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Предисловие

Несмотря на огромные достижения в последние десятилетия в де
ле проникновения человека в космос, Земля остается и, видимо, еще 
долго будет оставаться нашим единственным домом, единственной 
базой для всех мероприятий человечества. Именно Земля еще долго 
будет основным источником всех ресурсов, необходимых для жиз
недеятельности и жизнеобеспечения, без которых невозможно са
мо существование человечества, его культуры, его дальнейшее раз
витие. Именно по этой причине так резко повысилось внимание 
во всех странах к развитию всего комплекса наук о Земле и едва ли 
не в первую очередь геофизики. Во всех передовых странах ассиг
нования на развитие геофизики за последние годы существенно воз
росли.

Очевидно, что сохранение жизнеобеспечивающей экологической 
обстановки на нашей планете стало проблемой первостепенного зна
чения и в решении этой проблемы геофизика играет одну из веду
щих ролей.

Необходимо подчеркнуть и еще одну важнейшую особенность 
нашего времени. Мы живем в эпоху, коща острее, чем когда-либо, 
встал вопрос об обеспечении деятельности и жизни людей природны
ми ресурсами. Необходимые природные ресурсы делятся на возоб
новимые и практически невозобновимые, накопленные на Земле 
за 4,5 млрд лет ее истории. Сейчас многие виды ресурсов близки 
к исчерпанию хотя бы в смысле их доступности. Уходят в прошлое 
те времена, когда многие виды ресурсов были относительно легко 
доступны и использовались без заметного ущерба для самой природы, 
для существования человечества. Большинство полезных ископаемых 
сосредоточено в недрах Земли, и естественным путем в первую оче
редь были израсходованы те из них, которые лежат вблизи земной 
поверхности. Сейчас мы вынуждены переходить к поискам полезных 
ископаемых на гораздо больших глубинах, а также на дне морей и 
океанов. Во всех этих случаях геофизические методы становятся 
ведущими. Конечно, не существует четких границ раздела между 
всеми науками о Земле, они часто выступают в тесном взаимодейст
вии. Например, невозможно в огромном числе случаев провести чет



кую границу между геофизикой, геохимией, вулканологией, петро
логией и т.д.

Однако роль геофизики не ограничивается только поисками и 
разведкой полезных ископаемых. Фундаментальная геофизика яв
ляется почти единственным источником знаний о внутреннем стро
ении нашей планеты и, в последние годы, таких ее космических 
соседей, как Луна, Марс, Венера, все другие планеты и само Солнце. 
Через изучение самых верхних частей атмосферы и различных физи
ческих полей Земли геофизика смыкается с изучением космического 
пространства.

Огромна роль геофизики в изучении процессов, протекающих в 
теле Земли, начиная с глубин земного ядра и кончая водной и газо
вой оболочками Земли. Здесь мы подходим к изучению проблем раз
вития, эволюции Земли во времени, эволюции ее внутреннего строе
ния, самой проблемы происхождения различных оболочек Земли, их 
взаимодействия. Нет сомнений, что Земля в прошлом имела иное 
строение, ее современное строение явилось результатом эволюции во 
времени в результате процессов, протекавших и протекающих в теле 
планеты. Что эти процессы активно происходят и в наше время, что 
Земля — развивающееся тело, мы знаем благодаря проявлению этих 
процессов вблизи поверхности нашей планеты. Деятельность вулка
нов, землетрясения с очагами на глубине во много сотен километ
ров, движения земной коры как в наше время, так и в глубоком 
геологическом прошлом — все свидетельствует об активной жизни 
нашей планеты, о взаимодействии ее оболочек, об изменении их 
состава и жизни и о постоянном изменении экологической обста
новки.

Все эти изменения в прошлом проходили естественным путем, 
даже вмешательство деятельности человека до последнего времени не 
влияло существенно на ход природных процессов: слишком малы 
были энергетические возможности человека по сравнению с энерге
тикой основных природных процессов, влияющих на развитие эко
логической обстановки на Земле в целом и в крупных ее регионах. 
Но с недавнего времени положение стало меняться. Использование 
возможностей техники сделало деятельность человека экологообра
зующим фактором, что без правильного научного подхода может 
привести к экологическим катастрофам. Все это ведет к усилению 
роли наук о Земле, особенно таких, как геофизика, геохимия и 
родственные им дисциплины.

Чудовищное засорение среды обитания, безоглядное истребление 
всех природных ресурсов, в том числе и возобновляемых, перестрой
ки крупных регионов земной поверхности в процессе хозяйственной 
деятельности с единственной целью: получить максимальную сиюми



нутную выгоду — могут привести и уже приводят к последствиям, 
грозящим катастрофами. Достаточно упомянуть несколько примеров, 
таких, как начавшееся разрушение озонового слоя атмосферы, отме
чаемое потепление климата и многое другое.

Даже неизбежная хозяйственная деятельность, как и широкое 
использование ядерной энергии, без должного учета геофизического 
и других факторов грозит бедственными последствиями, примеры 
которых мы уже имели случаи наблюдать. Нечего и говорить о часто 
предлагаемых новых гигантских проектах, сулящих огромные выго
ды, но влекущих тяжелые последствия, быть может, замедленного 
действия, но тем более опасные.

Наконец, необходимо отметить огромную роль, которую играет 
геофизика в решении одной из самых фундаментальных проблем 
естествознания — проблемы зарождения и развития нашей планеты 
и родственных ей планет, проблемы возникновения, развития и пре
образования верхних оболочек Земли: каменной оболочки (кора), 
водной и газовой оболочек. Эти оболочки, их свойства, строение, 
состав, их взаимодействие целиком определяют всю область биосфе
ры, область, где появилась и существует жизнь на Земле. Сейчас уже 
можно говорить, что органическая жизнь появилась на нашей пла
нете практически одновременно с образованием земной коры, т.е. 
3- 3,5 млрд лет назад, и вряд ли можно сомневаться, что на ход 
эволюции биосферы существенное влияние оказывает характер эво
люции всех трех оболочек Земли, изменения их состава, строения и 
взаимодействия.

Нет сомнений, что все эти явления определялись жизнью, разви
тием всей массы планеты, процессами на всех ее глубинах. Вспом
ним, что такое важнейшее поле, как магнитное поле планеты, в 
значительной степени определяется свойствами земного ядра и про
цессами в нем. Таким образом, мы неизбежно приходим к выводу, 
что недра планеты определяют ход и направление развития ее внеш
них оболочек. Без изучения глубоких частей земных недр нельзя 
вскрыть , причины основных геотектонических и магматических про
цессов, процессов, определяющих лик нашей планеты и причины 
различий между ликом Земли и других планет земной группы. Здесь 
мы находимся еще в самом начале пути. Достаточно напомнить, что 
мы еще почти ничего не знаем о природе и причинах возникновения 
и исчезновения такого широко известного явления, как континен
тальные оледенения Земли, которые неоднократно возникали в тече
ние геологической истории.

Само образование и размещение в земной коре большинства по
лезных ископаемых определяется теми же глубинными процессами, 
без знания которых будет невозможно планировать поиски необходи



мых ресурсов. То же относится и к проблеме сейсмической опасности, 
к проблеме прогноза землетрясений.

Эти и многие другие проблемы и рассматриваются в настоящем 
пособии. Делается попытка описания способов их решения и рассмот
рения методов изучения. Дается обзор вероятных путей развития 
Земли и ее оболочек, высказываются некоторые соображения о путях 
влияния человека на дальнейшие судьбы экологической обстановки 
на Земле.

Академик В, А, Магницкий



Часть I

ФИЗИКА ТВЕРДОЙ ЗЕМЛИ

Введение
ПЛАНЕТА ЗЕМЛЯ  —  ЧАСТИЦА ВСЕЛЕННОЙ

По современным представлениям ученых, занимающихся проб
лемами происхождения и эволюции Космоса, Вселенной, на ран
них этапах эволюции Вселенной не было ни планет, ни звезд, ни га
лактик, ни их скоплений. Была только более или менее однород
ная водородно-гелиевая плазма. Эти представления базируются 
не только на теоретических расчетах, но и на наблюдениях и анализе 
так называемого “реликтового” радиоизлучения Вселенной, которое 
представляет собой “выродившееся” по причине красного смещения 
излучение горячей плазмы, сохранившееся с той эпохи, коща ника
ких звезд и галактик не было. По интенсивности реликтовое излуче
ние соответствует излучению абсолютно черного тела при температу
ре около 3 К.

Красным смещением называется явление смещения спектральных 
линий далеких галактик в длинноволновую часть спектра. Это явле
ние интерпретируется как доплеровский сдвиг частоты излучения, 
возникающий при движении источника излучения от наблюдателя со 
скоростью, пропорциональной расстоянию. Отсюда возникла гипоте
за о расширении Вселенной. Экстраполяция во времени назад приво
дит к выводу, что расширение Вселенной началось свыше 10 млрд лет 
назад. Начало расширения трактуется как “большой взрыв”, сразу 
после которого и появилось то микроволновое излучение, которое 
теперь называется “реликтовым”. В эпоху, когда возникло наблюдае
мое сейчас “реликтовое” излучение, тогдашняя Вселенная была уме
ренно нагретой (~ 4000 К) плазмой, заключенной в небольшой обла
сти, радиус которой составлял около 15 млн световых лет. Это в 
несколько раз меньше современного расстояния от Солнечной систе
мы до центра скоплений галактик в созвездии Девы, к которому 
принадлежит и наша Галактика. Современные расстояния до удален
нейших от нас галактик исчисляются многими миллиардами свето
вых лет. Концентрация частиц в вышеупомянутой “первобытной” 
плазме была умеренной — около 3000 на 1 см3, и все пространство



было заполнено равновесным излучением, соответствующим темпе
ратуре ~ 4000 К, химический состав плазмы очень простой: смесь 
водорода и гелия. Более тяжелых элементов в ней почти не содер
жалось.

