не перевищують 40 см. Зміни рівня, спричинені сезонними змінами атмосферного тиску, суттєві тільки у Норвезькому і Гренландському морях, де взимку тиск низький завдяки поглибленню Ісландського циклону, а влітку доволі високий через інтенсифікацію Арктичного антициклону. Величина змін рівня, зумовлених коливаннями атмосферного тиску в цих морях, становить 10-12 см. Стеричні зміни рівня малі у зв’язку з тим, що сезонні коливання температури води незначні.  Біля берегів морів, розташованих на Сибірському шельфі, сезонні коливання рівня, які становлять 30-40 см, спричиняються головним чином зміною напрямку переважних вітрів і змінами річкового стоку.
Окрім сезонних змін, в морях Карському, Лаптєвих і Східносибірському спостерігаються значні згінно-нагінні коливання рівня, величина яких досягає 2 м, а в деяких бухтах – 2,5 м. Для цих морів в цілому нагони спричиняються північними вітрами, а згони – південними, однак біля різних берегів можуть виникати місцеві нагони, які не залежать від загальних підйомів або падінь рівня. Через мілководність морів згінно- нагінні ефекти призводять до значних змін рівня у короткі проміжки часу (протягом кількох годин).
Розвитку хвилювання в Північному Льодовитому океані перешкоджає льодяний покрив. Тільки у Норвезькому морі, яке протягом всього року вільне від льоду, і в Гренландському морі влітку хвилі можуть досягати великих розмірів. При проходженні глибоких циклонів і штормових вітрах висота хвиль тут може досягати 7-9, а в окремих випадках – 12 м.
Сильні вітри часто призводять до значного хвилювання і у Баренцовому морі. У південній частині моря при штормовому північно- східному вітрі висота хвиль досягає 5-6, а в окремих випадках 8-9 м. Влітку можливий розвиток значного (з висотою хвиль 4-4,5 м) хвилювання в південних частинах морів Сибірського шельфу, які звільняються від льоду. У північних частинах цих морів хвилі гасяться кригою, щільність якої значна навіть влітку.
Припливи у Північному Льодовитому океані головним чином неправильні напівдобові, на узбережжі Баренцова і Карського морів, а також у деяких інших районах припливи носять правильний напівдобовий характер.
Добові припливи зустрічаються лише на окремих ділянках узбереж (наприклад, у північно-східній частині Карського моря).
Найбільші величини припливу спостерігаються в західній частині Північного Льодовитого океану, куди заходить припливна хвиля з Атлантичного океану. Висота припливу в сизигію біля узбережжя Ян- Майєна перевищує 1 м, Шпіцбергену – 1-2 м, вздовж східного узбережжя Гренландії – до 1,9 м, біля мису Нордкап – 2,5 м. Найбільш значна висота припливу спостерігається вздовж узбережжя Кольського півострова, де вона досягає 3 м, а місцями навіть 6 м. Далі на схід висота припливу поступово зменшується. У Карському морі вона становить 0,5-0,8 м, у  морі Лаптєвих і Східносибірському – 0,2-0,5 м, Чукотському – 0,1-0,2 м.
Однак в окремих районах цих морів висота припливу зростає завдяки впливу рельєфу дна, конфігурації берегів, ефекту складання хвилі, яка надійшла з центральної частини океану, і хвилі, відбитої від берегів. Так, у Хатангській затоці висота припливу досягає 2 м, а біля узбережжя острова Врангеля і у затоці Коцебу - близько 1,5 м.
Швидкості припливних течій, як і всюди у Світовому океані, невеликі у відкритих районах і різко зростають у протоках і вузькостях, на деяких ділянках мілководдя і видовжених півостровів. Біля узбережжя Кольського півострова, у горлі Білого моря, в південній частині Шпіцбергенського шельфу, біля півострова Канін, в протоці Карські ворота швидкість припливної течії досягає 150 см∙с-1 [29].
7.11. Льоди
Найбільш характерна особливість гідрологічного режиму Північного Льодовитого океану – льодяний покрив, який зберігається  протягом всього року і у зимовий сезон займає більше 2/3, а в літній – близько половини поверхні океану. Вільними від льоду є тільки Норвезьке море і південна частина Баренцова моря.
Процес льодоутворення починається у вересні. Тільки у найбільш південних районах початок льодоутворення зміщується на жовтень, а у південно-східній частині Баренцова і в Білому морі – на листопад (в гирлі Мезені перший лід з’являється у кінці жовтня).
В межах кожного великого району океану є ділянки, де льодоутворення починається найраніше. Д.Б. Карелін ці ділянки назвав центрами замерзання. Положення центрів замерзання визначається багатьма фізико-географічними факторами, однак у середньому льодоутворення починається перш за все в більш високих широтах, на мілководді і при значному розпрісненні морської води береговим стоком. В морях російського сектора Арктики Д.Б. Карелін визначив такі центри замерзання: протока Маточкін шар, Байдарацька губа, гирла Обі і Єнісею,
мис Челюскін, гирла Хатанги, Лени і Колими. Від цих центрів хвиля замерзання розповсюджується у всі боки, хоча швидкість такого розповсюдження процесу льодоутворення не є постійною, тому що залежить і від інших факторів: ступеня літнього прогріву (теплозапасу) і інтенсивності осіннього похолодання.
Основна маса льоду Північного Льодовитого океану представляє собою плавучі льоди. Однак до кінця кожної зими тут утворюється доволі багато припаю, ширина якого різна вздовж різних ділянок узбережжя океану і островів. В закритих від вітрів бухтах, фіордах і губах припай утворюється майже всюди. У Баренцовому і Білому морях припаю дуже мало. Нешироку смугу вздовж берегів займає припай і в Карському морі, незначний його розвиток в морях Чукотському і Бофорта. В Гренландському морі нерухомий лід утворюється лише у глибоко врізаних у сушу гренландських фіордах. В межах Канадського Арктичного архіпелагу припай спостерігається головним чином в західних протоках.
Найбільш сприятливі для розвитку припаю є умови у морях Лаптєвих і Східносибірському. Тут нерухомий лід простягається на багато кілометрів від берега. В суворі зими ширина припаю досягає 500 км.
В основній масі припай представляє собою однорічний лід, і його товщина у рівних полях становить 2-3 м. В окремих вузьких бухтах зустрічається багаторічний припай, товщина якого може бути значно більшою, іноді такий припай лежить на ґрунті. Особливо характерний багаторічний припай для північних фіордів Гренландії, де його називають сикозак.
Припай може зустрічатися у рівних і торосистих полях. Окремі нагромадження льодів мають осадку до 25 м. Ці найбільш потужні льодяні утворення «сідають» на відмілинах і сприяють збереженню припаю. Тому в морях Сибірського шельфу ізобата 25 м може умовно вважатися межею розповсюдження припаю.
Плавучі льоди Північного Льодовитого океану утворюються або прямо у відкритих його частинах, або в результаті руйнування припаю. Одночасно зустрічаються льоди різного походження у часі. Вздовж південних окраїн океану переважають однолітні льоди. Їх товщина в рівних полях, як і припаю, 2-3 м. Центральна частина океану заповнена багатолітніми льодами – паком. Пакові льоди найбільш завершена форма морських льодів. Вони представляють собою потужні плити льоду, значно згущені, майже прісні, монолітні, без комірок розсолу і бульбашок повітря. Звичайно - це великі поля порівняно рівного льоду, обрамовані на краях торосами. Але в окремих районах пак складається із збурених і нагромаджених одна на іншу плит льоду (зони торосіння).
Для утворення пакових льодів потрібно декілька умов, які і є у Північному Льодовитому океані: зростання товщини льоду після його
утворення через втрати тепла шляхом теплопровідності, стовщення льоду через нагромадження крижин одна на іншу та їх змерзання, зміна внутрішньої структури льоду процесами періодичних підвищень і знижень температури, згущення льоду періодичними стисканнями, вирівнювання поверхні льоду таненням, снігопадами, більш інтенсивним намерзанням льоду на найбільш тонких його ділянках. Пакові льоди навіть у рівних полях мають товщину 3-5 м.
У Північному Льодовитому океані спостерігається постійний дрейф пакових льодів. У відповідності з напрямком переважних вітрів і Трансарктичної течії основний рух пакових льодів відбувається зі сходу на захід до протоки Фрама. Сюди ж спрямований і рух льодів вздовж узбережжя Гренландії, Через Датську протоку льоди Арктичного басейну виносяться в Атлантичний океан і тут руйнуються.
В Амеразійському суббасейні відбувається антициклонічний рух льодів, зумовлений таким же напрямком вітрів і течій. Тому тут спостерігаються найбільш важкі льодові умови і зустрічається найбільш старий лід [29].
Умови плавання у льодах визначаються не тільки їх товщиною, але і їх станом і розподілом. Молоді льодяні утворення з самого початку їх появи зазнають деформуючих впливів температури повітря, вітру, хвиль, течій, припливів. У відповідності з цим деформації льодів можна поділити на термічні і динамічні. Термічні деформації розвиваються під дією внутрішніх факторів і під дією різких змін температури повітря. Внутрішні (тобто ті, що розвиваються всередині льоду) термічні деформації пов’язані з додатковим утворенням льодяних кристалів з розсолу, який знаходиться у комірках морського льоду. При цьому процесі розвивається внутрішній тиск, який досягає значних величин. Через це льодове поле стає пронизаним сіткою тонких тріщин, що в цілому ослаблює лід. У міру старіння льоду, тобто стікання розсолу, внутрішні термічні деформації зменшуються і втрачають своє значення, а тріщини зникають.
Зовнішній термічний вплив, пов'язаний з виникненням значних коливань температури верхньої поверхні льоду при різких похолоданнях і потепліннях, призводить до утворення тріщин, часто наскрізних. Такий  лід доволі легко зламується криголамами.
Динамічні фактори призводять до різноманітних деформацій льодяного покриву. Зіткнення льодів призводить до їх подрібнення на менші уламки. Змінюється у зонах стискання і внутрішня структура льоду, відбувається витискання розсолу і повітря. Морський лід стає монолітним і прісним. Другим наслідком руху і стискання льодів є торошення. У Північному Льодовитому океані торосіння льодів являє собою характерну рису його режиму. Висота торосів  досягає 6-8 м. При натисканні льодів  на берег утворюються прибережні тороси, що обрамляють край припаю.
Після утворення прибережного торосу плавучі льоди можуть відійти від кромки припаю під дією віджимних вітрів. Похолодання приводить до продовження утворення припаю за торосом. Потім нові плавучі льоди можуть знову викликати торосіння. Тому в зоні припаю часто спостерігається декілька паралельних рядів прибережних торосів.
Торосіння у Північному Льодовитому океані набуває особливо грандіозних розмірів після зламу припаю – літнє торошення припаю. Утворені ділянки чистої води у цей час сприяють зростанню розгону льодів і сили зіткнення.
Одразу після своєї появи тороси являють собою не міцні утворення, що легко руйнуються (особливо літні тороси). Взимку ж лід змерзається, і такі тороси можуть існувати протягом кількох років. Потужні багаторічні тороси часто зустрічаються біля північних берегів Гренландії і островів Канадського Арктичного архіпелагу, що пов’язано з умовами дрейфу в цьому районі. У протилежність іншим районам тут майже немає паку, складеного головним чином з відносно рівних льодяних полів, а простягаються пасма торосистого льоду, які перегороджують так званий американський шлях до полюса. Окремі великі нагромадження, що перетворилися на монолітні практично прісні глиби льоду – флоберги, настільки схожі з айсбергами, що за словами Н.Н.Зубова, навіть такий досвідчений полярний дослідник, як Пірі, помилявся у їх визначенні [29].
Звичайно до кінця полярного літа рівний однолітній лід у південних областях Північного Льодовитого океану тане, зостаються лише найбільш торосисті поля та їх уламки. Якщо на початку нового льодового сезону всі ці глиби льоду збиваються близько одна до одної і змерзаються, то утворені сполуки, які називають котлами, можуть потім існувати декілька років поспіль і зникають тільки протягом надзвичайно теплого літа.
Розподіл льодів у Північному Льодовитому океані найбільшою мірою пов’язаний з характером атмосферної циркуляції. Вітровий дрейф льодів спричиняє утворення зон скупчених льодів і широких розводів. Переважання вітрів зі східною складовою, які утворюють постійний дрейф пакових льодів у західному напрямку, призводить до того, що плавучі льоди відходять від кромки припаю морів Сибірського шельфу, а вздовж припаю утворюється широка смуга чистої води та розріджених льодів. Ця смуга, простягнута на багато кілометрів, отримала назву Сибірської ополонки. Іноді вказану ополонку поділяють на два види: одну, розташовану на північний захід, північ і північний схід від Новосибірських островів, називають Новосибірською, а другу, яка проходить на північ від Колими – Колимськими ополонками. Обидві ополонки під дією північних вітрів іноді закриваються полями паку, що надходять з півночі. Тоді вздовж межі припаю і паку відбувається сильне торосіння. Взагалі ж обидві ополонки являють собою доволі постійне явище. Слід відзначити,
що вітри, які віджимають плавучі льоди від припаю, призводять одночасно і до згону поверхневого шару води. У зв’язку з тим, що на деякій глибині знаходяться більш теплі, чим поверхневі, атлантичні води, їх підйом спричиняє додаткове руйнування плавучих льодів і сприяє збереженню Сибірської ополонки.