И вот из этой простейшей плазмы в процессе ее дальнейшей 
эволюции возникло все огромное многообразие наблюдаемой нами 
в настоящее время Вселенной. По-видимому, очень сложным спо
собом, непонятным до сих пор, образовались тяжелые элементы, 
появились частицы сверхвысоких энергий: космические лучи, га
лактики, очень разнообразные по своим характеристикам звезды, 
планеты и на нашей планете — все многообразие природы и живых 
существ. Ученые предполагают, что возможно существование живых 
организмов и на некоторых других планетах, обращающихся вокруг 
других звезд. О механизме грандиозного фантастического процесса 
эволюции Вселенной, приводящего к ее непрерывному усложнению, 
можно только строить те или иные предположения. Однако можно 
с уверенностью указать на один принципиальный фактор, с необ
ходимостью вызывающий эволюцию вещества во Вселенной, — это 
так называемая ‘‘гравитационная неустойчивость”, смысл которой 
был ясен еще Ньютону, а ее теория была создана в начале нашего века 
известным английским астрономом Джинсом. Сущность неустойчи
вости состоит в том, что по причине всемирного тяготения материя 
не может быть распределена с постоянной плотностью в сколь угод
но большом объеме. С неизбежностью в силу взаимного притяже
ния она должна “разбиться” на отдельные конденсации, сгустки. 
В первоначальной Вселенной почти однородная плазма должна бы
ла распасться сначала на огромные сгустки, из которых в даль
нейшем образовались скопления галактик. Галактики по той же 
причине разбились на “протогалактики”, из которых естественным 
образом возникли “протозвезды”. Образование звезд из “диффуз
ной” межзвездной среды, как установлено, продолжается и в насто
ящее время.

Возможно, что кроме гравитационной неустойчивости сущест
вуют и другие фундаментальные причины, приводящие к эволю
ции материи во Вселенной. Эта глубокая проблема требует даль
нейшего всестороннего исследования.

Наша Галактика, в которой находится наша крошечная планета 
Земля, образует только малую часть Вселенной. Солнце и его планет
ная система расположены во внешней части Галактики, представля
ющей собой дискообразное скопление звезд и межзвездных пыли 
и газа, видимых нами как Млечный Путь. Среднее расстояние Земли 
от Солнца 149,6 * 106 км, а средняя скорость ее движения по орби
те 29,8 км/с. В табл. 1 приведены данные о Солнце и планетах



Солнечной системы. Возраст Галактики, определенный на основе 
подсчета содержащихся в метеоритах радиоактивных протонов урана 
и тория и продуктов их распада, оценивается в 10 млрд лет. Солнеч
ная система сформировалась приблизительно на 5 млрд лет позже 
образования Галактики.

Таблица 1

Физические характеристики Солнца и планет

Небесное
тело

Среднее 
расстоя

ние от 
Солнца, 
М ЛН к м

Масса, кг
Период 

вращения 
вокруг оси

Средний
радиус,

км

Средняя 
плот
ность, 
кг/ м3

Наклон 
эква

тора к 
орбите

Сжатие

Солнце

'

1 ,9 9 -1030 =26
земных
суток

696 103 1,41 
в центре 

98,0

7°15'

Меркурий 57,91 3,304 -1023 58,6
земных
суток

2437 5,45 0° 0,00

Венера 108,21 4,872 1О24 243,16 
земных 

суток, об
ратное вра

щение

6050 5,25 86° 1-.3-104

Земля 149,60 5,978 1024 23h56m04s 6371 5,518 23°27' 1:298,25

Марс 227,94 6 ,423-1О23 24h37m23s 3388 3,943 24°48' 1:191,1

Юпитер 77 8 ,3 1,900-1027 9h50m 69720 1,34 3°7' 1:15,3

Сатурн 1429,3 5 ,6 8 9 '1026 10h 14m 57900 0,70 26°45' 1:10,2

Уран 2875,03 8 ,7 2 -1025 10h42m ,
обратное
вращение

24540 1,41 98 °0' 1:18

Нептун 4504,4 1,03-10 26 15h48m 25000 1,58 29° 1:60

Плутон 5900 1023—1024 6,39
земных

суток

2200 9 9 9

Существует два основных класса звезд: звезды главной последова
тельности и гиганты (определяются по диаграмме Герцшпрунга — 
Рассела). Солнце является довольно типичной звездой главной после
довательности, оно прошло стадию сжатия из межзвездного вещества 
свыше 4,5 млрд лет назад.

По современным представлениям планеты и их спутники образо
вались одновременно с Солнцем при конденсации газопылевого Сол



нечного облака. Это так называемая небулярная гипотеза, высказан
ная еще Декартом и Кантом и вновь привлекшая внимание ученых 
во второй половйне нашего столетия. Соперничающая с нею груп
па гипотез связывает образование планет с катастрофическим яв
лением, например с приближением к Солнцу другой звезды, “вы
тянувшей” из Солнца газовую струю, впоследствии сконденсировав
шуюся в планеты, со взрывом сверхновой и т.п. Катастрофические 
гипотезы встречают намного больше трудностей, чем небулярная 
гипотеза, при объяснении последователь эсти процессов формирова
ния планет, поэтому общепринятой е  настоящее время является 
небулярная. Она хорошо согласуется с современными взглядами на 
образование звезд и объясняет многие закономерности строения Сол
нечной системы. Наиболее трудно объяснимыми остаются такие фак
торы, как, во-первых, несоответствие между распределением массы 
вещества в Солнечной системе (более 99% принадлежит Солнцу) и 
момента количества движения (98% принадлежит планетам), во- 
вторых, химическое несоответствие между планетами-гигантами и 
планетами земной группы и, в-третьих, неполная ясность механизма 
конденсации.

В настоящее время в рамках небулярной гипотезы первое несо
ответствие объясняется взаимодействием между магнитным полем 
Солнца и ионизованным газопылевым облаком, которое может при
вести к передаче момента во внешние части сжимающегося облака. 
К такому же результату могут привести и эффекты турбулентности 
в облаке.

На важность химических данных в теории происхождения Сол
нечной системы впервые указал Юри. Различные тела Солнечной 
системы образованы в основном тремя группами химических эле
ментов. Около 90% массы Солнца составляют водород и гелий 
(I группа), около 1,5 — углерод, азот и кислород (II группа) и око
ло 0,25%  — магний, железо и кремний (III группа). Планеты зем
ной группы (Меркурий, Венера, Земля, Марс) и астероиды обла
дают значительной плотностью и состоят преимущественно из Mg, 
Fe и Si, Юпитер и Сатурн крупнее земных планет, их состав (в ос
новном Н и Не) возможно, мало отличается от состава Солнца или 
первичной околосолнечной туманности. Состав Урана и Нептуна 
определяется твердыми соединениями элементов II группы: мета
ном, аммиаком и льдом. Таким образом, во время формирования 
планет должна была происходить сильная химическая дифференци
ация. Менее летучие элементы III группы должны были выделиться 
из облака в окрестностях планет земной группы, когда облако вытя
гивалось под действием магнитных или иных сил. Тогда же водород



и гелий, составлявшие свыше 90% всей первоначальной массы об
лака, интенсивно улетучивались в окружающее пространство в ок
рестностях Юпитера и Сатурна. Однако механизм этого “выдувания” 
неясен.

Можно нижеследующим образом подытожить возможные стадии 
формирования Солнечной системы.

За счет сил гравитации Солнце сжималось, и поэтому его угловая 
скорость постепенно увеличивалась. При этом вращающийся газопы
левой диск вытягивался в экваториальной плоскости. Как впервые 
предположил Лаплас, околосолнечное облако образовалось после то
го, как вещество было выброшено с солнечного экватора, когда цент
робежная сила превысила силы тяготения.

В результате передачи момента количества движения от Солн
ца к облаку (возможно, за счет взаимодействия магнитного поля 
Солнца (~ 1Гс) с ионизованной частью облака) вращение Солнца 
замедлилось, облако расширилось до размеров всей Солнечной сис
темы.

С перераспределением от Солнца к облаку момента количества 
движения связана общая потеря энергии вращения, что могло про
изойти вследствие излучения облаком частиц высокой энергии при 
внезапных возмущениях магнитного поля. При этом могли образо
ваться легкие элементы, например литий, и некоторые короткоживу- 
щие радиоактивные изотопы, например А126.

При интенсивном истечении первичных Н и Не в окружающее 
пространство началась химическая дифференциация: на месте буду
щих  внешних планет концентрировались Н и Не, на месте планет 
земной группы — кремний, железо и магний.

По мере охлаждения околосолнечное облако конденсировалось в 
пылинки и более крупные частицы, двигавшиеся по эллиптическим 
орбитам вокруг Солнца в поле его тяготения.

Частицы с близкими орбитами сталкивались и слипались, выра
стая до размеров крупных тел. Когда тела достигли размеров 1 км и 
более, процесс столкновения и слипания усилился за счет тяготения. 
В конечном счете образовались планеты, их спутники и астероиды. 
Большая часть газа и пыли, составлявших первичное облако, заклю
чена в этих телах или же рассеялась в пространстве.

В процессе аккреции момент количества движения продолжал 
передаваться пока неизвестным способом от облака к новообразован
ным планетам и спутникам.

На начальных стадиях аккреции малые тела, возможно, сильно 
разогревались из-за распада радиоактивных изотопов, в частности А126. 
Эти изотопы могли появиться в результате облучения облака части



цами высокой энергии. Разогрев мог вызвать разделение железони
келевой и силикатной фаз и другие тепловые процессы в образовав
шихся телах. Метеориты возникли в результате разрушения некото
рых тел.

Процесс образования Солнечной системы в основном закончился 
около 4,5 млрд лет назад, и с тех пор общая структура системы не 
претерпела существенных изменений. За это время могли произойти 
захваты планетами спутников, а скорость вращения планет, особенно 
Меркурия, Венеры и Земли, могла замедлиться под воздействием 
приливного трения.



ГЛАВА 1
ГРАВИТАЦИЯ И  ФИГУРА ЗЕМЛИ

ЗЕ М Л Я  И  ДРУГИЕ ПЛАНЕТЫ
СОЛНЕЧНОЙ СИСТЕМЫ

Земля — космическое тело. Как уже было отмечено, ее происхож
дение и эволюция связаны с происхождением и эволюцией Солнеч
ной системы, Галактики и Вселенной.

Рассмотрим некоторые основные параметры нашей планеты как 
космического тела и сравним их с аналогичными параметрами других 
планет.

Под планетами понимают космические тела, масса которых из
меняется в пределах 1017-1026 т. Вещество в планетах находится 
в конденсированном состоянии и эволюционирует за счет процес
са гравитационной дифференциации, радиогенной энергии и т.д. Те
ла с массами ниже 1017 т не эволюционируют, так как время их 
эволюции порядка времени образования (аккумуляции). В косми
ческих телах с М >1026 т начинают протекать термоядерные реак
ции, свойственные звездам.

К настоящему времени в Солнечной системе обнаружено 9 пла
нет, 32 спутника, более 150 тыс. астероидов, около 100 комет. Все 
планеты движутся вокруг Солнца в одном направлении: в направле
нии вращения Солнца, по эллиптическим, близким к круговым орби
там, почти в одной плоскости — плоскости эклиптики. Большинство 
спутников планет также обращается в плоскости эклиптики. В том же 
направлении происходит вращение планет, кроме Венеры и Урана. 
Положение практически всех планет и спутников в одной плоскос
ти — тонком диске — дало основание предполагать, что все они 
образовались из газа (или газопылевого облака), сконденсировавше
гося в такой диск. Фактически вращение происходит вокруг общего 
центра масс всей Солнечной системы.

Ось вращения Солнца составляет 7 к нормали к эклиптике. На
клоны осей вращения планет (см. табл. 1) предположительно объ
ясняются воздействием на них космических тел. В частности, на
клон оси Земли на 23,5° связывается с падением на нее тела диа
метром примерно 1000 км и массой 1018 т. Подобными же причи
нами объясняются наклоны осей и обратное вращение Венеры и 
Урана.

Планеты делятся на две группы: внутренние (Меркурий, Венера, 
Земля, Марс) и внешние (Юпитер, Сатурн, Уран, Нептун, Плутон). 
Внутренние планеты подобны Земле: имеют сравнительно небольшие



размеры и высокие плотности за счет содержания тяжелых оксидов и 
наличия железистого ядра. Для этих планет характерны повышенная 
концентрация углерода, азота и кислорода и недостаток водорода и 
гелия. Внешние планеты в свою очередь делятся на две подгруппы: 
планеты-гиганты Юпитер и Сатурн (их радиусы соответственно 11 и 
9 земных), состоящие в основном из смеси водорода и гелия, и пла
неты Уран, Нептун и Плутон, состоящие из водорода в соединении 
с углеродом, азотом и кислородом (в основном вода в жидком и льди
стом состоянии). Между внутренними и внешними планетами распо
лагается пояс каменных астероидов (малых планет), число которых 
превосходит 3 тыс. Средний период обращения астероидов 4,7 года. 
Самая большая из малых планет — Церера, 770 км в диаметре, масса 
около 1/8000 массы Земли. Самые малые имеют диаметр около 1 км. 
Ближе, чем Меркурий, подходит к Солнцу Икар, к Сатурну ближе 
всего подходит Гидальго.

ФИГУРА ЗЕМ ЛИ
И  СИЛА ТЯЖ ЕСТИ

Приступая к изучению явлений, происходящих на Земле и в ef 
недрах, естественно прежде всего рассмотреть вопрос о том, каков 
общий вид, или фигура, Земли. Мысль о том, что Земля имеет фор
му шара, была высказана Пифагором еще в 530 г. до н.э. Эратосфен 
в 200 г. до н.э. сделал первую попытку определить размеры земно
го шара. Измерив на поверхности некоторую дугу Ъ большого круга 
и соответствующий ей центральный угол <р, Эратосфен определил 
радиус R  Земли из соотношения

b = R<p. (1.1)

Только в конце XVII столетия форма и размеры Земли стали 
рассматриваться не только как геометрическая, но и как физическая 
проблема. Ньютон в “Математических началах натуральной фило
софии” изложил теорию фигуры Земли на основе закона всемирно
го тяготения. Он был первым, кто показал, что из-за вращения Зем- 
лй должна быть не сферой, а эллипсоидом вращения, полярный ра
диус R п которого меньше экваториального R  э, т.е. Земля сплюсну
та по оси вращения. Ньютон впервые вычислил сжатие Земли по 
формуле

* = (R 3 - R n)/ R 3- (1.2)

Рассмотрим однородную пластичную модель Земли, которая 
не вращается вокруг оси. В этом случае сила тяжести, действую
щая на единицу массы на поверхности, была бы направлена к цент
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Рис. 1.1. Модель круглой вращаю
щейся Земли. М А  — сила тяжести, 
/ ц — центробежная сила, /  — гори
зонтальная проекция /  , направ
ленная к экватору

Рис. 1.2. Модель эллипсоидальной враща
ющейся Земли. МА  — сила тяготения, М А 1У 
М А2 — ее вертикальная и горизонтальная 
проекции, / ц, Д , / 2 — центробежная сила и ее 
вертикальная и горизонтальная проекции

ру. Обозначим эту силу вектором МА. Земля в этом случае име
ла бы форму шара с радиусом R = ОМ  (рис. 1.1). В результате вра
щения появляется центробежная сила f ll = a>2R cos <р’. Под вли
янием двух сил МА и /  однородный пластичный шар должен при
нять такую форму, которая в каждой точке нормальна к резуль
тирующей силе МЛр являющейся векторной суммой сил МА и /  . 
Такой формой будет эллипсоид вращения. В случае эллипсоида нор
мально к поверхности будет направление М А Х (рис. 1.2). Каж
дую из двух сил МА и /  можно разложить на составляющие, ори
ентированные по МАу и по перпендикулярному к М А Х направле
ниям. Для того чтобы единичная масса в точке М  была в равнове
сии, необходимо, чтобы составляющая силы тяготения МА2 была 
равна составляющей центробежной силы / 2 или

МА sin у = со2 R  cos <р' sin <р.

Если это равенство не выполнено, то возникнет сила, стремящаяся 
сместить единичную массу к экватору или к полюсу. В направлении 
по нормали на единичную массу будет действовать сила

М А Х — f\ = МА cos у — со2 R cos <р' cos <р,

которая и определяет ускорение свободного падения g. При условии, 
что <р ~  <р’, получаем

g = МА cos у — а>2 R cos2 <р. ( 1.3)
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В связи с тем что перпендикулярная к М А j составляющая цент
робежной силы в случае сплющенной Земли уравновешивается со
ответствующей составляющей силы тяжести, мы, находясь на по
верхности вращающейся Земли, не ощущаем ее вращения. В случае 
круглой Земли на единичную массу в точке М  действовала бы сила /  
(см. рис. 1.1), направленная к экватору. Разность нормальных со
ставляющих силы тяготения и центробежной силы на реальной Зем
ле является силой тяжести (1.3), зависящей от географической ши
роты.

Все сказанное справедливо для модели однородной Земли. На са
мом деле плотность в Земле возрастает к центру и задача усложня
ется. Решение для слоев с различной плотностью получено Клеро 
в 1743 г.

В действительности вопрос еще более сложен. Если для значитель
ной толщи Земли можно установить некоторый закон изменения 
плотности, то для верхней части — земной коры — это сделать 
невозможно. Поэтому поверхность Земли нельзя описать ни одной 
из известных аналитических поверхностей. Поверхность Земли опи
сывается индивидуальной фигурой — геоидом (Листинг), под кото
рым понимается уровневая поверхность силы тяжести и центробеж
ной силы, совпадающая со спокойной поверхностью воды в океа
нах и в мысленно прорезывающих все континенты бесконечно узких 
каналах, соединяющих океаны. Расхождение между поверхностями 
геоида и эллипсоида (референц-эллипсоид, сфероид) не превосходит 
нескольких десятков метров, в то время как разность Яэ и Rn сос
тавляет 21,385 км. По современным измерениям /?э = 6378,142 км, 
R n = 6356,757 км; сжатие геоида а = ( Яэ — Rn ) /R 3 = 1/298,255, что
составляет 0,3%, у Юпитера — 6 %. Спутниковые измерения показа
ли, что Южный полюс на 30 м ближе к центру Земли, чем Северный. 
Средний радиус Земли находится из соотношения (4/3)л:Я3р =

= (4 /3 )л  R ^ R n, т.е. приравнивается эллипсоид к равновеликому ша
ру. Получаем

/?гп = 6371,032 км.
Из этих данных можно определить площадь поверхности Земли: 

510 069 000 км2, из них 29,2% — суша и 70,8% — водная поверх
ность. Объем Земли 1,1*1027 см3, масса 6 1 027 г, что составляет 
3* 10_6 массы Солнца. Средняя плотность Земли 5,5 г/см3.

Как следует из уравнения (1.3), сила тяжести является резуль
тирующей сил притяжения и центробежной силы и зависит от широ
ты места. Введем в рассмотрение потенциал силы тяжести W, ко-



торый слагается из потенциалов притяжения V и центробежных 
сил £/, т.е.

W = V  + U. (1.4)
Рассмотрим потенциал V. По закону Ньютона притяжение единицы 
массы элементом массы dm на расстоянии г равно

F = G , (1.5)
Г*

где G = 6,666 * 10-8 г-1 • см? • с-2 — постоянная тяготения. Тогда 
потенциал притяжения некоторым телом в точке вне его будет равен

V= G dm
( 1.6)

Решение этого уравнения представляет собой бесконечный ряд, ко
эффициентами которого являются полиномы Лежандра Р (cos у):

Рп (cos у) = — d (cos2 у - I f .
2 п \  tf(cosy)

Если бы Земля была точной сферой со сферически-симметричным 
распределением плотности, то

(1.7)

где М  — масса Земли. Реальная Земля на ~ 1/300 отклоняется от 
сферы, поэтому основная часть гравитационного поля задается урав
нением (1.7). Хотя отклонение реального потенциала от сферическо
го невелико — порядка 1/300, оно заслуживает рассмотрения, так 
как, во-первых, определяет внешнее поле Земли, что важно для 
расчета траекторий спутников, и, во-вторых, дает информацию о 
флуктуации плотности в недрах, разностях моментов инерции Земли 
относительно ее главных осей и о состоянии гидростатического равно
весия.

Еще до запусков искусственных спутников Земли за счет назем
ных измерений удалось определить первый поправочный член к вы
ражению (1.7):

W « e ) ] ;
Я.

( 1 . 8 )

здесь
(1.9)



где R — расстояние от центра Земли, А и С — моменты инерции 
относительно R3 и R n соответственно. Угол & = я/2 — <р. Значе-

Для проблемы внутреннего строения Земли большое значение 
имеет величина /  среднего момента инерции

и данными сейсмологии позволяет определить распределение плот
ности в недрах Земли.