Більш-менш постійні ополонки утворюються і в інших районах - біля підвітряного берега, виступаючих у море мисів і островів. Навесні розводдя і ополонки поглинають сонячну радіацію і стають центрами танення. Центри танення розширюються, зливаються одне з одним, а найбільш щільні льоди, віддалені від цих центрів, виявляються розділеними на окремі масиви. Льодяні масиви зміщуються, змінюють свою конфігурацію, але при цьому зостаються у межах визначеного географічного району. Скупченість льодів у масивах зменшується влітку дуже повільно. М.М. Сомов поділив льодяні масиви Арктичних морів російської частини океану за їх походженням на два типи: залишкові масиви і відроги пакових льодів центральної частини океану. Залишкові масиви він поділив у свою чергу, на дві групи: масиви, утворені з плавучих льодів, і масиви, утворені зруйнованим припаєм. Всього у межах російського сектора Арктики спостерігається 10 масивів.
З настанням полярного літа температура поверхні льоду зростає, що сприяє утворенню термічних тріщин. Танення льоду починається у травні. Під дією сонячної радіації поверхневий шар снігу починає танути і насичується водою, таким чином його поглинаюча властивість зростає. Потім на поверхні льоду утворюються загати води – сніжниці, розміри яких постійно зростають. У випадках різкого похолодання на сніжницях утворюється лід, який утворює парниковий ефект. Нарешті, вода зверху покриває весь лід, виступають над поверхнею тільки тороси. Висота води на льоді може досягати одного метра [29].
Вода поглинає майже всю падаючу на її поверхню сонячну радіацію і нагрівається. Вона проникає у тріщини і сприяє руйнуванню льоду зсередини. Потім у найбільш тонких частинах льоду вона промиває наскрізні отвори (промоїни), через які стікає вниз, утворюючи кругообіги. Лід на великих просторах знову з’являється з води - «обсихає». Стікання прісної води під лід, де температура негативна, може спричинити утворення додаткового шару льоду. Підлідний, знову утворений, прісний лід має крупнокристалічну будову і досягає іноді товщини 10-15 см.
Після обсихання льоду процес його танення продовжується. Деяке підвищення температури води, у якій плаває лід, призводить до його додаткового
руйнування,
на
просторах
чистої
води
розвивається хвилювання,  яке  сприяє процесу руйнування
льодів. Тороси помітно вигладжуються, вони набирають форми гладких пагорків з більш крутим схилом, оберненим на північ – «баранячі лоби».
Льоди, що тануть, неодноразово перевертаються. В останню стадію свого існування вони набувають форми льодяних качок, які при подальшому руйнуванні переходять у шматки льодяного сала, а потім розпадаються на льодяні голки.
Найбільш вільним від льоду Північний Льодовитий океан буває у серпні. Від льодяного покриву звільнюється більша частина Гренландського моря (пояс льодів зберігається протягом літа лише поблизу Гренландії), Біле море, центральна і східна частини Баренцова моря, південні райони морів Сибірського шельфу і моря Бофорта, протоки Канадського Арктичного архіпелагу, Гудзонова затока і море Баффіна. У вересні у багатьох районах, де лід зникає до серпня, починається його утворення.
Окрім морських льодів у Північному Льодовитому океані зустрічаються і айсберги. Але у його льодовому балансі вони не відіграють суттєвої ролі. Основними центрами утворення айсбергів Північної півкулі виступають льодовики західного узбережжя Гренландії. Тому найбільше їх число і найбільші розміри у межах Північного Льодовитого океану зустрічаються у морі Баффіна, звідки вони через Девісову протоку дрейфують в Атлантичний океан.
Айсберги відламуються і від льодовиків, що знаходяться на інших островах Північного Льодовитого океану, але їх чисельність незначна, а розміри відносно невеликі. Найчастіше айсберги  утворюються  біля берегів Землі Франца - Йосифа і Північної Землі. Зустрічаються айсберги і у протоках Канадського Арктичного архіпелагу.
7.12. Економічне використання Північного Льодовитого океану Північний Льодовитий океан обмиває береги багатьох держав., однак
його використання для морських перевозок дуже залежить від льодових умов. Літній навігаційний період короткий і становить усього 2-3 місяці. У російському секторі здійснюється Північним морським шляхом сполучення між європейськими і далекосхідними портами і він  є ланцюгом єдиної транспортної системи. Північний морський шлях, який проходить через моря Баренцове, Карське, Лаптєвих, Східносибірське, Чукотське, Берингове удвічі коротший від південного. Його протяжність від Владивостоку до Санкт-Петербургу -14280 км, в той час як шлях між цими портами, що проходить через Суецький канал, становить 23200 км. Найбільш складною є частина Північного морського шляху від протоків Нової Землі до порту Провидіння. Довжина цієї льодової траси – близько 5400 км.
Для експлуатації Північного морського шляху створені спеціальні служби: пароплавства; полярна авіація, яка веде розвідку стану льодів;
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мережа
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станцій;
морські,
річкові
і авіаційні порти.
Основні елементи льодового режиму надзвичайно мінливі, тому терміни початку і кінця навігації не є постійними, а щорічно плануються в залежності від стану льодів.
У весняний період головною перешкодою для плавання суден стають скупчені однорічні і пакові льоди у масивах, а на окремих ділянках і припай. Сучасні криголами можуть форсувати припай на два-три тижні раніше від його природного руйнування. Однак для вирішення питання про доцільність прокладки каналу в припайному льоді важливо обрахувати терміни початку танення льоду, від яких залежить зменшення товщини льоду, загальне його ослаблення. Головну роль у визначенні початку навігації відіграють товщина припаю, його торосистість, зруйнованість, а також терміни його природного зламу.
Плани морських операцій щорічно розроблюються у березні на основі прогнозу стану льодів. Прогностичні навігаційні рекомендації складаються з урахуванням великої кількості факторів і визначають терміни можливого початку і закінчення плавання суден на окремих ділянках траси з криголамами і без криголамів, найбільш раціональні шляхи пересування караванів, сприятливі періоди для постачання товарів у важко доступні райони, терміни виводу останніх суден з Арктичного басейну і багато іншого. Рекомендації такого плану складаються для суден різного типу.
Північний морський шлях відіграє значну роль в економічному і культурному розвитку північних районів. В останні десятиліття значно зросла інтенсивність судноплавства у канадському секторі океану, вздовж Аляски, у Гудзоновій затоці, протоках Канадського Арктичного архіпелагу.
Добре обладнаних великих портів у Північному Льодовитому океані небагато. У російському секторі найбільш великі: Мурманськ (Баренцове море),
Кандалакша,
Біломорськ,
Архангельськ
(Біле
море),
Діксон (Карське море, Тіксі (море Лаптєвих), Певек (Східносибірське море). У систему Північного морського шляху входять також річкові порти на нижньому Єнісеї: Ігарка і Дудинка. Добре обладнаними є порти Тромсе і Тронгейм у Норвегії, Черчілл в Канаді. Але багато пунктів заходу суден мають тимчасові або погано обладнані причали, а деякі придатні тільки для виконання морських робіт на рейді. У порівнянні з іншими океанами обсяг перевозок у Північному Льодовитому океані залишається незначним. Північний Льодовитий океан пересікають повітряні траси із Західної
Європи у США (через Гренландію) і в Японію (через Аляску). Вздовж узбережжя Російської Федерації діє авіалінія, на якій перевозять пасажирів і вантажі.
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Зв'язок відбувається за допомогою мережі берегових радіостанцій і дрейфуючих науково-дослідних станцій Російської Федерації і США. Морських телеграфних кабелів в Арктиці дуже мало.
За своїм промисловим значенням Північний Льодовитий океан також поступається іншим океанам. Інтенсивний вилов риби йде тільки в морях Баренцовому, Норвезькому, Гренландському. Основними промисловими видами риб традиційно були оселедець і тріска. На цей час їх запаси зменшилися. Ведеться також вилов мойви, палтуса, морського окуня, пікші. У Білому морі добуваються, окрім оселедця і тріски, сьомга, корюшка, навага. Вилов риби в інших морях має тільки місцеве значення. Біля берегів Гренландії, островів Канадського архіпелагу і Аляски корінне населення веде промисел моржів і тюленів.
На шельфі Північного Льодовитого океану знайдена нафта, газ і інші корисні копалини. Нафтоносною виявилася Печерська западина Баренцова моря, також виявлені залізо-марганцеві конкреції на невеликих глибинах в Баренцовому і Карському морях [29].
Питання для самоперевірки
1. Які основні риси рельєфу дна Північного Льодовитого океану?
2. Які стаціонарні і сезонні баричні системи визначають поля вітру над Північним Льодовитим океаном?
3. В чому основні особливості циркуляції вод Північного Льодовитого океану?
4. Яка вертикальна структура вод Північного Льодовитого океану? Які водні маси спостерігаються тут і як вони розповсюджуються?
5. Які основні масштаби часової мінливості гідрологічних процесів у Північному Льодовитому океані?
6. Які особливості характеризують профіль швидкості звуку і умови розповсюдження акустичних сигналів в Арктичному басейні?
7. Які процеси визначають характеристики фонового акустичного шуму в Арктичному басейні?
8. Які процеси визначають коливання рівня в Північному Льодовитому океані? Вкажіть характерні амплітуди припливних і згінно- нагінних коливань.
9. Якими рисами характеризується льодяний покрив Північного Льодовитого океану?
10. Які фізичні властивості арктичних льодів визначають процеси замерзання і танення?
11. Як дрейфують льоди в Північному Льодовитому океані? Причини дрейфу, стискання льодів, утворення масивів скупчених льодів.
12. В чому полягає основне економічне використання Північного Льодовитого океану?
8. ПІВДЕННИЙ ОКЕАН
Характерною морфологічною особливістю антарктичного субрегіону є вільне сполучення з Світовим океаном по усій його північній межі. Цей субрегіон представляє собою кільце вод навкруги Антарктиди і має специфічні риси гідрометеорологічного режиму, особливості клімату, циркуляцію атмосфери, систему течій і особливі умови формування водних мас. Все це показує доцільність виділення цієї частини у самостійний океан.
Офіційно до 2000-го року Південного океану не існувало. Саме в тому році Міжнародна гідрографічна організація з метою безпечної навігації формально визначила його межі, за якими Південним океаном визнано простір між 60° півд. ш. і континентом Антарктида [51].  Вибір  60° півд. ш. як північної межі Південного океану не випадковий, оскільки до нього дуже близько підходить південний край Антарктичної циркумполярної течії, з якою пов’язана зона антарктичної конвергенції.  Ця течія огинає за годинниковою стрілкою Антарктиду і ізолює поверхневі води Південного океану від океанів, які прилягають до цієї зони з півночі. Через те що зона антарктичної конвергенції зазнає значних сезонних зміщень, то за океанографічними умовами північна межа не має чіткого положення у просторі і площа Південного океану міняється відповідно. Але більш детально це питання буде розглянуто в наступному розділі.
8.1. Фізико-географічна характеристика
Межі океану. Як північна межа Південного океану береться зона антарктичної конвергенції, яка є межею розповсюдження поверхневих антарктичних вод. Однак антарктична конвергенція не займає чітко визначеного широтного положення. Найпівденніше положення вона займає в протоці Дрейка. В Атлантичному секторі зона конвергенції підіймається до 50° півд. ш., а східніше меридіану 30 ° зах. д. – до  48°  півд. ш. В індоокеанському секторі ця зона у в західній його частині проходить трохи північніше від 50 ° півд. ш., у східній частині поступово спускається на південь і на довготі Тасманії проходить приблизно по 53° півд. ш. В зв’язку з цим різні дослідники за північну межу океану вважають різні умовні лінії: по 55 або 52, а іноді по         48°  півд. ш., тому і площа океану буде різною. А.Ф. Трешніков підрахував площу Південного океану, обмежену зоною антарктичної конвергенції – 36 млн. км2, (в межах до 60° півд. ш. – 20,3 млн. км2 [51], далі в дужках будуть наводитися дані за цим виданням). Середня глибина океану – 3503 м (4500 м), тобто він більше чим у три рази
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глибший за Північний Льодовитий океан. Максимальна глибина за даними дослідницького судна «Віма» (США) – 8428 м (7235 м) у Південному Сандвічевому жолобі, об’єм вод Південного океану становить приблизно
126 млн. км3, тобто майже у 8 разів перевищує об’єм вод Північного Льодовитого океану.