В случае планеты постоянной плотности ее безразмерный момент 
инерции равен

Если с глубиной плотность увеличивается, то /*<0,4, если умень
шается, то /*>0,4. Согласно наблюдениям значение /* = 0,3315, что 
соответствует существенному увеличению плотности внутри Земли. 
У Луны /* = 0,392, что близко к 0,4 и свидетельствует о почти 
постоянной плотности Луны, что объясняется небольшими давления
ми (~ 5* 104 атм) в лунных недрах.

Полный потенциал силы тяжести равен сумме

ние / 2 = 1082,65* 10 6, т.е. эта величина порядка сжатия Земли
(1/300).

(1.10)

которая совместно со значением средней плотности р 0 = ЪМ/4k R 2R u

/* = i /M R 2 = 0,4. ( 1. 11)

W=V+ и У
где U — потенциал центробежных сил, равный

( 1. 12)

(1.13)

3 ? 1 3 7 1
Учитывая, что Р2 (cos 0 )  =  ̂ cos 0  -   ̂ j  sm Ф ~ 2 ’ П0ЛУЧИМ вы_

ражение для потенциала сфероида

GMR2

Ускорение силы тяжести находится так:



8 =
( d W \2 _1_

2

. Ы
I

[rdf]

V2

(1.15)

На основании уравнений (1.14) и (1.15) можно установить связь 
между g и сжатием Земли а:

где

8э

1 +

GM

5w2Rl
2GM — а sin2 >̂

Яэ \

3 “>2*1 ^
1 + f

(1.16)

(1.17)

Уравнение (1.16) впервые было получено Клеро в 1743 г. Его 
можно записать более просто:

8 = 5Э( 1 + Р sin2 <р} , (1.18)

где ft — (5/i) q — а , д = со2 R j  g3 — отношение центробежной силы
к силе тяжести на экваторе.

Таким образом, сила тяжести в любой точке земного шара обус
ловлена следующими факторами:

1) действием всего земного сфероида и действием центробежной 
силы в случае равномерного наслоения вещества;

2) влиянием рельефа местности, окружающей точку наблюде
ния, что приводит к отличным от нуля производным dw/ дх, 
dw/ ду;

3) неравномерным распределением масс в земной коре.

АН ОМ АЛИ И  СИЛЫ ТЯЖЕСТИ.
И ЗОСТАЗИ Я

Расчеты фигуры Земли, начиная с Ньютона, производились при 
условии, что Земля находится в состоянии гидростатического равно
весия, т.е. имеется только давление и отсутствуют касательные на
пряжения. Гидростатическая гипотеза достаточно близко характери
зует реальное состояние Земли. Отклонение реальной фигуры Зем
ли (геоид) от поверхности сфероида (референц-эллипсоида) связано 
с Некоторым отклонением реального состояния Земли от гидростати
ческого равновесия.

Выражение для потенциала V при наличии гидростатического 
равновесия должно содержать только четные моменты / 2п, при



чем по мере роста п они должны быстро уменьшаться по ве
личине:

/ о \ П

V . ( « e )  +п=2

v  п (R V
+ ^  I  7  Рп (cos ®) (A nmcosmA + BnmsinmA) } ’ (1Л9)

п - 2  т =  1 \ /  4 7 \  >

где Лпт, Впт — гравитационные моменты, определяемые экспери
ментально по траекториям искусственных спутников.

Однако измерения с помощью искусственных спутников Земли 
дали сенсационный результат. Оказалось, что все гравитационные 
моменты начиная с / 3 примерно одного порядка (10_6), т.е. все 
моменты, кроме / 2, оказались величинами порядка квадрата сжатия 
{а2). При этом уменьшение моментов с ростом п происходит значи
тельно медленнее, чем предполагалось.

Общий фундаментальный вывод из спутниковых данных состоит 
в том, что отклонение Земли от гидростатического равновесия 
имеет порядок величины квадрата сжатия. Легко подсчитать откло
нение фигуры Земли от равновесной (a2R ^  70 м).

В связи с тем что реальное гравитационное поле (и соответственно 
геопотенциал) состоит из слагаемых, различающихся по своей вели
чине, оно разделяется на нормальное поле с потенциалом WQ и 
возмущенное (аномальное) поле с добавочным потенциалом Т. По
тенциал сфероида (1.14), который рассматривался выше, определяет 
нормальное поле силы тяжести. Соответственно за нормальную фи
гуру Земли выбирают эллипсоид вращения (сфероид, референц-зл- 
липсоид). поверхность которого является эквипотенциальной поверх
ностью для нормального потенциала W . Сфероид представляет хоро
шее приближение для геоида, отклонения высот геоида от сфероида 
не превышают a 2R — 70 м. С помощью спутниковых данных построе
ны карты высот геоида (ГЕОС-3 радарным альтиметром измерял 
непосредственно высоты в конце 70-х гг.).

Высоты геоида пропорциональны амплитудам гравитационных 
аномалий. Удивительно то, что аномалии не связаны с топографичес
кими особенностями поверхности (горы, впадины и т.п.). Из этого 
( it iver важнейший вывод: континентальные области изостатически 
скомпенсированы , т.е. материки плавают в подкоровом субстрате, 
словно гигантские айсберги в полярных морях. Аномалии силы тя- 
>• г и вызваны какими-то флуктуациями плотности в коре и ман
тии Земли,



Рис. 1.3. Изостатическое равновесие между корой и мантией (по В.Н. Жаркову, 1983)

Идея изостазии качественно была высказана в середине прошло
го века, она объяснила тот удивительный факт, что наличие гор 
почти не сказывается на гравиметрических измерениях. Согласно 
принципу изостазии, легкая кора, состоящая из гранита и базальта, 
изостатически уравновешена на более тяжелой мантии, как показа
но на рис. 1.3.

Получается так, что масса вещества на единицу площади, изме
ренная вплоть до некоторой глубины, приблизительно одинакова для 
всей поверхности Земли.

Менее плотные, чем нижележащий субстрат, горы имеют в суб
страте менее плотные корни. Наличие изостазии приводит к сущест
венным особенностям строения наружных слоев Земли (рис. 1.3): 
земная кора как бы плавает в подстилающих мантийных породах. 
При реакции на короткопериодические колебания (секунды, часы, 
дни) мантия ведет себя, как твердое упругое тело, для медленных 
движений (>104 лет) вещество мантии течет, как жидкость. Средняя 
вязкость мантии — 1023 П.

ЗЕМ НЫ Е ПРИЛИВЫ

Приливы наблюдаются в океанах, атмосфере и в теле Земли. 
Именно приливы твердой Земли называются земными приливами. 
Из-за приливообразующей силы, которая действует со стороны Луны 
(и в меньшей мере Солнца), происходят периодические колебания 
гравитационного поля Земли и уровня земной поверхности. Амплиту
да приливов зависит от распределения упругих свойств в недрах 
планеты. Сравнивая наблюдаемые амплитуды с теоретически рассчи
танными, мы контролируем данные об упругих свойствах Земли,



полученные другими методами. Недра Земли не являются идеально 
упругими, поэтому изучение приливов дает возможность изучать 
неупругость земных недр.

Приливное трение тормозит вращение Земли и систематически 
увеличивает продолжительность суток. В системе Земля-Луна за
медление вращения Луны ведет к увеличению орбитального момента 
количества движения Луны, в результате чего ее орбита расширяется 
и она удаляется от Земли. Реальный масштаб изменений экватори
ального радиуса Земли составляет несколько десятков сантиметров.

Приливообразующий потенциал Wx в произвольной точке А на 
поверхности Земли имеет вид

ще z — угол, лучи которого из центра Земли направлены на точку А 
и на Луну, R  — радиус физической Земли, г — расстояние между 
центрами Земли и Луны.

ГЛАВА 2
ВНУТРЕННЕЕ СТРОЕНИЕ ТВЕРДОЙ ЗЕМЛИ
ПО СЕЙСМИЧЕСКИМ ДАННЫМ

СЕЙСМОЛОГИЯ И  КЛАССИЧЕСКАЯ
СЕЙСМИЧЕСКАЯ МОДЕЛЬ ЗЕМ ЛИ

При землетрясениях возникают и распространяются по всему объ
ему твердой Земли низкочастотные упругие волны, называемые сей
смическими волнами. Геофизическая наука, изучающая сейсмичес
кие волны, их источники — очаги землетрясений — и строение 
твердой Земли или ее отдельных оболочек, называется сейсмоло
гией. Она возникла в начале XX столетия. Одним из основателей 
сейсмологии был русский физик и геофизик, академик Император
ской Санкт-Петербургской Академии наук князь Борис Борисович 
Голицын (1862-1916).

Поскольку вещество с различными плотностью и другими меха
ническими характеристиками распределяется в Земле неравномерно, 
твердая Земля имеет слоистое строение. Сейсмические методы дают 
наиболее точную и достоверную информацию о внутреннем строении 
Земли. Вскоре после начала инструментальных наблюдений были 
обнаружены три основных структурных элемента внутри Земли: яд
ро, мантия (оболочка) и кора. Скорости распространения сейсмичес
ких волн зависят от плотности и модулей упругости горных пород. 
Упругие (или сейсмические) волны, возникая в толще Земли как

( 1*20)



объемные, порождают поверхностные волны, выходя на поверхность 
Земли или пересекая границы раздела.

Объемные волны бывают двух типов: продольные и поперечные. 
Продольные являются упругими волнами сжатия, а поперечные — 
упругими волнами сдвига. Объемные волны подчиняются законам 
геометрической оптики, отражаясь и преломляясь у поверхностей 
раздела, ще их скорость изменяется. Скорости этих волн определя
ются формулами

V p - , T K ± m i '  v s - y T f ,  о . »

ще Vp и v s — скорости продольных и поперечных волн, К — модуль 
всестороннего сжатия, — модуль сдвига, р  — плотность.

Из этих формул видно, что скорость продольных волн выше ско 
роста поперечных волн (в среднем в 1,7 раза). Соответственно про
дольные волны регистрируются на сейсмограммах раньше попереч
ных. Поэтому продольные волны получили название первичных (pri 
mary, Р), а поперечные — вторичных (secondary, 5).

Объемные сейсмические волны в буквальном смысле слова просвечи
вают нашу планету и, подобно рентгену, позволяют выявить внутрен
нее строение Земли без непосредственного проникновения в ее недра.