Положення зони антарктичної конвергенції не є постійним як протягом року (сезонні зміни), так і в багаторічному плані. З урахуванням сезонних коливань зони конвергенції площа, обмежена нею навколо Антарктиди, може змінюватися в межах 10% [29; 52].
У спрощеному варіанті часто межею Південного океану вважають умовну лінію, яка проходить через миси Голковий, Південний, Горн.
Рельєф дна. Найбільшою підводною геологічною структурою в Південному океані є серединно-океанічний хребет. Він проходить приблизно від 10° зах. д. на схід. Частина хребта, яка має на схід від розлому Буве майже широтний напрямок, називається Африкансько- Антарктичним хребтом. В індоокеанському секторі серединно-океанічний хребет має північно-східний напрямок і переходить в Західно-Індійський хребет. В центрі Індійського океану близько
30° півд. ш. і 70° сх. д. цей хребет з’єднується з Центральноіндійським хребтом. Від островів Сен- Поль і Амстердам на південний схід і далі на схід продовженням Центральноіндійського хребта є Австрало-Антарктичне підняття, яке простягається в межах Південного океану і далі на схід від 160° сх. д. переходить в Південно-Тихоокеанське підняття. В східній частині тихоокеанського сектора хребет виходить за межі Південного океану. Тут планетарний серединно-океанічний хребет повертає на північ і закінчується біля берегів Північної Америки Східно-Тихоокеанським підняттям.
В межах Південного океану загальна довжина серединно- океанічного хребта становить більше 10 тис. морських миль. Як і в інших районах, хребет має центральний рифт, який характеризується значною сейсмічністю, наявністю вулканічних порід молодого віку, молодими терасами і аномально високими величинами геотермічного потоку. Осадовий покров в районі рифту дуже тонкий, місцями ж він взагалі відсутній.
Поперечні хребти Південного океану з’єднують окремі ділянки серединно-океанічного хребта з Антарктидою. Найбільш примітним з них є хребет Скоша (дуга Скоша або Південно-Антільський хребет), який з’єднує Анди з Антарктидою (Земля Грейама) через банку Бердвуд, скелі Шаг, о-в Південна Георгія, Південні Сандвічеви, Південні Оркнейські і Південні Шетландські острови. Хребет Скоша, на думку геологів, - стародавній, частково занурений сегмент материкового походження.
В індоокеанському секторі поперечним є хребет Кергелен. Розташовані на ньому острови Кергелен і Херд – вулканічного походження. Вважається, що і весь хребет в цілому вулканічного походження.
На південь від Тасманії і Нової Зеландії розташоване ще одне підняття. Північна його частина – підняття Мілл або Південно-Тасмановий хребет – асейсмічне утворення континентального типу. На південь від Нової Зеландії через о-в Маккуорі до островів Баллені проходить вулканічний хребет Маккуорі.
Поперечні хребти поділяють Південний океан на три великі улоговини: Африкансько-Антарктичну (улоговина Вальдівія), розташовану між хребтами Скоша і Кергелен і обмежену з півночі Африкансько- Антарктичним хребтом; Австрало-Антарктичну (улоговина Нокса) – між хребтами Кергелен із заходу, Маккуорі-Баллені зі сходу і Австрало- Антарктичним підняттям з півночі; Тихоокеанську-Антарктичну (улоговина Беллінсгаузена) – між Південно-Тихоокеанским і Чілійським підняттями із заходу і півночі і південним краєм Америки і Землею Грейама зі сходу. Східніше від протоки Дрейка в згині хребта Скоша (Південно-Антільського хребта) знаходиться Південно-Антільська улоговина, значно менша за своїми розмірами, ніж три попередні. Ця улоговина часто називається морем Скоша.
Вздовж дуги Південних Сандвічевих островів проходить глибоководний Південно-Сандвічев жолоб з максимальною  глибиною 8428 м, який можна віднести до типу периферійних жолобів.
Найпівденніша частина океану, яка прилягає до Антарктиди, поділяється на окремі моря: Уедделла, Лазарєва, Рісер-Ларсена – в атлантичному секторі; Космонавтів, Співдружності, Дейвіса, Моусона, Дюрвіля – в індоокеанському; Росса, Амундсена і Беллінсгаузена – в тихоокеанському. З цих морів тільки моря Уедделла і Беллінсгаузена, розділені Землею Грейама, а також море Росса лежать у широких вигинах Антарктичного континенту. Інші моря не мають ніяких природних меж, окрім південної. Це просто окремі сектори прилеглого до Антарктиди водного простору.
Якщо для Північного Льодовитого океану характерна наявність широкої шельфової зони, то в Південному – мілководна область навкруги материка порівняно вузька. Ширина шельфу в Антарктиді в середньому становить 80 миль, і тільки в районах морів Росса і Уедделла зростає до
550 миль. Відмінною особливістю антарктичного шельфу є нахил від бровки до материка через тиск величезної маси льоду. Такий складний рельєф дна Південного океану чинить сильний вплив на циркуляцію глибинних і придонних вод.
Донні осади. Інформація про геохімію сучасних антарктичних пелагічних осадів та їх розподіл вкрай недостатня. Щоб її зрозуміти, необхідно мати на увазі унікальність основних умов утворення осадів в Антарктиці.
Сучасне осадоутворення в Південному океані характеризується особливо складними місцевими умовами, які великою мірою впливають  на геохімію антарктичних пелагічних осадів. До них відносяться:
· відсутність річкового стоку з материка – снігова межа розташована на рівні моря;
· відсутність хімічного вивітрювання – вода на материку знаходиться переважно у твердому стані;
· незначне хімічне осадження осадів, зумовлено низькою температурою антарктичних вод, тому це не сприяє осадженню карбонатів (наприклад СаСО3);
· швидкий розвиток фітопланктону поблизу краю пакового льоду;
· сучасний вулканізм, головним чином у районі моря Росса;
· значна льодовикова ерозія і транспортування – основне джерело переносу осадів з материка.
Більша частина осадового матеріалу виноситься від узбережжя Антарктиди айсбергами і накопичується в районі максимального відкладення осадового матеріалу – головним чином на південь від Південного полярного кола.
Для Антарктики характерні три типи пелагічних осадів. Материк безпосередньо оточений кільцем льодовикових відкладів морів Антарктики шириною 200 – 400 миль, що приблизно співпадає з північною межею пакового льоду
На південь від зони антарктичної конвергенції, тобто від північної межі Південного океану, приблизно до 50° півд. ш. океанічне дно покривають кременисті (діатомові) мули. Тут в холодних водах , що розповсюджуються від Антарктиди, міститься багато поживних речовин, а умови для розвитку вапнякових організмів несприятливі. Тому в планктоні переважають діатомові водорості. На північ від 60° півд. ш. в осадах починає переважати льодовиковий наносний матеріал, відстежується полоса вапнякового мулу (переважно глобігерінового), хоча  південна межа діатомових мулів, як і північна, не займає чітко визначеного широтного положення.
Геологічні дослідження (колонки ґрунту, підняті з океанічного дна, і результати донного тралення) дозволяють зробити висновок про те, що у льодовикові періоди межа плавучих морських льодів і айсбергів була зсунута на північ приблизно на 1000 км і проходила між  35 і     40° півд.  ш. [29].
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8.2. Клімат регіону
Антарктида розташована у центрі великої Антарктичної області, яка приблизно симетрично оточує Південний полюс. Північна межа Антарктиди майже всюди лежить за південними полярним колом.
До останнього часу Антарктиду вважали шостим материком Землі, вкритим потужним шаром льоду. Дослідження показали, що на величезних відстанях від сучасної берегової лінії (на 400 км і більше) антарктичні льоди лежать безпосередньо на морському дні. Якби не було цих льодів, на місці значної частини сучасного антарктичного материка, було б море (вірніше океан).
Поверхню сучасної Антарктиди за характером рельєфу поділяють на дві нерівні частини: Східну і Західну Антарктиду.
Східна Антарктида розташована між 165 ° сх. д. і 30 ° зах. д. і займає близько 3/4 усієї площі. Вона являє собою величезне льодяне плато, яке поступово підіймається від узбережжя в глиб материка. Найбільший підйом, що досягає кількох градусів, спостерігається на перших 50– 100 км від берега, далі підйом стає меншим і на відстані 300-500 км від берега він майже не відчувається. Найбільшої висоти (близько 4,5-5 км) плато досягає, мабуть десь поблизу полюса недосяжності (близько  80 °  півд. ш.). Більша частина поверхні Східної Антарктиди майже рівна. Місцями на поверхні схилу антарктичного плато зустрічаються улоговини глибиною до 10-20 м, при своїй зазвичай великій площі, вони майже не виділяються.
Роль льодовикових улоговин і долин у кліматичному відношенні дуже велика. Вони якби є великими резервуарами, куди збирається сніг під час хуртовин і стікає холодне повітря. Під час штормових стічних вітрів це повітря разом з масами снігу, який не встиг ще злежатися, витікає через край улоговини і опиняється на узбережжі Антарктиди у вигляді сильної заметілі при зовсім безхмарному небі.
Гори у Східній Антарктиді займають порівняно невеликий простір і розташовані поблизу узбережжя. Один з ланцюгів гір простягається від моря Уедделла до Землі Аделі, місцями виходячи майже до берега. Окремі вершини тут підіймаються до 4 км і вище, і виступають на 1000-2000 м над льодовиками, що їх покривають. Цей ланцюг гір є своєрідною кліматичною межею, яка перешкоджає розповсюдженню з моря порівняно теплого і вологого повітря вглиб материка.
Другий ланцюг гір простягається вздовж східного краю Східної Антарктиди, відгороджуючи з півдня і заходу береги моря Росса. Окремі
їх вершини підіймаються на 4700 м над рівнем моря і виступають на 2500 м над рівнем льодовика. Ширина ланцюга цих гір досягає 175 км, а довжина – 2500 км.
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Береги Східної Антарктиди розчленовані незначно. Через великі глибини моря, лід, що сповзає по схилу Антарктичного плато, місцями зостається на плаву, утворюючи великі так звані шельфи, які займають значні площі. Під дією моря ці льодовики можуть руйнуватися, але також можуть зберігатися протягом досить довгого часу, розширюючи тим  самим льодяну поверхню Антарктиди. Відомо, наприклад, що шельфовий льодовик в морі Росса займає приблизно 900 тис. км2 поверхні моря.
Західна Антарктида являє собою гірську складчасту систему. Висота окремих вершин тут досягає 6000 м. Природними межами, що відділяють  її від східної Антарктиди, є моря Росса і Уедделла, які глибоко врізані в материк. Південна частина моря Росса, як вже вказувалося вище, зайнята великим шельфовим льодовиком Росса. Із заходу до моря Росса примикають два великих плоскогір’я: Земля Мері Берд і Земля Елсуерта, які підіймаються над рівнем моря на 2000 м. Східна частина Західної Антарктиди зайнята ланцюгом прадавніх гір, які являють собою, як вважають, продовження Південноамериканських Анд і тому названі Антарктичними Андами. Простягнуті в меридіональному напрямку хребти на Землі Грейама і Антарктичні Анди є дуже важливою кліматичною межею. Вони порушують зональну циркуляцію атмосфери в південній півкулі і сприяють утворенню над морем Уедделла своєрідного кліматичного циклону.
Земля Грейама – великий півострів, що простягнувся на північ від Антарктиди майже на тисячу кілометрів.
Західна Антарктида, за винятком Землі Грейама, також як і Східна Антарктида, вкрита потужним льодяним покривом. Льодяний покрив є основною фізико-географічною особливістю Антарктиди, він чинить вплив на кліматичний режим не тільки самої Антарктиди, але і всієї південної півкулі.
Потужність льодяного покриву змінюється від кількох сотень метрів біля берега до трьох і більше тисяч метрів в глиб материка. Велика товща льоду робить Антарктиду найвищим материком Землі. Лід в Антарктиді утворюється не шляхом замерзання води, а через ущільнення снігу. В літній час при зміні температури від дня до ночі на поверхні снігу одні кристали зростають за рахунок інших, в результаті чого утворюються великі снігові зерна, які називаються фірном (процес перетворення фірна на лід у різних областях Антарктиди продовжується від 100-200 до 500-600 років). Але так буває тільки на узбережжі, де спостерігаються позитивні температури повітря. В самій глибині материка з негативними температурами і в літній період перетворення снігу на фірн відбувається не на поверхні, а на глибині 80-100 м і пов’язано воно зі стисканням снігу верхніми шарами.
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Льодяна поверхня займає тільки вузьку прибережну смугу. Решта території Антарктиди всюди вкрита приблизно стометровою товщею снігу. Завдяки такій однорідній поверхні фізичні закономірності тепло - і волого обміну її з більш глибокими шарами і прилеглим повітрям всюди приблизно однакові.
Симетричне розташування Антарктиди як відносно полюса, так і відносно порівняно однорідної морської поверхні, а також дуже стала циркуляція повітря над материком забезпечують малі зміни гідрометеорологічного режиму з року на рік.
Також як і в інших регіонах, клімат Антарктиди формується під впливом трьох основних факторів: сонячної радіації, атмосферної циркуляції і географічних умов. Однак вплив кожного з цих факторів проявляється тут інакше, чим в інших областях земної кулі, тому і клімат Антарктиди дуже своєрідний.
Антарктида розташована за полярним колом і тому протягом одного півріччя практично зовсім не отримує сонячного тепла, а в друге півріччя навпаки вона його отримує у великій кількості.
Повітря над Антарктидою дуже сухе, тому тут кількість сонячної енергії, яка припадає на одиницю поверхні, значно більша, чим для тих же широт Арктики. Крім того, поверхня Антарктиди розташована в середньому на 2 км вище від рівня моря, тобто приблизно на 1,5 км вище, чим інші материки, завдяки чому сонячна радіація менше ослаблена атмосферою і значно перевищує ту кількість тепла, яка спостерігалася б тут на рівні моря. Значну частину радіації отримує поверхня Антарктиди за рахунок зворотного повернення хмарами і атмосферою тих сонячних променів, які відбилися від поверхні. Нарешті, Антарктида відрізняється ясною погодою, що також сприяє підвищенню надходження радіації.
Результати спостережень на станціях Мирний, Піонерська  і Модхейм показали, що у найтеплішому місяці (грудень) сумарна радіація приблизно в 1,5 рази більша, чим у червні на арктичних станціях, розташованих приблизно на тих же широтах. Навіть за рік сумарна радіація в Антарктиді виявляється значно більшою, чим у помірних широтах.
Якби все тепло, що надходить від сонця, поглиналося поверхнею Антарктиди, то протягом літа товщина антарктичних льодів зменшувалася б на 2-2,5 м щомісячно, і виходячи з існуючих уявлень про товщину льодяного покриву, можливо було б обчислити, що протягом двох сторіч Антарктида звільнилася б від льоду. Але цього не відбувається! Не дивлячись на велике надходження сонячної енергії, Антарктида зостається територією морозу навіть в розпал літа. Температура повітря і поверхні снігу літом всюди, за винятком вузької 50-кілометрової берегової смуги, виявляється нижчою ніж 0 °С.
Через це клімат Південного океану зумовлений значною мірою різким контрастом між охолодженим Антарктичним континентом і більш теплим океаном.
Загальний характер і фізична природа атмосферної циркуляції над Південним океаном такі ж, як і в аналогічному широтному поясі Північної півкулі. Однак у Північній півкулі більша частина субполярного поясу зайнята сушею, яка майже суцільним кільцем оточує Північний Льодовитий океан, який займає полярний простір. В Південній півкулі, навпаки, полярний простір зайнятий сушею, а Південний океан оточує її суцільним кільцем. Ця різниця в розподілі суші і океану визначає значну різницю в кліматі полярних і субполярних зон Північної і Південної півкуль.
Між тропічними повітряними масами трьох океанів (Атлантичного, Індійського і Тихого) і холодним морським помірним повітрям Південного океану  існує  постійний  градієнт  тиску  між   30°  і
60° півд. ш. [52] і підтримується   значна  різниця  температури   –  полярний  фронт,

різко виявлений

протягом всього року. Впродовж року баричні системи, як і ізобари, зазнають значних сезонних меридіональних зміщень. Влітку (січень) ізобари займають крайнє південне положення і полярний фронт відступає у більш високі широти (45° півд. ш.), а взимку (липень-жовтень) ізобари і фронт зсуваються північніше, до субтропіків, причому середня амплітуда
зміщень
становить
4°
[53]
для
індоокеанського
сектора Антарктики. На цьому фронті постійно виникають циклони, які швидко переміщуються із заходу на схід. Постійне утворення і рух полярно- фронтових циклонів ніде не переривається, ніде не виявляється тенденції до уповільнення їх руху і утворення у субполярних широтах стаціонарного циклону, подібного Ісландській і Алеутській депресіям у Північній півкулі. Між 55 і 65° півд. ш. в Південному океані знаходиться антарктичний фронт, який представляє собою поділ між морським помірним повітрям і повітряними масами, які формуються над Антарктидою, і оточуючим її поясом
льодів.
Особливо
великих

значень

температурні
контрасти досягають взимку. Вздовж антарктичного фронту також із заходу на схід безперервно переміщуються циклони. В тих випадках, коли полярно- фронтові циклони відхиляються на південь, вони не заповнюються, а регенерують на арктичному фронті. На середніх місячних картах на південь від 40 – 45° півд. ш., майже до 70° півд. ш. виявляється колоподібна зона низького тиску, яка опоясує Землю. Найбільш низький атмосферний тиск спостерігається між 60 і 65° півд. ш., а найбільші баричні градієнти – між 50 і 60° півд. ш. Таким чином, циклонічний «пояс бур» у Південній півкулі охоплює не тільки сорокові, але і п’ятдесяті широти. У всьому цьому поясі панує західний перенос повітря. Середня
швидкість у полосі 48-55° півд. ш. (де вона найбільша) досягає 10-11 м∙с-1,
повторюваність вітрів зі швидкістю не меншою за 20-25 м∙с-1 становить 25- 35 % взимку і близько 15-25 % влітку. На острові Кергелен зареєстровані швидкості вітру до 75 м∙с-1.
Завдяки суцільному простору води повітряна циркуляція у Південному океані значно стійкіша, чим на тих же широтах Північної півкулі, меридіональні процеси тут розвинені слабо.
У зв’язку з тим, що над вкритою льодами поверхнею суші атмосферний тиск вищий, ніж над океаном, на південь від полярного кола градієнти тиску мають зворотний знак. Тому в прибережній полосі океану спостерігаються східні вітри. Швидкість цих вітрів звичайно не перевищує 6-8 м∙с-1 (середня швидкість близько 5-6 м∙с-1). Однак в деяких районах місцеве посилення вітру буває достатньо часто. Так, в районі Землі Аделі число днів з вітрами штормової сили досягає 340 на рік.
Типи синоптичних процесів в Антарктиці поділяються на дві основні групи – зональні і меридіональні [54], при цьому циркуляція атмосфери над тихоокеанським сектором суттєво вирізняється. Це пояснюється значно більшими його розмірами, а також впливом материка Австралії, островів Нової Зеландії і Полінезії [54].
Всього у Південному океані Н.Г. Давидова [54] виділяє сім типів синоптичних процесів: один з них зональний, інші – меридіональні, причому останні виражені звичайно слабкіше, ніж в сусідніх регіонах. Необхідно відзначити, що мінливість синоптичних процесів в океанічних басейнах протягом року виражена слабко, що зумовлено порівняною однорідністю підстильної поверхні.
Температура морського помірного повітря Південної півкулі невисока і значно менше змінюється протягом року, чим у Північній півкулі. Поблизу північної межі Південного океану температура повітря взимку приблизно на 7 °С вища, чим на відповідній широті Північної півкулі (в Тихому і Атлантичному океанах). А влітку вона нижча, чим на тих же широтах Північної півкулі. За даними метеорологічної станції на острові Маккуорі (Австралія), амплітуда річного ходу температури повітря становить 5,5 °С: середня місячна температура +9,5 °С у січні і +4 °С в липні.
В прибережній частині океану навіть у січні (найтеплішому місяці) температура повітря лише незначно піднімається вище 0 °С. Зимова температура повітря тут низька завдяки тому, що в прибережних районах спостерігається «стікання» охолодженого над Антарктидою повітря. У морі Росса, наприклад, середня температура січня +4,5 °С, а липня -22 °С.
Хмарний покрив особливо щільний влітку. В січні хмарність на південь від 60° півд. ш. майже суцільна: 8,5 - 9,5 балів. В напрямку до північної межі океану хмарність зменшується до 7,5 - 8,0 балів. Взимку розподіл хмарності зворотний: найбільше середнє місячне значення
хмарності 7 - 7,5, місцями 8 балів спостерігається поблизу північної межі океану. В напрямку континенту кількість хмар зменшується. В липні середня хмарність на південь від полярного кола 6 - 6,5 балів, місцями навіть менша.
Кількість атмосферних опадів зменшується у напрямку з півночі на південь як взимку, так і літом. В області північної межі океану вона досягає 1000 мм на рік, а місцями (наприклад, поблизу південного краю Південної Америки) – навіть 1500 мм  на  рік.  На  південь  від  паралелі 60° півд. ш. річна кількість опадів зменшується до 500 мм. В прибережній частині океану кількість опадів трохи зростає (до 600 мм і навіть більше) на рік. В приморській частині самого континенту річна кількість також досягає 500-600 мм на рік. У внутрішніх районах Антарктичного континенту річна кількість опадів становить 100-150 мм.
8.3. Тепловий і водний баланси
В середньому, за винятком морів Уедделла і Росса, узбережжя Антарктиди обмежує Південний океан на 70° півд. ш., тобто цей полярний субрегіон розташований в нижчих широтах, чим арктичний. Тому на його поверхню надходить більше короткохвильової радіації. Але навіть на однакових широтах потік прямої радіації в південному субрегіоні на
7 % більший, чим в північному, через находження Землі в період найбільшої довжини південного полярного дня в перигелії. Однак через велику хмарність внесок прямої радіації в сумарну не перевищує 10 - 15 %. Через це максимальні значення короткохвильової радіації, які досягають  85 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1, мають місце не в низьких широтах субрегіону, а біля материка, де хмарність менша.
Північніше від південного полярного кола потік сумарної радіації змінюється від 2 - 5 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1 взимку до 55 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1 літом, при цьому залежність від широти слабка. Через більш тривале покриття льодом південних ділянок субрегіону у порівнянні з більш північними, поглинена короткохвильова радіація сильніше змінюється з широтою, чим сумарна.
Ефективне випромінювання становить 80 - 100 кДж ∙ (см2 ∙ рік)-1. Тому область і тривалість існування негативного радіаційного балансу поверхні океану більші, чим для сумарної радіації. Взимку всюди тут радіаційний баланс негативний і змінюється (за даними спостережень) в червні від -4 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1 на зовнішній межі до -9 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1 в прибережній зоні. Влітку радіаційний баланс поверхні океану позитивний і зростає від 10 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1 біля материка до 35-40 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1  на північній межі.
Річний радіаційний баланс Південного океану в цілому позитивний і
змінюється практично від 0 біля узбережжя до 100 кДж ∙ (см2 ∙ рік)-1. Таким чином, в цьому субрегіоні, як і в північному, променевий приплив тепла зазнає значних змін від негативних значень взимку до позитивних – літом. Це основна причина, яка призводить до утворення льоду [1].
Величина контактного теплообміну океану з атмосферою влітку дорівнює нулю, взимку підвищується біля північної межі до -5, місцями до
-10 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1. В сумі за рік контактний теплообмін негативний (океан віддає тепло в атмосферу). Найбільших значень віддача тепла досягає в районі, розташованому південніше від Африканського континенту - до -75 кДж ∙ (см2 ∙ рік)-1. В інших секторах поблизу північної межі Південного океану втрати тепла за рік через контактний теплообмін досягають -50 кДж ∙ см-2, а в атлантичному секторі вони близькі до нуля.
Витрати тепла на випаровування значні всюди в районах, прилеглих до північної межі океану. Особливо великих значень вони досягають на південь від Африки і на південь від Австралії і Нової Зеландії, а саме - 350-250 кДж ∙ (см2 ∙ рік)-1. На 60° півд. ш. ці витрати розподілені більш рівномірно по всьому кільцю океану  і  становлять  приблизно  1000  -  1200 кДж ∙ (см2 ∙ рік)-1. Нульова ізолінія (ізолінія, за якою спостерігається не випаровування, а конденсація) проходить південніше від полярного кола.
Сумарний за рік зовнішній тепловий баланс Південного океану негативний, тобто океан втрачає тепло, яке приноситься водними масами з більш низьких широт. Річні значення зовнішнього бюджету тепла досягають найбільш негативних значень південніше від Африканського континенту – до -150-200 кДж ∙ см-2. На іншій акваторії  океану вони менші: -50-100 кДж ∙ см-2.
Річний хід зовнішнього бюджету тепла має доволі велику амплітуду. Влітку південної півкулі (січень) бюджет тепла позитивний на усій акваторії океану. Найбільші його значення становлять 30-40, місцями до  50 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1, і спостерігаються поблизу північної межі океану. На 60° півд. ш. ці значення зменшуються до 20-30 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1, однак в атлантичному секторі на цій широті спостерігаються значення зовнішнього бюджету тепла до 40 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1. В липні бюджет тепла всюди в межах Південного океану негативний. Його значення по всій не вкритій льодом акваторії змінюється в діапазоні від -30 до -40, а місцями навіть до
-50 кДж ∙ (см2 ∙ міс)-1.