Упругие сейсмические волны регистрируются сейсмографами, 
в зависимости от конструкции которых записывается либо смещение 
почвы, либо скорость смещения. Короткопериодные приборы (Т ~ 1 с) 
используются для обнаружения объемных волн, а длиннопериодные 
(Т > 15 с) — для обнаружения поверхностных волн.

Источник сейсмических волн имеет обычно протяженность 10-190 км. 
У микроземлетрясений он уменьшается до 1 км, а у катастрофичес
ких достигает 1000 км. При теоретическом рассмотрении он пред
ставляется ‘‘точкой”, которая называется фокусом или гипоцентром. 
Точка на поверхности Земли — проекция фокуса по вертикали вверх — 
называется эпицентром. Большинство очагов землетрясений располо
жено на глубинах менее 100 км, но известны землетрясения, проис
ходящие на глубинах до 700 км. Местоположение гипоцентра и эпи-

Рис, 2.1 . Схема годографа Г(А) (а) и схема распространении сейсмического луча (R —  

радиус Земли, Л — эпицентральное расстояние) (б)



центра землетрясений определяется по времени прихода сейсмичес
ких волн. Зависимость времени пробега Т от эпицентрального рассто
яния А называется годографом (рис. 2.1, а). Для случая однородной 
Земли на рис. 2.1, б приведена схема хода сейсмического луча к 
сейсмической станции. Точка А на рис. 2.1, а определяет сейсмичес
кий луч, проходящий расстояние за время Tj. Пусть в точке А
производная dT /dA  равна Р {. Задача сейсмологии состоит в том, что
бы перейти от графической зависимости ^(А) к зависимости сейсми
ческой скорости от радиуса v (г), так как информацию о внутреннем 
строении Земли дает распределение скоростей сейсмических волн по 
глубине. Ниже будет рассмотрен один из способов этого перехода. 
Для определения координат очага необходима регистрация прихода 
волн на нескольких сейсмостанциях (не менее 4). Последние усовер
шенствования мировой сети сейсмостанций и применение ЭВМ зна
чительно повысили точность определения очагов землетрясений.

До 50-х гг. наибольшее число открытий в сейсмологии было сдела
но в результате измерений времени пробега объемных волн землетря
сений. Предполагалось, что Земля обладает радиальной симметрией 
и поэтому можно использовать множество различных землетрясений, 
чтобы построить годограф волн Р и S для последовательного ряда 
возможных эпицентральных расстояний А от 0 до 180°.

Как уже упоминалось, Земля имеет ядро, мантию и кору. Истори
чески первым было открыто центральное ядро Земли: в 1906 г. Олд- 
гем обнаружил, что волны Р вблизи эпицентрального расстояния 180° 
приходят значительно позже, чем этого можно было ожидать (рис. 2.2).

Рис. 2.2. Некоторые пути P -волн, проходящих сквозь землю. Штриховые линии изо
бражают слабые Р-волны, выходящие в зоне тени (по Гутенбергу, 1963)



Такая задержка волн вызвана их прохождением через ядро с пони
женной скоростью. Это открытие было затем подтверждено более 
детальными исследованиями. Волны Р и S наблюдаются до А = 103°. 
причем их скорость возрастает с глубиной по мере прохождения вол 
ны через оболочку (мантию) Земли. Между 103 и 142° волны обычно 
исчезают: создается “зона тени”. От 142 до 180° появляется более 
поздняя волна Р, а волна S отсутствует. Из этого следует, что при
близительно на половине пути до центра Земли существует резкая 
граница раздела, ниже которой скорость волны Р внезапно уменьша
ется, а волна S исчезает. Известно, что поперечные волны не распро
страняются в жидкости, так как там модуль сдвига /л = 0. Следова
тельно, полученные результаты указывают на существование жидко
го ядра, выше которого лежит оболочка, или мантия, Земли, вещест
во которой находится в твердом состоянии.

Глубину границы раздела ядро — мантия впервые определил немец- 
кий сейсмолог Гутенберг в 1914 г. (2900 км), в связи с чем эта граница 
названа его именем. На границе Гутенберга vp скачком уменьшается
от 13,6 до 8,1 км/с.
Скорости попереч
ных волн v s соот
ветственно умень
шаются от 7,3 км/с 
до 0 (рис. 2.3). Плот
ность в ядре возрас
тает от 5,5 (в оболоч
ке) до 10 г/см3.

Рис. 2.3. Распределение 
скоростей волн Р и S внут
ри Земли по модели Дж еф
фриса-Гутенберга

Вторая отчетливая поверхность раздела, на малой глубине, была 
открыта югославским сейсмологом Мохоровичичем при изучении сейс
мограмм землетрясений в Югославии 8 октября 1909 г., записанных 
на расстоянии нескольких сотен километров от эпицентра. На этой 
границе, получившей название Мохо, скачкообразно возрастают ско
рости vp и v s и плотность /о. В связи с этим открытием земной корой
стал называться слой, расположенный выше границы Мохоровичича, 
Мохо или просто М. Толщина земной коры неодинакова в разных 
частях поверхности Земли: она изменяется от ~ 10 км (с учетом 
толщи воды) в океанических областях до 70 км в горных районах 
континентов. Вклад земной коры в полную массу и момент инерции

Центр
Земли



Земли мал, поэтому при рассмотрении Земли в целом земную кору 
представляют в виде однородного слоя толщиной ~ 35 км.

Согласно сейсмическим данным, наибольшей плотностью из трех 
областей Земли обладает ядро. Это соответствует данным о средней 
плотности Земли (5,517 г/см3) и плотности пород коры, равной 
- 2,8 г/см3 (граниты) и ~3,0 г/см3 (базальты). Отсюда следует пред
положение, что в глубоких недрах Земли должны существовать по
роды с очень высокой плотностью.

На рис. 2.3 представлено распределение скоростей волн Р  и S 
внутри Земли. Более детальные сейсмические исследования позво
лили обнаружить слой пониженных скоростей (волновод) в верхней 
части мантии, а также переходную зону в мантии (400-1000 км), в 
которой наблюдался быстрый рост скоростей vp и v s . Выше пере
ходной зоны была выделена верхняя мантия, а ниже — нижняя 
мантия.

В 1936 г. датский сейсмолог Леманн обнаружила быстрое увеличе
ние скорости P-волн внутри ядра на глубине около 5000 км из наб

людения слабых 
вступлений волн Р  
в зоне тени между 
Л = 110° и А = 143°. 
Эти вступления 
можно было объяс
нить только силь
ным увеличением 
скорости внутри 
ядра. Тем самым 
была установлена 
еще одна граница 
раздела, известная 
как переходная зо
на в ядре, которая 
отделяет внешнее 
ядро с малыми ско
ростями P-волн от

Рис. 2.4. Модель Булле- 
на внутреннего строе
ния Земли (а), зависи
мость плотности р  от 
глубины (б ), значения 
плотности /о0, экстрапо
лированные на нормаль
ные рТ -условия (в)
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внутреннего ядра с большими скоростями P-волн. По современным 
представлениям внутреннее ядро является твердым в противопо
ложность жидкому внешнему.

Австралийский геофизик Буллен, анализируя распределение 
скоростей сейсмических волн внутри Земли, разделил всю Землю 
на семь концентрических, зон и дал им буквенные обозначения 
(рис. 2.4). Подразделения Буллена служат основой для большинст
ва дискуссий о физических и химических свойствах земных недр.

ГОДОГРАФ  И ТРАЕКТОРИИ
ОБЪЕМНЫХ СЕЙСМИЧЕСКИХ ВОЛН

Из рис. 2.1, б видно, что время пробега P-волн определяется 
по формуле Т = 2 sin (А/2), где Т — время пробега, v — ско
рость сейсмической волны, А — эпицентральное расстояние, R — 
радиус Земли.

В связи с увеличением скоростей с глубиной (неоднородное стро
ение Земли) сейсмические лучи искривляются. Выводы, которые 
можно сделать о деталях строения Земли, зависят от точности опре
деления времени пробега. Проверка определения времени пробега 
возможна по записям волн от ядерных или других искусственных 
взрывов, местоположение, время 
и глубина которых известны и 
их не нужно определять по вступ
лениям сейсмических волн. Пол
ные таблицы времен пробега со
ставлены Гутенбергом, Джефф
рисом и Булленом и, несмотря 
на 50-летнюю давность, остаются 
лучшими для Земли в целом. Со
ответствующие годографы при
ведены на рис. 2.5. Большое чис
ло ветвей годографов появляется 
из-за отражения и обмена волн Р 
и 5 на границе мантии и ядра и 
на поверхности Земли. При точ
ных расчетах времен пробега в 
эти таблицы нужно вводить по
правки на сжатие, которое убыва
ет с глубиной.

На границах раздела в недрах 
Земли возникают новые волны 
различных типов. Так, попереч

Рис. 2.5. Годографы Джеффриса некото
рых объемных сейсмических волн



ная волна на границе расщепляется на поперечные волны двух типов: 
волны SH  и S V. В поперечной волне типа SH  вектор смещения лежит 
в плоскости границы раздела, эти волны не интерферируют с P-вол
нами и поперечными SV-волнами, вектор смещения которых лежит в 
плоскости, содержащей луч и перпендикулярной к границе. В резуль
тате при прохождении границы SH -волна дает преломленную и отра
женную волны только типа SH, a S V- и P-волны в общем случае дают 
четыре волны: отраженные и преломленные SV- и P-волны каждая. 
Так появляются обменные волны. Для каждого типа волн при про
хождении границы отношение sin i (i — угол падения) к скорости v 
остается постоянным:

sin i/v  = const. (2.2)

Отсюда получается

sin г/sin V = v /v  ', (2.3)

где V — угол преломления, v, v ' — скорости волны по обе стороны 
границы. Угол е = л/г — i называется углом выхода сейсмического 
луча.

На сейсмограмме обычно регистрируется рад фаз, каждая из ко
торых связана с распространением волн по определенному типу 
пути. Стандартные обозначения различных типов лучей показаны 
на рис. 2.5. Так, продольная волна, испущенная из очага в сторону 
от земной поверхности, обозначается Р, а к земной поверхности — р . 
После первого отражения от земной поверхности она может остаться 
продольной волной РР или перейти в поперечную волну PS. Анало
гичный смысл имеют индексы волн 5, SS, SP и т.д. Символ с упот
ребляется для указания на отражение волны от границы земного 
ядра. Получаются фазы РсР, ScS, ScP и др. Буква К  используется для 
обозначения отрезка пути P-волны во внешнем жидком ядре. Так, 
фаза PKS соответствует волне, которая изначально была Р-вол- 
ной, такой же прошла внешнее ядро, а затем преломилась из ядра 
в мантию, перейдя в волну 5-типа, и, уже не изменяясь, вышла 
на земную поверхность.

Буквой i обозначается отражение волны вверх от границы внут
реннего ядра, а буквами /  и /  — участки пути волн Р и S в твер
дом внутреннем ядре Земли. Так возникают фазы PKiKP, PKIKP, 
PKJKP. Некоторые из них показаны на рис. 2.5. Если сейсмограф 
расположен на эпицентральном расстоянии А = 60°, то первой он 
зарегистрирует прямую P-волну, затем волну РсР (P-волна, отра
женная от земного ядра), далее на сейсмограмме появится РР-вол- 
на (P-волна, отразившаяся от земной поверхности), за ней будет 
записана первая поперечная волна PcS (обменная волна, возникшая



при отражении прямой P-волны от земного ядра), наконец приходит 
прямая 5-волна. Скорость P-волны vp — 1,7 v s , поэтому и время про
бега 5-волн Ts соответственно больше времени пробега Тр приблизи
тельно в 1,7 раза. Затем последовательно вступают поперечные вол
ны ScS и SS, отраженные от ядра и поверхности Земли.

На расстоянии А > 80° прямые и отраженные волны Р и РсР 
(S и ScS) становятся близкими и постепенно накладываются одна 
на другую. На эпицентральных расстояниях А > 103° пропадают 
прямые S- и Р-волны. Это зона “тени” от земного ядра. Зона тени 
для прямых Р-вояи протягивается до А ~  142°, когда впервые появ
ляются волны РКР2, прошедшие через внешнее жидкое ядро. На
конец последний годограф на рис. 2.5 — фаза РК1КРУ которая со
ответствует продольной волне, появляющейся в зоне тени Р-волн 
на расстоянии А ~  110°. Эта фаза обязана своим существованием 
твердому внутреннему ядру, сильные преломляющие свойства ко
торого и завернули луч PKIKP в зону тени. Обнаружение этой 
“неожиданной” фазы на сейсмограммах в зоне тени привело в 
1936 г., как уже упоминалось, датского сейсмолога Леманн к от
крытию внутреннего ядра Земли.

П ЕРЕХО Д ОТ ГОДОГРАФА К СКОРОСТНОМУ РАЗРЕЗУ
ДЛЯ ОБЪЕМНЫХ ВОЛН

Для получения информации о внутреннем строении Земли не
обходимо статистически обработать данные о временах пробега волн 
от многих землетрясений к многочисленным сейсмическим стан
циям. Следующей задачей является нахождение зависимости сейс
мической скорости от радиуса Земли, так как именно скорость волн 
непосредственно связана с характеристиками среды. Способ такого 
перехода впервые был найден Герглотцем в 1907 г.

Ход сейсмических лучей от близкого землетрясения можно изо
бразить сравнительно просто (рис. 2.6). Учтем слоистость коры: оса-

Рис. 2.и. .'V', i ..( in м "Ь.ч'ко! о . in ча с г п.т.чкою земле фисения н слоистой ночной коре



дочный слой с очень малыми скоростями с-волн (сейсмических волн) 
и большим поглощением, гранитный слой и “промежуточный” слой, 
по-видимому, состоящий из базальтов. Ниже идет мантия, которая 
отделяется от коры границей Мохо. Такая модель коры удобна для 
исследования ее строения на материках. Местные особенности строе
ния коры изучаются методами глубинного сейсмического зондиро
вания с помощью взрывов (ГСЗ), а более общие черты — по диспер
сии поверхностных волн.

В коре под океанами гранитный слой отсутствует, толщина океан
ской коры около 5 км.

Времена пробега волн от близких землетрясений можно рассмат
ривать при помощи пучков с-лучей. Пучками называются лучи, для 
которых точки наибольшего проникновения в глубину находятся 
в одном и том же слое (в верхней мантии, как показано на рис. 2.6). 
Преломление происходит таким образом, что отрезки лучей во всех 
слоях, кроме самого нижнего, почти одинаковы. Поэтому изменение 
времени пробега в зависимости от эпицентрального расстояния опре
деляется разностью отрезков лучей в нижнем слое. Скорость в ниж
нем слое равна

где L = R А — эпицентральное расстояние, R  — радиус Земли.
Булленом получено уравнение годографа для волн от удален

ных землетрясений, дающих сведения о глубоких частях Земли. Если 
при рассмотрении близких землетрясений поверхность Земли мож
но считать плоской, то для волн удаленных землетрясений следует 
учитывать сферичность Земли. Слои Земли не обязательно разде
лены резкими границами, но при выводе уравнения годографа Бул
лен исходил из такого предположения. Рассмотрим, следуя Буллену 
и Стейси, основные свойства сейсмического луча.

На рис. 2.7 показан луч в трехслойной модели Земли при условии, 
что скорость в более глубоком слое больше. Однако вывод пригоден 
и для модели, в которой скорость v убывает с глубиной так медленно, 
что dv/ dr < v / г (г — расстояние слоя от центра Земли). При этом 
условии годограф непрерывен и дает возможность однозначно оп
ределить v(r). В реальной Земле в верхней мантии и у границы 
ядро-мантия dv /  dr > v / г.

Применяя законы Снеллиуса к границам А и В, получим

v = d b /d t  = R с/А/dt,

sin i j v x = s in /j /^ 2, 

sin z2 / v 2 = s*n УЪ'

(2.4)



Рис. 2.7. Схема распространения сейсмического луча в трехслойной модели Земли. 
А  и В  — границы между слоями

Из двух треугольников имеем

q = /*! sin Д = r2 sin r2. (2 .6)

Таким образом,

sin ij /г^ = rj sin /j  / v 2 = r2 sin i2! v 2 = /*2 sin / 2/ v3. (2.7)

Уравнение (2.7) можно распространить на случай преломления при 
любом числе границ и на случай рефракции в слое с непрерывным 
нарастанием скорости с глубиной. Следовательно, вдоль каждого 
луча выполняется соотношение

г sin i/ v = const = p. (2.8)
Здесь i — угол между лучом и радиусом в данной точке. Величина 
р называется параметром луча и сохраняется для всех точек одного 
и того же луча. Определяя параметр луча, мы тем самым находим 
величину г/ у в точке, где sin i = 1, т.е. в точке наибольшего про
никновения луча.

Другая важная формула для параметра р получается из простого 
геометрического рассмотрения бесконечно близких лучей РР ' и QQ ' 
(рис. 2.8). Отрезок PN  — нормаль, опущенная из Р Р ' на QQ \  т.е. 
фронт волны. Разность времен пробега по путям РР ' и Q Q ' бу
дет равна

dT = 2 Q N / v q , (2.9)



jd A

Рис. 2.8. Распространение двух бесконечно Рис. 2.9. Схема для вывода выражения
близких сейсмических лучей Р Р ' и Q Q ' для sin i

где v0 — скорость сейсмических волн у поверхности,

QN = PQ sin £0 = (l/2^  r0 (IA sin i0.

Отсюда получаем

d t!dA  = r0 sin i0/ v0 = p. (2.10)

Так как значения 7\ А, полученные из наблюдений, приведены 
в опубликованных таблицах, то можно определить dT /dA .  Таким 
образом, устанавливается связь между р и расстоянием А. Для того 
чтобы перейти к скоростному разрезу, необходимо эпицентральное 
расстояние представить в виде интеграла. Введем следующее соот
ношение:

р = г sin i /v  = r̂ / v  ̂ г • d S / d s , (2.11)

где 0  и s — величины, показанные на рис. 2.9. Далее

ds2 = dr2 + (г dG'j 2. (2.12)

Исключив ds из (2.11) при помощи (2.12), получим
/ .  , \2  „ 2 <2ЛЗ> 
(r^dS /pv ) = dr1 + (г d&j .

Введем обозначение rj = r/v, тогда найдем

/ , 1 1  9\ 1/2 (2Л4)d e / d r  = р / г  \г}2 — p2j

Интегрируя от самой глубокой точки луча г' д о  поверхности г0, 
получаем



Величины А и р  находятся из наблюдений, и поэтому (2.15) представ
ляет собой интегральное уравнение, решая которое можно опреде-

Упрощенный способ решения (2.15) приведен в книге Ф. Стейси 
“Физика Земли” (1972). Окончательное решение имеет вид

Уравнение (2.16) позволяет найти значение /*р соответствующее

Таким образом, получается зависимость v (г), справедливая до 
самой глубокой точки проникновения луча (этот вывод не относится

В большей части земных недр скорости с-волн медленно рас
тут с глубиной, и тогда можно пользоваться уравнением (2.16). 
Однако если существуют слои с быстрым возрастанием скорости 
с глубиной, то получается более сложная картина лучей и ус
ложняется годограф. Рассмотрим некоторые случаи, следуя 
Ф. Стейси.

Если возрастание скорости происходит весьма быстро 
(рис. 2.10, а), то годограф имеет вид, показанный на рис. 2.10, 6. 
В некотором интервале изменения параметра р , т.е. в некотором 
интервале значений sin /0, оказывается, что с уменьшением i0 рас
стояние А не увеличивается, а убывает. На годографе появляется 
петля.

лить rj (и, следовательно, v) как функцию г.

(2.16)

Ар а следовательно, 77j = rx/ v v

к случаю быстрого роста v , когда d v /d r  > v / г).

Т

А

а б

Рис. 2.10. Схема хода с-лучей с возрастающей скоростью (а) и их годограф (б)
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Рис. 2.11. Схема хода с-лучей с убывающей скоростью (а) и их годограф (б)

Слой, в котором скорость убывает с глубиной, вызывает искрив
ление лучей, схематически показанное на рис. 2.11, а. В этом слу
чае оказывается, что существует интервал глубин, на котором нет 
точек наибольшего проникновения лучей, и некоторый интервал 
эпицентральных расстояний А, на котором либо вступления волн 
очень слабы, либо их вообще не удается обнаружить (рис. 2.11, б). 
Существование нескольких типов лучей позволяет производить вза
имный контроль определения скорости по каждой из волн. Так, 
например, скорости продольных волн в ядре Земли должны получать
ся одинаковыми по годографам волн РКР и SKS .