Наступною важливою особливістю клімату антарктичного субрегіону, як і арктичного, є позитивний прісний баланс. Однак співвідношення складових цього балансу тут інше. Відсутній річковий стік. Кількість опадів через нижче широтне положення океанічного оточення і більшу хмарність становить 50-100 см, тобто суттєво більше, чим в Північному Льодовитому океані. Випаровування ж не перевищує в
середньому 30 см на рік біля зовнішньої межі субрегіону.
Випаровування суттєве в районах, розташованих на південь від Африки і Австралії, де воно досягає величин 100-150 см на рік. В атлантичному і в східній частині тихоокеанського секторів випаровування у північній зоні океану становить від 50 до 100 см, а на 60° півд. ш. у більшості районів менше ніж 50 см на рік. На широті полярного кола випаровування зовсім незначне.
Різниця опади - випаровування в межах Південного океану всюди позитивна, хоча в районах на південь від Австралії, Нової Зеландії і Африки річні суми опадів майже дорівнюють випаровуванню. На іншій акваторії океану різниця опади-випаровування становить близько 50 см, або трохи більше – місцями до 70 см на рік.
Тому в середньому по субрегіону позитивний прісний баланс, як і в арктичному, є одним з основних «постачальників» води в Світовий океан, табл. 8.1.
Кількість прісної води, яка надходить в Південний океан з Антарктиди у вигляді материкового льоду, точно визначити важко. Однак можливо припустити, що на Антарктичному континенті зберігається баланс льоду у середньому багаторічному плані, тобто «постачання» материкового льоду в океан у середньому за рік і сублімація з поверхні, вкритої снігом, в сумі дорівнюють річному надходженню опадів у вигляді снігу на весь континент. Площа, вкрита материковим льодом в Антарктиці, становить близько 14 млн. км2. Кількість опадів на цій поверхні можливо в середньому вважати близькою до 200 мм на рік (поблизу узбережжя вона досягає 300-400, а в центральних районах менша ніж 200 мм). На цей час заведено вважати, що сублімація з поверхні льодовиків досягає 1/4 від кількості опадів. Таким чином, річний «приріст» материкового льоду становить 2,1 тис. км3, тобто можливо вважати, що така кількість прісної води у вигляді айсбергів «повертається» в океан.
Таблиця 8.1. Баланс прісних вод в океанах [37]
	Океан
	Тис. км3∙рік-1
	Шар, см

	Північний Льодовитий Південний (сектори)
Атлантичний Тихоокеанський Індоокеанський
За винятком південних секторів: Атлантичний
Тихий Індійський
	7,3
11,8
13,4
16,6
-22,7
-8,4
-18,1
	50
76
53
58
-30
-5
-38


8.4. Циркуляція вод у верхньому шарі
У Південному океані система циркуляції вод складається з двох головних течій: спрямованої з заходу на схід Антарктичної циркумполярної течії (АЦТ), яка також називається Антарктичною коловою течією, Західним дрейфом або течією Західних вітрів; і зворотного напрямку течія Східних вітрів, що йде вздовж берегів Антарктиди, і яку ще називають Антарктичною прибережною течією (АПТ). Між ними проходить улоговина динамічного рельєфу, якій відповідає антарктична дивергенція.
Різноманітний і багатобічний вплив АЦТ на розподіл в Південному океані біогенних елементів, гідрологічних і гідрохімічних характеристик водних мас. Тим самим вона визначає в зоні своєї дії райони підйому і опускання вод і, як наслідок, впливає на розподіл місць скупчення риби. Тому з’ясування причин виникнення, існування і мінливості АЦТ і вивчення її гідрологічного режиму є одною з найважливіших проблем сучасної динаміки великомасштабної океанічної циркуляції.
Регулярні щорічні експедиційні дослідження Антарктиди і оточуючих її вод зусиллями різних держав почалися з 50-х років ХХ сторіччя. Однак даних натурних спостережень за течіями ще мало  для того, щоб визначити за ними режимну циркуляцію вод. Розрахунки течій за допомогою математичних моделей числовими методами набувають все більшого розповсюдження, хоча при цьому виникають труднощі через відсутність даних про інтенсивність турбулентного перемішування на рідкій межі і конвекцію, а також через необхідність подолання ряду математичних труднощів, пов’язаних з розрахунком режимних характеристик. Тому при описі циркуляції в Південному океані найчастіше використовується динамічний метод, за яким визначається густинна складова течій.
Добре відомо, що обчислення швидкості течій динамічним методом дозволяє визначити абсолютну швидкість течій тільки тоді, якщо достатньо точно визначено положення нульової поверхні. Для її визначення застосовуються різні методи. Найбільш обґрунтований і ефективний з них – метод А. Дефанта, який базується на аналізі кривих різниць динамічних глибин. Запропонувавши в розвиток методу Дефанта свій метод, О.І. Мамаєв [55; 56] для побудови карти топографії нульової поверхні в Антарктиці використав 432 глибоководні станції. Отримана ним топографія нульової поверхні має такі основні риси:
1) глибина залягання нульової поверхні зростає в напрямку високих широт. В зоні найбільшої інтенсивності АЦТ її середня глибина становить 2000-2200 м;
2) внаслідок дуже великої глибини залягання нульова поверхня у цій
області зазнає значного впливу рельєфу дна;
3) максимальна глибина нульової поверхні в Антарктиці (більше 4000 м) спостерігається в районах, де відбувається формування і опускання антарктичної придонної води (наприклад, в морі Уедделла, біля шельфового льодовика Шеклтона і т. д.).
Динамічний рельєф в поверхневому шарі знижується в напрямку Антарктиди, починаючи приблизно з 40° півд. ш. В середньому це зниження від найбільш високих відміток (у центрах субтропічних кругообігів) до найбільш низьких в антарктичній дивергенції становить
150 динамічних сантиметрів. Ця зона охоплює південні периферії субтропічних антициклонічних кругообігів: Північно-Атлантичну, Північно-Індоокеанську і Північно-Тихоокеанську течії, а також і Циркумполярну течію. Північну межу Циркумполярної течії у поверхневому шарі визначити доволі важко, тому що за напрямком вона співпадає з течіями південної периферії субтропічних кругообігів. Звичайно цією межею вважають субантарктичний фронт, який в  верхньому шарі добре помітний за значними меридіональними  градієнтами температури і солоності. Він проходить південніше субтропічної конвергенції. З глибиною субтропічна конвергенція зміщується на південь і співпадає з субантарктичним фронтом.
Південна межа Циркумполярної течії (антарктична дивергенція) розташована приблизно вздовж південного полярного кола. З фізичної точки зору ця течія являє собою потужний потік, що рухається вздовж берегів Антарктиди із заходу на схід. Протяжність течії по стрижню становить 24,5 тис. км, ширина змінюється від 556 до 2590 км (в середньому 1600 км). Усередині АЦТ і в кільцеподібних областях, розташованих на південь від неї, і які вільно сполучаються між собою, спостерігається виключна однорідність гідрологічного режиму вод [57].
Стрижень Антарктичної Циркумполярної течії, тобто зона течії, якій відповідає згущення динамічних горизонталей на картах динамічного рельєфу і найбільші швидкості, не займає чіткого широтного положення. Найбільш північне положення він займає в східній частині атлантичного і індоокеанського секторів. В тихоокеанському секторі відбувається поступове зміщення стрижня течії на південь. Найбільш південне його положення відмічається в східній частині тихоокеанського сектора і в протоці Дрейка (62 - 63 ° півд. ш.). Далі на схід стрижень течії доволі  круто підіймається на північ на довготі 40 - 30° заходу і проходить приблизно по 50 ° півд. ш., а ще далі на схід в районі нульового меридіану він зміщується до 48 ° півд. ш. – це найпівнічніше його положення. Таким чином, різниця в положенні стрижня течії на різних довготах досягає 15°  за широтою [57].
З глибиною нахил на південь динамічної поверхні зберігається, але кут його стає менший, хоча глибше 1 км нахил динамічної поверхні на південь в середньому зберігається майже до 3 км, тобто має місце загальний східний перенос води. На рис. 8.1 - 8.3 представлені побудовані Трешніковим [57] карти течій південної полярної області для поверхні океану і горизонтів 1000 м і 2000 м. Звертає на себе увагу повна подібність ізоліній динамічних висот на всіх трьох горизонтах, що пояснюється відносно високою однорідністю глибинних вод. Треба відзначити, що з глибиною меридіональні вигини ізогіпсів зростають і на глибині 3 км вони перевищують 15-20 ° широти (в секторі Індійського океану).
Осереднена швидкість густинної течії зменшується з півночі на південь, а також із зростанням глибини.
Вздовж стрижня Циркумполярної течії проходить антарктична конвергенція, яка називається також південним полярним фронтом і є північною межею Південного океану.
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Рис. 8.1. Геострофічні течії на поверхні Південного океану [57]
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Рис. 8.2. Геострофічні течії Південного океану на глибині 1000 м [57]
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Рис. 8.3. Геострофічні течії Південного океану на глибині 2000 м [57]
З’ясуванням причини не зональності Антарктичної Циркумполярної течії займалися деякі дослідники, однак сповна переконливого пояснення цьому факту поки що нема. Слід відзначити, що результати дослідження швидкості вітру над Південним океаном свідчать про аналогічну не зональність в положенні максимальних швидкостей вітру [29]. Хоча осі максимальних значень швидкостей течії і вітру співпадають, це не може бути достатнім поясненням самого факту такого глобального відхилення від правильного зонального положення. Можливо, що зміщення осей течії  і вітру пов’язано з впливом континентів Південної Америки, Африки і Австралії, південні окраїни яких знаходяться на різному віддалені від берегів Антарктиди.
Другою особливістю Антарктичної циркумполярної течії є хвилеподібний вигин динамічних горизонталей, тобто також відхилення від зонального положення, але регіонального характеру. Ця особливість течії пов’язана з її проходженням над хребтами і підняттями дна. При проходженні хребтів течія повертає ліворуч, а над улоговинами - праворуч (у відповідності з тим, як це і повинно спостерігатися в Південній півкулі).
Геострофічні швидкості Циркумполярної течії невеликі. Навіть у стрижні течії вони становлять 10-20 см∙с-1 і дуже повільно зменшуються з глибиною [29]. Найбільші швидкості мають місце в районі протоки Дрейка і на невеликій ділянці на південь від о. Кергелен. Ці величини добре узгоджуються    з    даними    інших     досліджень.     За     розрахунками  Ф. Остапова [58], максимальна швидкість геострофічної течії в протоці Дрейка становить 27 см∙с-1; такий же порядок швидкості спостерігається на південь від островів Тасманія і Нова Зеландія [59].
Оцінки швидкості чисто дрейфової течії за формулою Екмана показали, що на поверхні ці швидкості мають ту ж величину, що і геострофічні, тобто близько 10-15 см∙с-1. Найбільш високі швидкості дрейфових течій відмічаються в індоокеанському секторі Антарктики [60]
· 25-30 см∙с-1. На більшій частині акваторії тихоокеанського сектора, північніше від 60° півд. ш., швидкості дрейфових течій не перевищують 10-15 см∙с-1, а на великих просторах сорокових широт в центрі вказаного сектора мають порядок 5 см∙с-1. На південь від 60° півд. ш. в індоокеанському і атлантичному секторах океану, за винятком центральної частини моря Уедделла, швидкість дрейфових течій в цілому нижча, чим на північ від цієї паралелі. Було також виявлено, що дрейфовий перенос має значну меридіональну (північну) складову.
За вимірами поверхневої течії за допомогою електромагнітного вимірювача течій (ЕМВТ), виконаними К.В. Морошкіним [61] в тихоокеанському секторі, на розрізі по 160° сх. д., між 55° і 66° півд. ш., напрям течії не виходить за межі 59°-65°, тобто розповсюджується переважно на схід. Швидкість течії, незважаючи на сильні західні вітри
(до 20 м∙с-1), змінюється від 13,5 до 33,5 см∙с-1 і становить в середньому 24,3 см∙с-1. На розрізах по 160° і 109° зах. д. середня швидкість  поверхневої течії зростає відповідно до 26,5 і 27,4 см∙с-1. Найбільш значні величини швидкості течії (в середньому 37,5 см∙с-1) спостерігаються в протоці Дрейка (від 17,2 до 62,5 см∙с-1). Що стосується великих швидкостей потоку в районі протоки Дрейка, то вони відмічалися й іншими дослідниками. Так, за даними вимірів течій за допомогою парашутних буїв і буїв нейтральної плавучості [62], середня швидкість АЦТ біля поверхні в протоці Дрейка становить 52,7 см∙с-1. Ф. Остапов [58] висловлює припущення, що у стрижні течії величина швидкості в цьому районі може досягати 40 - 60 см∙с-1. Це підтвердили дані вимірів на дослідницькому судні « Т. Вашингтон » (серпень 1969 р.) – середня швидкість на поверхні становила 40 см∙с-1, біля дна приблизно 4 - 8 см∙с-1.