ОПРЕДЕЛЕНИЕ ПЛОТНОСТИ ЗЕМ НЫ Х НЕДР
ПО СКОРОСТЯМ  СЕЙСМИЧЕСКИХ ВОЛН

Как показывают формулы (2.1), скорости волн Р и S определя
ют отношения модуля сдвига к плотности (ju/p) и модуля сжатия 
к плотности (к / р ). Эти параметры внутри Земли неизвестны. Поэто
му скорости сейсмических волн непосредственно не дают возмож
ности быстро и надежно оценить плотность. Однако, поскольку из
менения упругих свойств и плотности обычно происходят од
новременно и примерно в одинаковой степени, изменения ско
ростей волн можно использовать в качестве критериев изменения 
плотности.

Первый и наиболее существенный шаг на пути построения ре
альной модели распределения плотности внутри Земли (а тем са
мым и модели самой Земли) сделали американские геофизики Адамс 
и Вильямсон в 1923 г. Они предложили использовать для определения 
плотности сейсмический параметр Ф = К /p, который легко опреде
ляется через скорости сейсмических волн v p и v s :

Ф = K / p = v 2p -  (4 /3) v 2s . (2.17)



Так как благодаря скоростному разрезу нам известны зависимости vP  
и vS  от глубины, то тем самым известен и параметр Ф как функция 
глубины. Модуль сжатия К  по определению равен

(2.18)

где Ар и Ар — соответствующие приращения давления и плотнос
ти. При известном Ф можно определить закон приращения плотности 
при небольших приращениях давления:

Теперь для решения поставленной задачи надо знать закон нараста
ния давления в недрах Земли. При гидростатическом давлении при
ращение Ар при увеличении глубины на А/ равно весу вещества этого 
слоя, приходящегося на единицу площади:

Исключая Ар из (2.19) и (2.20), получим уравнение Адамса — Виль
ямсона

позволяющее определить детальное распределение плотности в не
драх Земли и соответственно получить реальную плотностную мо
дель Земли. При решении (2.21) вместе с распределением/? (/) авто
матически определяется g (/).

Существует ряд сложностей при определении плотности внутри 
Земли по уравнению Адамса — Вильямсона. Эти трудности связа
ны с наличием в недрах границ разрыва, фазовых переходов и т.п. 
Учет этих сложностей различными способами в последние десяти
летия дал возможность построить очень детальное распределение 
плотности в верхней мантии Земли и далее до границы мантии 
с ядром. Схема этого распределения представлена на рис. 2.4.

СОБСТВЕННЫ Е КОЛЕБАНИЯ ЗЕМ ЛИ

После сильнейшего Чилийского землетрясения в мае 1960 г. на 
записях, сделанных несколькими очень длиннопериодными сейсмог
рафами в разных точках земного шара, волны с очень длинными 
периодами чет*ко наблюдались в течение многих дней. Эти волны 
являются собственными колебаниями Земли, которые могут быть 
вызваны землетрясениями достаточно большой энергии. Известный 
математик А.Е.Г. Ляв еще в 1911 г. теоретически рассчитал, что

Ap = -jpAp. (2.19)

Ар = pgAl. (2.20)

(2.21)



стальной шар размером с Землю будет иметь период основного коле
бания около 1 ч. Однако впервые колебание с периодом 57 мин было 
обнаружено Беньоффом после сильнейшего землетрясения на Кам
чатке 4 ноября 1952 г.

Самый большой период собственных колебаний Земли, по данным 
измерений после Чилийского землетрясения, составил 54 мин* Кро
ме того, было отмечено много пиков более быстрых колебаний. Пе
риоды собственных колебаний определяются физическими свойства
ми вещества в недрах Земли. Следовательно, любая модель Земли 
с априори заданными свойствами должна иметь теоретический 
спектр собственных колебаний, близкий к экспериментально наб
людаемому (рис. 2.12).

К сожалению, по наблюдаемому спектру мы не можем непо
средственно определить физические свойства недр, так как такая 
задача относится к классу обратных геофизических задач и не име
ет однозначного решения. Поэтому, опираясь на данные наблюде
ний колебаний, надо пытаться построить такую модель структуры 
и упругих свойств недосягаемых для нас недр, у которой частоты 
отдельных мод колебаний согласуются с наблюдаемыми. Из ска
занного ясно, какое огромное значение имеет открытие собствен
ных колебаний Земли; этот раздел можно назвать земной спектро
скопией.

Существует два независимых типа собственных колебаний уп
ругого шара. К первому относятся так называемые моды S, или 
сфероидальные колебания, при которых смещения частиц шара в 
общем имеют как радиальную, так и горизонтальную составляю
щие. Ко второму типу (моды Т) относятся крутильные колебания. 
Смещения при колебаниях данного вида направлены по касатель
ной и не имеют радиальной составляющей. Сфероидальные и кру
тильные колебания происходят совместно, и поэтому смещение в 
каждой точке поверхности представляет собой смесь колебаний обоих 
типов.

На рис. 2.13 представлены основные моды собственных колеба
ний. Для крутильных (Т) колебаний с помощью индексов п и  I обоз
начается число узловых линий пТI* Индекс п относится к количест
ву узловых поверхностей внутри Земли, а I равен числу ограни
ченных этими поверхностями секторов на поверхности Земли 
( / = / ! +  1) .

Простейшему крутильному колебанию 0Г2 (рис. 2.13, а) соответ
ствует только одна поверхность, секущая поверхность Земли по эква
тору, относительно которой Северное и Южное полушария “закручи-
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Рис. 2.12 . Запись собственных колебаний Земли на сейсмограмме землетрясения в 
Индонезии 19 августа 1977 г. (магнитуда 7.9), частотный спектр (б), рассчитанный по 
сейсмограмме (а) (по Болту, 1984)
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Рис. 2.13. Схематическое изображение мод собственных колебаний Земли (по Болту,

ваются” в противоположных направлениях. Аналогичные движения 
должны быть и в недрах Земли. Мода 0Г2 является основным кру
тильным колебанием Земли. На рис. 2.13, б изображен первый ради
альный обертон ( j Т2) основной моды Т. В этом случае Земля разделе
на на четыре области, в каждой из которых движение имеет различ
ное по отношению к соседней области направление.

При сфероидальных (S ) колебаниях смещения имеют еще и верти
кальную составляющую. Колебания основной моды 052 напоминают
чередующиеся выгибания и прогибания упругого мяча (рис. 2.13, в). 
В этом случае имеются две узловые линии на поверхности, которые 
для моды 0S2 совпадают с параллелями Северного и Южного полу
шарий (индекс / для 5-колебаний равен числу узловых линий на 
поверхности).

На рис. 2.13, г изображена схема колебаний первого радиального 
обертона j53.

Тот факт, что найденный по наблюдениям период собственного 
колебания Земли (54 мин для 0S2) на 6 мин меньше теоретическо

1984)



го, указывает на меру отклонения реальной Земли от однородной 
модели. Период чисто радиальных колебаний 050 равен 25,5 мин. 
В спектре крутильных мод пТ^ имеются колебания, близкие по пе
риодам к сфероидальным. Например, периоды мод 0Т2 и 0S19 рав
ны 360,3 и 360,2 с. Для того чтобы извлечь пользу из все более 
точных наблюдений, которыми располагает современная сейсмоло
гия, необходимо как можно детальнее описывать сами спектры ко
лебаний.

Важные сведения о неупругих свойствах глубоких частей 
Земли получаются из наблюдений затухания собственных колеба
ний. Если принять, что механическая добротность вещества мантии 
Q не зависит от частоты, то значения Q, получающиеся по наблю
дениям, показывают, что для нижних частей мантии Q больше, чем 
для верхних. Особый интерес представляет чрезвычайно большое 
Q > 25000 для колебаний 050. Из этого факта делается вывод о том,
что поглощение упругих волн происходит в основном вследствие 
деформации сдвига.

ПОВЕРХНОСТНЫ Е ВОЛНЫ

Поверхностные волны возникают под действием объемных сейс
мических волн при их выходе на поверхность Земли. Поверхностные 
волны могут также возникать на границах раздела двух сред внутри 
Земли. Эти волны бывают двух типов: волны Рэлея и волны Лява. 
Свое название они получили от имен ученых, которые впервые 
создали теорию этих волн (Рэлей в 1885 г., Ляв в 1911 г.).

В рэлеевской волне смещение частиц почвы происходит в верти
кальной плоскости, а сами частицы описывают эллипс, двигаясь 
против часовой стрелки (рис. 2.14, а).

Вертикаль Вертикаль

0 X

Горизонталь

х

а б

Рис. 2.14. Схема смещений частиц почвы в волнах Рэлея (а) и Лява (б)



В волнах Лява смещение частиц происходит в горизонталь
ной плоскости перпендикулярно к направлению распространения 
волн (рис. 2.14, б). Величина смещения в обоих типах волн мак
симальна на поверхности и экспоненциально убывает с глубиной. 
Поэтому с помощью этих волн можно эффективно зондировать Зем
лю до глубины, приблизительно равной одной трети длины вол
ны. Длины поверхностных волн, возбуждаемых при землетрясени
ях, лежат в интервале от десятков до многих сотен километров. 
Поверхностные волны от сильных землетрясений настолько интен
сивны, что по нескольку раз обегают вокруг земного шара. Эти волны 
позволяют получать много информации о недрах планеты по измере
ниям на небольшом числе сейсмостанций. Они очень удобны при 
сейсмическом зондировании Луны и других планет. С помощью 
поверхностных волн детально изучено расположение слоя понижен
ных скоростей в верхней мантии, строение земной коры континентов 
и океанов и другие детали регионального строения наружных слоев 
Земли.

В отличие от объемных скорость поверхностных волн зависит 
от частоты (дисперсия). Именно это свойство поверхностных волн 
используется для изучения строения неглубоких слоев Земли. 
При наличии дисперсии существуют различия фазовой и группо
вой скоростей волн. Зависимости фазовых и групповых скоростей 
от периода поверхностной волны Т  называются дисперсионными кри
выми. Изучение глубинных слоев Земли основано на сравнении рас
считанных теоретически дисперсионных кривых для некоторых мо
делей изучаемого региона с кривыми, полученными из наблюде
ний. Исследования показывают, что дисперсия скоростей волн Рэлея 
и Лява очень велика и, следовательно, метод поверхностных волн 
является мощным средством изучения глубинного строения наруж
ных слоев Земли.