В західній частині індоокеанського сектора Антарктики, за вимірами ЕМВТ, швидкість АЦТ в залежності від сезону і року спостережень (1957- 1966 рр.) змінювалася від 20-30 до 30-50 см∙с-1. Так, якщо в 1957 р. на розрізі по 15-20 ° сх. д.  середня  швидкість була  26 см∙с-1, то в 1959 р.  вона становила 48 см∙с-1, тобто зросла на 85 %, що свідчить про значну міжрічну мінливість АЦТ.
За результатами досліджень було також установлено, що ця течія неоднорідна в меридіональному перерізі. На окремих гідрологічних розрізах, поперек Антарктичної Циркумполярної течії, було виявлено два струменя з максимальними швидкостями: на фоні відносно повільного східного переносу виділяються два основних вузьких стрижня поблизу 40 і 48° півд. ш. Особливо чітко меридіональну неоднорідність динамічної структури вод було відстежено на стандартному розрізі по 20° сх. д. [63]. Це підтверджується тим, що основні великомасштабні елементи гідрофізичних полів тут, за даними багаторазових спостережень, зберігаються постійно у часі і просторі.
Ця особливість течії відмічалася неодноразово, однак і тепер ще неможливо зробити висновок про те, чи є така особливість характерна для всієї течії, чи тільки окремим її ділянкам.
Важливою особливістю АЦТ є зміна максимальної глибини її проникнення. В середньому глибина занурення нижньої межі становить близько 2400 м [57], що свідчить про значну однорідність даного потоку і його великий розвиток вглиб. Однак ця глибина вельми непостійна. Так, найбільша глибина занурення АЦТ становить 2800 м (в зоні від 30° до  110° зах. д.), найменша – 1700 м (між 30° і 120° сх. д.). Таким чином, різниця в глибині занурення течії досягає одного кілометра, що зовсім незвичайно для океанічних течій інших регіонів.
В перерізі АЦТ має характерну конусоподібну форму. Зміна швидкості води в основному струмені з глибиною відбувається, як вже
вказувалося вище, дуже повільно. Помітне її зменшення починається тільки з глибин 1500 - 2000 м. На поверхні і до горизонту 1000м швидкості течії становлять в середньому 8 - 10 см∙с-1 і тільки на глибинах 2000  -  3000 м вони зменшуються до 3,8 см∙с-1. На периферії потоку вже нижче за 500 м швидкості різко зменшуються.
В роботі [64] наведені результати дослідження глибинних течій для чотирьох розрізів тихоокеанського  сектора  Антарктики  (166°  сх.  д.,  160° зах. д., 109° зах. д., пр. Дрейка), які показують, що в цій зоні не відбувається помітного зменшення швидкостей із зростанням глибини від поверхні до 3000 м. Напрямки течій на поверхні і на цих глибинах також практично співпадають. Останнє, вочевидь, свідчить про значну однорідність поля густини по вертикалі, тобто про слабку стратифікацію вод в зоні АЦТ.
Таким чином, результати досліджень [57; 63] показують, що Антарктична циркумполярна течія за своєю швидкістю є сповна помірною і у відношенні «динамічної активності» поступається не тільки Гольфстріму і Куросіо, але і багатьом іншим течіям, хоча перевищує їх за витратами вод.
Не дивлячись на те, що середні швидкості Антарктичної Циркумполярної течії відносно невеликі, розповсюджується вона, вочевидь, у всій товщі води до самого дна, тому її витрати досягають дуже великої величини 150-190∙ 106 м3∙с-1 [29]. На різних ділянках течії витрати неоднакові, тому що від неї відходять гілки на північ.
У зв’язку з тим, що зменшення швидкостей течії з глибиною відбувається дуже повільно, на великих глибинах вони мають більші значення, чим на інших широтах Світового океану. Деформація течії у глибинному шарі стає більш помітною, чим на поверхні. Під впливом рельєфу дна розвиваються потужні меандри.
В придонному шарі вода переміщується у тому ж напрямку, що і вся її товща. Доказом якраз такого напрямку руху є зміна температури донної антарктичної води вздовж паралелей від моря Уедделла, де вона формується, на схід.
Поблизу Антарктичного континенту в полосі східних вітрів спостерігається течія, спрямована зі сходу на захід – Антарктична прибережна течія (або течія Східних вітрів). Ця течія охоплює верхній шар води, але в атлантичному секторі розповсюджується і в глибинний шар. Швидкості течії Східних вітрів різні на різних її ділянках. Є дані про те,  що вони можуть досягати значних величин. Так, вдовж льодового бар’єру Росса відмічалися швидкості до 100-150 см∙с-1.
Антарктична прибережна течія огинає весь континент і там де суша має виступи, течія набирає меридіонального напрямку. Найдальше на північ виступає Антарктичний півострів (Земля Грейама). Вздовж нього
течія прямує на північ, потім під впливом Південно-Антільського хребта все більше відхиляється на схід і разом з південним краєм Циркумполярної течії утворює циклонічний кругообіг в атлантичному секторі Південного океану [29]. Циклонічний кругообіг утворюється і в морі Росса.
У зв’язку з циклонічною діяльністю і стоковими вітрами у західних районах антарктичних морів переважають течії з північними складовими, а в східних – з південними. Це накладає відбиток на дрейф льоду, утворення розводів і рух придонних вод. В області між переважними західними і східними течіями утворюється, згадувана на початку підрозділу, зона дивергенції течій, яка не є суцільною областю підняття вод. Від неї до області Антарктичної циркумполярної течії переважають течії східного напрямку з середніми швидкостями близькими до 5 см∙с-1.
8.5. Циркуляція у глибинному і придонному шарі
Природа глибинної течії, яка переносить теплі води до материка, вважається компенсаційною, тобто вона компенсує відтік від материка поверхневих і придонних вод. Перенос теплих вод в межах материкового схилу відбувається переважно з північного сходу на південний захід з середньою швидкістю 5-20 см∙с-1. У виді окремих прошарків ці теплі води заходять в межі материкової відмілини і піднімаються до глибини 100-200 метрів. Товщина їх шару дорівнює приблизно 1 км.
Придонні антарктичні води від материкового схилу переносяться в північному напрямку. Їх верхня межа від горизонту 1 км поступово опускається до глибини 1,5 км в напрямку на північ до 55 – 65° півд. ш. За межами зональної системи хребтів рух придонних вод, вочевидь, нічим не стримується і вони радіально розходяться у вигляді своєрідних пластів, в результаті чого їх верхня межа в зоні антарктичної конвергенції опускається до глибини 3 км.
8.6. Вертикальна термохалінна структура і водні маси Південного океану
В Південному океані спостерігається специфічна вертикальна термохалінна структура вод, яка відрізняється від структури інших океанів, і тому її звичайно називають антарктичною структурою. Термохалінна стратифікація тут невиразна, а зростання густини з глибиною невелике. Тим не менш окремі шари води все ж відрізняються за своїми характеристиками завдяки різним процесам їх формування. У відповідності з цими різницями в Південному океані можливо виділити структурні зони, яким відповідають такі водні маси: поверхнева, холодна підповерхнева, глибинна верхня, глибинна нижня, донна.
Поверхнева вода. Поверхнева водна маса має зимову і літню модифікації. В зимовий сезон довге охолодження і осолонення через інтенсивне льодоутворення створюють сприятливі умови для глибокої конвекції, яка в Південному океані досягає 200 м. У шарі конвекції формується зимова модифікація поверхневої води. Температура цієї води змінюється по акваторії океану від -1 °С поблизу його північної межі до - 1,9 °С в найпівденнішій частині, де відбувається процес льодоутворення. Солоність води змінюється від 34,0 до 34,6 ‰, відповідно.
Влітку відбувається прогрів верхнього шару води, танення льодів і опріснення цього верхнього шару. Знижена (до 33,8 ‰) солоність створює значну вертикальну сталість на межі розпрісненного шару, яка перешкоджає перемішуванню його з підстильною водою. Товщина шару літнього прогріву неоднакова, вона змінюється від 100 - 120 м поблизу північної межі до 40 м на крайньому півдні, але повсюди в межах Південного океану зостається меншою від глибини зимової конвекції. Температура води в верхньому шарі влітку підвищується до 4 – 5 °С на півночі океану і до -1,5 °С на півдні біля берегів Антарктиди. Нижче цього шару зберігається більш холодний прошарок.
Поверхнева антарктична вода переміщується течією Західних вітрів на схід, але завдяки відхиляючій силі обертання Землі це переміщення має і північну складову. На деякій широті густина поверхневої антарктичної води стає більшою від густини відносно теплих субантарктичних вод, тому далі ця вода вже не може розповсюджуватися на поверхні і опускається вниз, змішуючись з субантарктичними водами. В результаті змішування утворюється нова водна маса, яка у відповідності з її густиною займає проміжний шар. Ця водна маса, яка отримала назву субантарктичної проміжної води, розповсюджується далеко на північ в Атлантичному, Індійському і Тихому океанах.
Зона змішування вод – антарктична конвергенція – співпадає зі стрижнем течії Західних вітрів. Хоча в цій зоні відбувається опускання поверхневої антарктичної води, постійне надходження цієї води з півдня підтримує в зоні конвергенції значні горизонтальні градієнти гідрологічних характеристик, особливо температури води, тобто зона конвергенції є фронтальною (південний полярний фронт), яка відділяє антарктичну зону від субантарктичної.
Підповерхнева вода. Холодний прошарок, який зберігається в літній сезон як залишок зимового охолодження, являє собою підповерхневу водну масу. Її характеристики зостаються тими ж, що і характеристики всього шару конвекції в зимовий сезон. Зрозуміло, на верхній і нижній межах підповерхневого шару вони трохи змінюються через перемішування з поверхневою і підстильною водами, але в ядрі шару зостаються майже незмінними. Глибина залягання ядра неоднакова, вона зростає з півдня на
північ від 75 до 200, а місцями до 300 м.
Глибинні води. Холодний підповерхневий шар в Південному океані підстеляється глибинною водою, яка складається з двох шарів. Верхній шар цієї води має максимум солоності і максимум температури, нижній тільки максимум солоності. Надходять ці води з півночі, а в індоокеанському і тихоокеанському секторах переносяться із заходу.
В межах Південного океану глибинні води піднімаються до поверхні. Особливо помітний цей підйом поблизу зони антарктичної дивергенції, де вертикальні складові швидкості спрямовані вверх. Нижня межа верхньої глибинної води змінюється з півночі на південь від 1750 до 1000 м, а ядро
· від 1000 до 500 - 300 м. Температура верхньої глибинної води від -0,5 до
3.1 °С, солоність 34,3 - 34,4 ‰. Іноді цю воду називають теплою проміжною водою.
Нижня межа нижньої глибинної води підіймається з півночі на південь від 400 до 1500 м. Температура її нижча від температури верхньої глибинної води, а солоність вища і досягає 34,66 - 34,68 ‰.
Донна вода. Найбільш густа в Світовому океані вода, яка займає придонний шар нижчий від 4000 м, утворюється в Південному океані. Як вже згадувалося раніше, основним з районів її формування є море Уедделла, для якого характерна широка шельфова зона. Зовнішній край шельфу поступово переходить в материковий схил, який опускається до океанічного ложа Африкансько-Антарктичної улоговини. Центральна велика частина улоговини має глибину більшу ніж 5000 м.
В зимовий сезон на шельфі моря Уедделла утворюється вода високої густини завдяки низькій температурі і доволі високій солоності. Інтенсивне льодоутворення приводить до того, що солоність води зростає до 34,62 ‰, а температура знижується до -1,9 °С. Тільки після цього вода набуває такої густини (більше 27,87 ум. од.), що може опускатися з  шельфу схилом у більш глибокі шари. Поблизу материкового схилу вона змішується з глибинною водою, температура якої близько +0,5 °С, а солоність 34,68 ‰.
В результаті змішування утворюється вода з температурою близько
-0,9 °С і солоністю 34,65 ‰. Ця вода має густину більшу, чим густина глибинної води, і опускається в придонний шар. Далі вона розповсюджується на північ і на схід і заповнює придонний шар у трьох океанах: Атлантичному, Індійському і Тихому. Тільки в Північний Льодовитий океан, який огороджений високими порогами, антарктична донна вода не попадає.
В літературних джерелах є дані про те, що в індоокеанському секторі Південного океану також є окремі райони на шельфі Антарктиди між 20° і 145° сх. д., де відбувається утворення донної води.
Також висувалося припущення про те, що деяка кількість донної
води формується в морі Росса. Дійсно, море Росса, як і море Уедделла, має доволі великий шельф. Тут відбувається інтенсивне льодоутворення і осолонення води. Для того щоб вода шельфу стала спускатися в глибину і змішуватися з глибинною водою, необхідно щоб її температура знизилася до -1,8 або -1,9 °С, а солоність перевищувала 34,58 ‰. Таких характеристик антарктична вода на шельфі може набути при замерзанні шару води не менше ніж 1,5 - 2,0 м.
В морі Росса такі умови є, однак холодна шельфова вода повинна досягти океанських глибин для того, щоб змішатися з глибинною водою. В Північній частині море Росса огороджено підняттями, які перешкоджають доступу шельфової води на великі глибини. Можливо, що деяка кількість донної води тут утворюється, але цей процес не має суттєвого значення. Доказом того, що ні райони шельфу індоокеанського сектора, ні море Росса (якщо воно і є джерелом утворення донної води) не мають такого значення, як море Уедделла, служить поступове підвищення температури донної води від моря Уедделла на схід на одних і тих же широтах.
Наприклад, на глибині 4000 м температура донної води вздовж паралелі 60° півд. ш. на схід від моря Уедделла (за напрямком Антарктичної Циркумполярної течії) наступна: в атлантичному секторі - 0,8, в індоокеанському -0,5 на заході і -0,4 на сході, в тихоокеанському
+0,5 ° С. Таке підвищення температури донної води, яке  відбувається через змішування з більш теплою глибинною водою у міру її віддалення від основного джерела утворення, можливо лише в тому випадку, якщо інші джерела поповнення цієї води значної ролі не мають.
8.7. Основні риси просторового розподілу гідрологічних і гідрохімічних характеристик
Температура води. В зимовий сезон південної півкулі (серпень) температура води на поверхні Південного океану майже всюди негативна. Поблизу узбережжя Антарктиди вона опускається до -1,9 і поступово підвищується на північ до -1 ° С приблизно на 60° півд. ш. в атлантичному і індоокеанському секторах і на 62 - 65° півд. ш. – в тихоокеанському секторі. Далі на північ температура води переходить через 0 °С і до північної межі Південного океану може досягати 2 - 3 °С.
В літній сезон (лютий) температура верхнього гомогенного шару підвищується менше чим на 1 °С в районах, прилеглих до берегів Антарктиди, і на 2-3 °С поблизу північної межі.
На глибинах до 200 м під верхнім трохи прогрітим в літній сезон шаром зберігається зимова температура води, а на глибині 300 м температура підвищується і стає майже всюди позитивною. На південь від 60° півд. ш. найбільш висока температура води спостерігається на
глибинах 500 - 1000 м. Навіть поблизу берегів Антарктиди вона приблизно 0,5 - 1 °С.
В нижній глибинній воді температура трохи знижується. На горизонті 2000 м ізотерма 1 °С відступає на північ від Антарктичного континенту у порівнянні з горизонтами 500 і 1000 м.
У глибинному шарі Південного океану на 2000 і 3000 м відмічаються найбільші меридіональні градієнти температури, які ніде більше в глибинних водах Світового океану не зустрічаються. Так, на глибині приблизно 2000 м зміна температури води досягає 2 °С на 10° широти, в той час як на тій же глибині в Тихому океані температура води на всій його протяжності змінюється не більше чим на 0,5 - 0,4 °С.
Температура донної води (4000 м), як вже відзначалося, негативна в атлантичному і індоокеанському секторах, а в тихоокеанському стає позитивною майже всюди, за винятком південної окраїни улоговини Беллінсгаузена, яка примикає до моря Росса, де температура донної води близька до -0,2 °С.
Солоність. В шарі зимової конвекції солоність в серпні майже всюди в Південному океані вища за 34 ‰. В лютому солоність поверхневої води знижується через танення льодів. Поблизу Антарктиди вона місцями не перевищує 33 ‰, але в цілому в цей сезон вона змінюється з півдня на північ від 33,5 біля узбережжя до 33,8 - 33,9 ‰ поблизу північної межі океану.
Солоність холодного підповерхневого шару відповідає солоності поверхневої води в зимовий сезон, тобто близько 34 ‰ і трохи вище. На горизонті 200 м значення солоності помітно перевищують 34 ‰, особливо в зоні антарктичної дивергенції, де вони досягають 34,5 ‰ завдяки підйому більш солоної глибинної води. У напрямку до північної межі океану солоність зменшується до 34,1 - 34,2 ‰.
На підстильних горизонтах підвищення солоності ще помітніше: на 300 м вона перевищує 34,5 ‰ у зоні дивергенції і близько 34,25 ‰ біля північної межі, на 500 і 1000 м вона досягає 34,7 ‰ в південній частині океану і близько 34,5 ‰ на півночі, а на глибині 2000 м солоність між південним полярним колом і 60° півд. ш. місцями більша ніж 34,75 ‰. На глибині 4000 м солоність від 34,65 до 34,70 ‰.
Густина. Взимку густина води на поверхні перевищує 27,0 ум. од. майже на всій акваторії Південного океану. Влітку густина поверхневого шару знижується внаслідок нагрівання і опріснення. Між полярним колом і 60° півд. ш. густина зостається більшою за 27,0 а на північ і на південь від цієї зони вона менша ніж 27,0 ум. од.
На глибині 100 м густина біля берегів Антарктиди перевищує 27,5 і зменшується у напрямку до північної межі до 27,0 ум. од. При переході від холодного підповерхневого шару до глибинних вод густина помітно
зростає завдяки підвищенню солоності (хоча температура підвищується).
На горизонтах 300 і 500 м ізолінії, що відповідають густині 27,5 і 27,0 ум. од. зміщуються далі на північ у порівнянні з їх положенням у підповерхневому шарі, а на глибині 1000 м густина в районах, прилеглих до Антарктики, перевищує 27,8 ум. од. і тільки біля північної межі знижується до 27,6 ум. од.
Далі з глибиною густина зростає дуже повільно. На глибині 2000 м вона змінюється від 27,86-27,89 ум. од. на півдні до 27,80-27,81 ум. од. біля північної межі, а на глибині 4000 м – від 27,88 - 27,90 ум. од. на півдні до 27,82 - 27,84 ум. од. на півночі.
Прозорість. Води верхнього шару в межах Південного океану менш прозорі, чим води субтропічних і тропічних зон інших океанів. На південь від 40° півд. ш. відносна прозорість води всюди менша ніж 30 м. В тихоокеанському і індоокеанському секторах до 50° півд. ш. прозорість знижується до 20 м, а в атлантичному секторі вона не перевищує 20 м вже на 40° півд. ш. Далі на південь прозорість ще менша і поблизу берегів Антарктиди падає до 10 м і менше.
В високих широтах біологічна продуктивність вод значна, тому що тут спостерігається підйом в поверхневі шари поживних солей спрямованими вверх рухами води в субполярних циклонічних системах. Інтенсивний розвиток планктону і призводить до того, що прозорість вод цих широтних зон невисока.
Однак тут треба мати на увазі процеси не тільки продукування органіки, але і її розкладання. Ці процеси більшою мірою залежать від температури середовища. З підвищенням температури на кожні 10 °С швидкість розкладання зростає в 2-3 рази. Таким чином, в субполярних і полярних районах, де температура води на 20 - 25 °С нижча, чим в тропічних районах, розкладання органічних речовин буде відбуватися майже в 10 разів повільніше від такого розкладання в тропіках.
Це, вочевидь, означає, що і при однакових умовах продукування в полярних районах повинно бути значно більше органічної речовини, а разом з тим і живих організмів, чим в тропічних зонах.
Вміст розчиненого кисню. Води Південного океану багаті на кисень. На поверхні його вміст біля узбережжя Антарктиди місцями перевищує 8,0 мл∙дм-3, а до північної межі знижується до 7,5-7,2 мл∙дм-3. У підповерхневому шарі його концентрація трохи нижча, на глибині 100 м вона трохи більша за  7,0 мл∙дм-3 на південь від 60° півд. ш. і менша ніж  7,0 мл∙дм-3 у напрямку північної межі. Ще більш помітно знижується концентрація кисню в глибинних водах. На глибинах 500, 1000 і 2000 м вона досягає 5,0 мл∙дм-3 тільки в прибережній зоні. В напрямку північної межі ця концентрація зменшується до 4,5-4,2, а місцями до 4,0 мл∙дм-3.
В донній воді Південного океану вміст розчиненого кисню зростає,
тому що ці води тут формуються при змішуванні поверхневого багатого на кисень шару з глибинними водами. В глибинних же водах частина кисню вже витрачена при їх поступовому переміщенні з Північної Атлантики в Південний океан. На глибині 4000 м вміст кисню в морі Уедделла перевищує 5,3 мл∙дм-3, але в міру руху донної води на схід він зменшується до 5,0 і навіть до 4,8-4,7 мл∙дм-3.
Вміст фосфатів. В поверхневому шарі Південного океану вміст фосфатів зростає від  1,5  мкг-атом∙дм-3  поблизу  його  північної  межі  до 2 мл∙дм-3 біля берегів Антарктиди. Приблизно такий же розподіл фосфатів  і в підповерхневому холодному шарі, а в глибинній воді трохи підвищується. Від 500 до 4000 м вміст фосфатів – близько 2 мл∙дм-3 на всій акваторії океану [29].
8.8. Коливання рівня, припливні явища і хвилі
Припливи. Припливи й інші коливання рівня в Південному океані досліджені відносно мало. Вздовж узбережжя Антарктиди відомі припливи, різні за своїм характером – від неправильних напівдобових до правильних добових. Неправильні напівдобові припливи спостерігаються вздовж Антарктичного півострова, в центральній частині індоокеанського сектора узбережжя Антарктиди. Правильні добові – у східній частині індоокеанського сектора, в морі Росса. Висота припливів, мабуть, не дуже велика. В морі Росса відомі припливи висотою близько 1 м, в морі Уедделла – від 0,6 до 3,2 м.
Хвилі. Стійкі вітри, спрямовані над більшою частиною акваторії Південного океану із заходу на схід, і відсутність материків або великих островів, які розділяють океан в меридіональному напрямку, забезпечують розвиток гранично великих хвиль для будь-якої швидкості вітру. Найбільш сильні вітри і, відповідно, найбільші розміри хвиль спостерігаються в поясі 50-60° півд. ш. Тривалі шторми в цій зоні можливі у будь-яку пору року. Річний хід хвилювання невиразний. Вірогідність хвиль висотою 5 м і більше взимку (серпень) становить на різних широтах від 25 до 35 %, а влітку (лютий) досягає 15-25 %. В центрі пояса найбільш сильних штормів (55 ° півд. ш.) вірогідність хвиль висотою більше 8,5 становить 4-8 %. Хвилі 3-відсоткової забезпеченості на цій широті можуть досягати висоти 20-25 м. Максимальна виміряна висота хвилі становила 24,9 м. Вона була зафіксована Г.В. Ржеплінським  2 квітня 1956 р. в районі 57° півд. ш.,   159° сх. д. на основі стереофотозйомки. Швидкість вітру в період цього шторму досягала 30-36 м∙с-1.
На південь від 60° півд. ш. вірогідність сильного хвилювання зменшується. Особливо змінюються характеристики вітру і хвилювання південніше від 65° півд. ш. Циклони тут звичайно мають невеликі розміри,
тому і розгони хвиль невеликі. Розвитку хвилювання заважають також виступи Антарктичного континенту, скупчення льодів і айсберги. Найбільш сприятливим сезоном року для появи тут великої брижі є літо, коли відсутність льодів не зважає її проникненню з півночі.
В прибережній частині вітрове хвилювання спрямоване зі сходу на захід завдяки східним вітрам, однак висота хвиль рідко перевищує 4-5 м.
8.9. Льоди
Стійке утворення морського льоду в Південному океані починається в березні як на чистій воді поблизу Антарктичного континенту, так і серед залишкових дрейфуючих льодів. Утворення первинних форм льоду може початися і в літні місяці при вторгненні холодних мас повітря з континенту, але влітку цей процес нестійкий, при зміні погоди літній лід швидко тане. Первинні форми льоду в Південному океані ті ж самі, що і в арктичних морях (а також і в інших районах). Вони представляють собою льодяні голки, сало, шугу, сніжуру, які поступово переходять в млинцевий лід, нілас, сірий, сіро-білий, білий лід.
Однак за своєю внутрішньою структурою і фізичними властивостями льоди Південного океану відрізняються від арктичних льодів. В Центральному Арктичному басейні снігу випадає мало, тому він не відіграє помітної ролі в процесі льодоутворення. Арктичний лід, як правило, кристалічний, його густина – близько 900 кг∙м-3.
На формування ж морського льоду Південного океану великий вплив чинить сніг, який випадає при проходженні циклонів, а також той, що виноситься вітрами з континенту. Сніг прискорює льодоутворення і збільшує товщину льоду зверху. Насичуючись водою, він змерзається і утворюється «сніжний» лід. В прибережній зоні суттєву роль відіграє внутрішньо водний лід. Тому для льодів Південного океану характерна шарувата структура: твердий кристалічний лід чергується з шарами пухкого сніжного або внутрішньо водного льоду, який має губчату структуру і набагато меншу густину, ніж кристалічний. У відповідності з цим шматки льоду можуть мати різну густину: від 600 до 900 кг∙м-3. Міцність такого льоду набагато менша від міцності арктичного [29; 8].
В результаті утворення молодих форм льоду на відкритій воді і дрейфу утворених льодів під дією вітру і течій межа льодів у першу половину зими доволі швидко переміщується на північ. Найбільша швидкість переміщення межі льодів спостерігається в червні [28; 29]. До серпня рух межі сповільнюється і у вересні вона займає, мабуть, найпівнічніше положення.
З року в рік положення межі льодів не є постійним, воно залежить від інтенсивності льодоутворення і швидкості дрейфу льодів у кожну
конкретну зиму, але в середньому крайнє її положення наприкінці літа знаходиться між 61° і 64° півд. ш. Щільність льодів поблизу межі їх розповсюдження може бути різною: від 1 до 10 балів. Біля самої кромки в зимовий сезон найчастіше зустрічається молодий лід товщиною 0,15-0,6 м, первинні форми і деяка кількість битого однорічного льоду, товщина якого більша ніж 1 м. Льодові поля тут зустрічаються дуже рідко, тому що сильне хвилювання руйнує їх.
Льоди Південного океану всередині границі їх розповсюдження не утворюють суцільного покриву, як в Арктичному басейні, де чистої води в зимовий сезон майже нема. Завдяки тому, що у Південному океані нема природної (континентальної) межі з півночі, льоди вільно переміщуються, утворюючи простори чистої води (або дуже розрідженого льоду). З цієї причини в Південному океані торосіння льодів розвинене слабо.
Морські льоди Південного океану постійно виносяться в більш низькі широти, тривалість їх існування обмежена і пакових льодів, подібних арктичним, тут, по суті, нема. Основну частину складають молоді льоди, зустрічаються і однорічні. Багаторічний лід зберігається в бухтах у вигляді нерухомого льоду, але площа його невелика. Майже вся маса льодів осіннього і зимового утворення руйнується до кінця літнього сезону.
Поблизу Антарктичного континенту льоди переміщуються головним чином на захід під дією східних вітрів. Виступи континенту перегороджують льодам шлях і відхиляють їх на північ. З цієї причини райони, прилеглі до східних узбереж півостровів і мисів, звичайно забиті плавучими льодами, які зберігаються і влітку, в той час як райони, розташовані біля західних берегів цих же півостровів і мисів, найчастіше зостаються вільними від льоду навіть взимку.
Так, в морі Уедделла течія Східних вітрів переносить льоди вздовж берега на захід. Досягнувши Антарктичного півострова, ці льоди разом з течією повертають вздовж півострова на північ, а потім на північний схід. В зимовий сезон від моря Уедделла на північний схід розповсюджується довга полоса льодів. Ця полоса довго зберігається і весною після того, як лід на іншій акваторії моря Уедделла зникає.
Західніше від Антарктичного півострова течії слабкі, тому в тихоокеанському секторі між 75° і 140° зах. д. лід набагато менш рухомий, чим в атлантичному, і має більшу товщину. Зона скупченого важкого для проходу льоду наприкінці зимового сезону спостерігається в морі Беллінсгаузена і далі на захід. Льоди тут часто торосисті щільністю до 7-9 балів. Товщина полів плавучого льоду досягає 2 м. Серед льодів моря Беллінсгаузена зустрічається багато невеликих айсбергів, а також поля багаторічного льоду.
Далі на захід в морі Росса існує добре означена циркуляція вод
циклонічного характеру, а разом з нею льодів і айсбергів. Як і в морі Уедделла, льоди виносяться на північ, де вони утворюють пояс, на південь від якого льодів менше. В літній сезон цей пояс зберігається; ширина його в різні роки може бути також різною. Ранньою весною пояс скупчених льодів складається з полів, уламків полів товщиною 1-2 м і айсбергів. Зустрічаються торосисті льоди. Влітку скупченість зменшується і пояс стає прохідним для суден [29].
В західній частині тихоокеанського сектора між м. Адер і островами Баллені утворюється ще один потужний льодяний масив. Основною причиною утворення тут масиву є постійне скупчення сидячих на ґрунті айсбергів, які сідають на відмілини, розташовані перпендикулярно до берега, і перешкоджають дрейфу морських льодів зі сходу на захід. Крім того, до островів Баллені дрейфує лід моря Росса, при цьому в західній частині масиву утворюються льоди більш важкі, чим у східній. Цей масив складається з полів, уламків полів крупно – і дрібно битого льоду. Зустрічається багато айсбергів. Морські льоди, часто торосисті з висотою торосів до 6 м [29], які зберігаються впродовж літнього сезону, також як і сидячі на ґрунті айсберги.
Далі на захід в індоокеанському секторі нема скупчень особливо важких льодів. Узбережжя континенту тут слабо порізане, тому льоди дрейфують вільно, крім того, суша в індоокеанському секторі знаходиться майже всюди північніше від Південного полярного кола, умови льодоутворення тут менш сприятливі, чим в інших секторах, а руйнування льоду починається раніше.
Припайного льоду в Південному океані небагато. Найбільша ширина припаю звичайно не перевищує кількох десятків кілометрів. Товщина припаю наприкінці зими досягає 2-2,5 м поблизу берега і зменшується до зовнішньої кромки припаю до 1-1,2 м.
Антарктичний припайний лід характерний своєю шаруватістю. Шари звичайного кристалічного льоду мають товщину 0,3-0,5 м. Інші шари утворюються через намокання і змерзання снігу на льоді, який утворився з морської води. Суттєву роль в утворенні антарктичного припаю має внутрішньо водний лід: він примерзає знизу до льоду, що утворився на поверхні, і збільшує його товщину до 4 м.
В районах, де обриси берегової лінії утворюють глибокі бухти, в яких лід захищений від дії вітру, припай може зберігатися протягом кількох років. Товщина багаторічного припаю досягає 4-12 м, такий припай є неподоланою перешкодою для суден на їх шляху до Антарктичного континенту. Деякі дослідники розглядають багаторічний припай в якості проміжної стадії розвитку шельфових льодовиків. Вище відмічалося, що товщина однорічного льоду у випадку намерзання знизу внутрішньо водного льоду може досягати 4 м. Іноді його вважають за
багаторічний лід, однак за структурою він відрізняється від багаторічних льодів своєю пухкістю; при ударі судна такий лід легко колеться.
На початку листопада утворення льоду зупиняється і починається його танення. Утворюються ополонки і розводи, лід стає пухким. Танення льоду прискорюється в результаті його механічного руйнування під дією хвиль, припливів, штормових вітрів. Молоді льоди зникають доволі швидко, а кромка починає відступати на південь. Від листопада до грудня відступ кромки відбувається повільно, а у грудні-січні дуже швидко: до 10-
30 миль за добу. Процес руйнування льоду охоплює весь простір Південного океану від кромки до самої прибережної зони. Повсюди зменшується щільність льодів, всередині масивів з'являються ополонки і розводи. В березні площа льодів досягає своєї найменшої величини.
В атлантичному, індоокеанському секторах і в морі Росса плавучі льоди наприкінці літа звичайно легко прохідні для суден. Важкі скупчені льоди зберігаються в масиві островів Баллені, в морях Беллінсгаузена і Амундсена.
Айсберги. В льодовому режимі Південного океану особливу роль відіграють айсберги, які утворюються з льоду, що відколовся від краю материкового покривного льодовика, вивідних і шельфових льодовиків. Материковий лід в Антарктиці займає 14 млн. км2, з яких 11,3 млн. км2 розташовані над сушею, а решта льоду – над океаном. Характерна, властива тільки Антарктиді форма льодовиків – шельфові льодовики. Шельфовий лід представляє собою багаторічний припай, на якому з часом накопичилося так багато снігу, що він великим тиском спресувався, набрав кристалічної структури всередині і утворив багатометрову товщу льоду, і який займає в шельфових районах Південного океану значні площі.
Найбільш великі з шельфових льодовиків: льодовик Фільхнера і Ронне в морі Уедделла, льодовик Росса в морі Росса і льодовик Шеклтона в районі 95-100° сх. д. Інші шельфові льодовики займають менші площі.
Кромка шельфових льодовиків (де відбувається відколювання айсбергів) являє собою льодяну стіну, яка прямовисно височіє над водою. Найбільш значний з всіх такого роду льодовиків є льодовик Росса. Його кромка утворює безперервну льодяну стіну, яка тягнеться на відстань близько 750 км і отримала назву льодяного бар’єра Росса. Висота бар’єра Росса неоднакова по всій його довжині, в середньому вона становить 30 - 40 м над рівнем моря, але місцями височіє на 250 м. Середнє заглиблення льодовика нижче поверхні моря 180-200 м. Льодовик Росса підтримується не тільки відкладенням снігу на його поверхні, але і глетчерами, які упадають в нього.
За формою айсберга не завжди можна визначити від якого типу льодовика він відколовся. Айсберги, які відколюються від шельфових льодовиків, бувають плоскі, але таку ж саму форму часто мають і глетчерні
айсберги. Взагалі для антарктичних айсбергів у ранній період їх існування (на початку дрейфу) властива форма подібна столу (столові). Коли ж вони опиняються в більш теплих водах, їх підводні частини сильно тануть, внаслідок чого айсберги втрачають стійкість і перекидаються. Перекидання айсбергів іноді відбувається до їх розпадання на окремі шматки, частіше ж вони спочатку розпадаються на уламки, а потім перевертаються.
Час існування окремих айсбергів залежить від їх розмірів, внутрішньої структури, шляху дрейфу. Антарктичні айсберги за своїми розмірами перевершують айсберги Північної півкулі.
Найбільшу горизонтальну протяжність мають молоді столові айсберги шельфового походження. Найбільш великі з них за своєю довжиною досягають 70-80 км. Висота надводної частини коливається від 10-15 до 60 м. Висота надводної частини глетчерних куполоподібних айсбергів досягає 100 м. Найбільші айсберги мають горизонтальні розміри, які перевищують 100 км, а площу - більше 10 тис. км2. Так, в 1956 р. в районі острова Скотта був виявлений айсберг, площа якого була більша за 40 тис. км2. Він мав довжину близько 385 км, а ширину – близько 110 км. Існування таких айсбергів у часі визначається кількома роками.
В 1963 р. льодова розвідка радянської антарктичної експедиції виявила в районі станції Молодіжна великий столовий айсберг площею близько 7 тис. км2. Пізніше, в 1966 р. льодова розвідка повідомила, що айсберг розколовся на дві частини. В лютому 1967 р. японська авіарозвідка виявила одну з частин цього айсберга розмірами 50 × 70 км, яка дрейфувала на захід зі швидкістю 4,4 км на добу.
Співвідношення між надводною і підводною товщиною айсберга залежить від його густини, яка визначається структурою льоду. Айсберги материкового походження з внутрішньою кристалічною будовою, мають густину 800-900 кг∙м-3. Густина айсбергів шельфового походження - 600- 700 кг∙м-3 (в середньому), однак вона неоднакова в різних шарах льоду. Дослідження, проведені на шельфовому льодовику Росса, показали, що у верхньому 36-метровому шарі льоду густина з глибиною зростала від 300 до 774 кг∙м-3. Айсберги, що відкололися від льодовиків, де сніг не встиг спресуватися і утворити кристалічну структуру, тобто пухкі «сніжні» айсберги мають густину близько 500 кг∙м-3. Такі айсберги розпадаються на шматки і зникають швидко.
Відколовшись від льодовиків, айсберги втягуються в загальний дрейф спочатку (в прибережній частині) на захід і північний захід, потім, після зміщення в більш низькі широти, - на схід з деякою північною складовою в потоці вод течії Західних вітрів.
В антарктичних водах айсберги зустрічаються у будь-яку пору року як в зоні розповсюдження морських льодів, так і північніше від неї.
Межа їх розповсюдження повторює обриси антарктичної конвергенції, хоча окремі айсберги заходять далеко на північ від зони антарктичної конвергенції. Однак, в теплих водах на північ від конвергенції вони руйнуються доволі швидко.
Питання для самоперевірки
1. Який характер вітрів над Південним океаном і його причини?
2. У чому полягають основні особливості циркуляції вод Південного океану?
3. В результаті яких процесів формуються водні маси Південного океану?
4. В
чому
подібність
і
різниця
характерів
льодяного
покриву Південного і Північного Льодовитого океанів і властивостей льодів?
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