СЕЙСМИЧНОСТЬ

Землетрясения различаются по интенсивности, происхождению, 
глубине очага.

Интенсивность землетрясений в России и в большинстве дру
гих стран оценивается по 12-балльной шкале. Землетрясение силой 
в 1 балл не ощущается, а отмечается только приборами. Землетря
сение в 12 баллов является сильной катастрофой. Наблюдаются тя
желые разрушения всех сооружений, изменения русел рек, образо
вание водопадов. Происходят сильные измененйя рельефа местнос
ти на больших пространствах. На поверхности грунта видны волны,



подобные морским. Иногда наблюдается подбрасывание отдельных 
предметов.

По происхождению землетрясения бывают тектонические, вулка
нические, обвальные. По глубинам очагов землетрясения делятся 
на обыкновенные (< 70 км), промежуточные (70-300 км) и глубо
кие (300-700 км).

Количественную оценку силы землетрясения можно выразить от
ношением а / g (коэффициент сотрясения), где а = 4ж1 а ! Т 2 — ампли
туда ускорения почвы при гармоническом колебании

■ ^  * х  = a sin —  t

(<а — амплитуда смещения почвы); а может быть измерена непосред
ственно специальными приборами.

Б.Б. Голицын предложил оценивать энергию землетрясения на 
расстоянии А по формуле

^  =  а22>  

где Е  — энергия колебаний в очаге, к — эмпирическая константа.
Под сейсмичностью подразумевается географическое распределе

ние землетрясений, их связь со строением земной поверхности и 
распределение по энергиям или магнитудам.

Рассмотрим главные закономерности распределения землетрясе
ний по земному шару (рис. 2.15).

Наибольшая сейсмическая активность наблюдается в Тихоокеан
ском поясе. Согласно таблицам Гутенберга и Рихтера, в нем выдели
лось 75,4% энергии неглубоких землетрясений, происшедших с 1904 
по 1952 г. 22,9% энергии выделилось в Трансазиатской, или Альпий
ской, зоне, протянувшейся от Индонезии через Гималаи к Средизем
номорью. На остальную часть земного шара приходится менее 2%. 
Энергия, выделяющаяся при промежуточных и глубоких землетря
сениях, в еще большей степени концентрируется в Тихоокеанском 
поясе.

Наибольшая сейсмичность проявляется у дугообразных структур 
на земной поверхности. Такую форму в наиболее интересных случа
ях имеют расположенные рядом океанические желоба, цепочки вул
канических островов. К последним приурочены аномалии силы тяже
сти, а очаги землетрясений располагаются здесь вдоль плоскости, 
уходящей в глубь Земли под углом 45°.

Глубокофокусные землетрясения происходят реже и сконцентри
рованы в более ограниченных зонах, чем мелкофокусные. Практиче
ски все глубокие землетрясения происходят в Тихоокеанском поясе.
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Самый глубокий толчок зафиксирован на глубине 720 км; более 
глубокие части Земли абсолютно асейсмичны.

Создается впечатление, что все землетрясения вплоть до 720 км 
глубины связаны с общей системой движений, происходящих в ман
тии и коре. Распределение землетрясений по поверхности Земли 
показывает, что глубокие и поверхностные землетрясения приуроче
ны к одним и тем же географическим районам. Возможно, все они 
определяются общим глубинным механизмом.

Магнутудой землетрясения называется его численная характери
стика, определяемая по амплитудам сейсмических волн, рождаю
щихся в очаге. Магнитуда для поверхностных волн обозначается как 
М, для объемных волн — т .  Впервые шкала магнитуд предложена 
Рихтером. В дальнейшем она была усовершенствована. Магнитуду М  
можно определить по формуле

M = l g f + f ( A , h )  + C, (2.23)

ще а — амплитуда смещения почвы (в мкм) в поверхностных волнах, 
Т  — преобладающий период (в с), А — эпицентральное расстояние, 
измеряемое углом между радиусами, проведенными из центра Зем
ли через очаг землетрясения и через сейсмическую станцию, h — 
глубина очага землетрясения. Функция ДА, К) является результа
том обработки многочисленных записей и учитывает убывание амп
литуды волны с расстоянием. Последний член (С) представляет со
бой “станционную” поправку, учитывающую условия установки ре
гистрирующей аппаратуры. Функция ДА, К) приводит наблюдения 
к единому эпицентральному расстоянию, для которого можно уже 
непосредственно сравнивать амплитуды волн. Начало отсчета шкалы 
выбирается по достаточно малой стандартной амплитуде, которая 
считается соответствующей землетрясению с магнитудой, равной ну
лю. Самое сильное землетрясение — это Ассамское (1952 г.), его 
магнитуда 8,7. Современная аппаратура позволяет регистрировать 
землетрясения с магнитудой до - 2 , -3  с точностью ± 0 ,1.

Существует зависимость между магнитудой и полной энергией 
землетрясения Е. Величина а /Т  служит мерой деформации грунта 
под действием сейсмической волны. Связь между Е  и М  выражается 
эмпирической формулой

lg Е  = А + ВМ. (2.24)
Коэффициенты А  и В определяются сравнением магнитуды с энер
гией сейсмических волн от землетрясений той же магнитуды. Такое 
определение А и В связано с тем, что энергия с-волны в единице 
объема горной породы пропорциональна квадрату деформации. Если



бы землетрясения разной магнитуды возбуждали цуги волн одина
ковой формы, то коэффициент В был бы равен 2. На самом деле 
и спектр, и длина цуга волн зависят от магнитуды.

По Гутенбергу и Рихтеру уравнение (2.24) записывается так:

l g £ =  11,8 + 1,50 М  (2.25)
или для объемных волн

lg Е  = 6,5 + 2,3 т ,  (2.26)

где магнитуда объемных волн т равна 2,5 + 0,63 М .
Если подставить в (2.25) М  = 8,7, то для самого сильного земле

трясения получим Е  = 5 • 1024 эрг. Это громадная энергия, которая 
составляет 0,05% от полного количества тепла, теряемого за год всей 
Землей (~1028 эрг). Отсюда можно сделать вывод, что процессы, 
определяющие накопление такой большой энергии в очагах, должны 
определяться основными свойствами мантии, они не могут быть слу
чайными.

Для сравнения укажем, что энергия, выделившаяся при взры
ве атомной бомбы в Хиросиме, ~Ю20 эрг. Однако если взорвать 
все накопленные к настоящему времени ядерные заряды
(Q > 5 • Ю10 т), то это будет равносильно небывалому землетря
сению с магнитудой больше чем 11,3:

М  = 3,65 + lg Q (Q — заряд в килотоннах).
Эта формула применима при расчетах подземных ядерных взрывов.

Если подсчитать энергию, выделяющуюся всеми землетрясения
ми за год, то мы увидим, что наибольшую энергию производит ката
строфическое (одно!) землетрясение, остальные добавляют еще 15% 
от величины 5 • 1024 эрг для М = 8,7.

М ЕХАН И ЗМ  ОЧАГА ЗЕМ ЛЕТРЯСЕНИЯ

Выяснение причин землетрясений и объяснение их механизма — 
одна из основных задач геофизики.

При сравнении результатов геодезической съемки, проведенной 
в Калифорнии до и после землетрясения 1906 г. в Сан-Франциско, 
Рейд выдвинул теорию упругой отдачи при тектонических землетря
сениях. Теория содержала пять основных положений.

1. Разрыв сплошных горных пород, вызывающий тектоническое 
землетрясение, наступает в результате накопления упругих дефор
маций выше предела, который может выдержать горная порода.

Деформации возникают при относительных перемещениях сосед
них блоков земной коры.



2. Относительные перемещения блоков не происходят внезапно, 
в момент разрыва, а нарастают постепенно в течение более или ме
нее длительного времени.

3. Движение в момент землетрясения состоит только лишь из 
упругой отдачи — резкого смещения сторон разрыва в положение, 
в котором отсутствуют упругие деформации. Это движение заметно 
на расстоянии в несколько миль от разрыва.

4. с-Волны возникают на поверхности разрыва. Площадь поверх
ности, с которой они излучаются, сначала очень мала, но затем 
быстро увеличивается и становится большой. Скорость ее распрост
ранения не превосходит v p и v s .

5. Энергия, освобожденная во время землетрясений, до землетря
сения была энергией упругой деформации горных пород.

Разрыв пород с сухим трением легче осуществляется при неглу
боких землетрясениях. На глубинах, превышающих несколько ки
лометров, сдвиг и проскальзывание с сухим трением невозможны. 
Сдвиг происходит в присутствии жидкости (воды). Такое проскаль
зывание — важная особенность тектонических землетрясений.

Яркий пример проскальзывания вдоль разломов наблюдался на 
поверхности во время землетрясения в Империал-Вэлли (Калифор
ния) в сентябре 1950 г.

Если на поверхности разлома не видно, то проскальзывание про
изошло в более глубоких частях коры.

Проскальзывание вдоль разрыва, выходящего на поверхность, 
аналогично смещениям в винтовых дислокациях, известных из фи
зики твердого тела.

Некоторые ученые (Бриджмен и др.) подвергали сомнению тео
рию проскальзывания. Они предполагали, что землетрясение опреде
ляется резким изменением объема в результате внезапного фазового 
перехода. Такой механизм, если он существует, более вероятен для 
глубокофокусных землетрясений.

Ц УН АМ И

При подводных землетрясениях на поверхности океана обычно 
возбуждаются очень длинные волны в результате резкого погруже
ния или подъема океанского дна. Волны с большой скоростью пере
секают пространства океана и могут вызывать серьезные разрушения 
на побережье в тысячах километрах от очага землетрясения. Чаще 
всего цунами обрушиваются на берега Тихого океана, так как он 
опоясан кольцом очагов землетрясений с высокой сейсмической ак
тивностью. Во время Чилийского землетрясения 1960 г. возникли 
особенно сильные цунами, которые на всем Тихоокеанском побе



режье достигали высоты в несколько метров. Скорость распростра
нения цунами равна

где h — толща захваченной волновым движением воды (глубина 
бассейна). Для океана глубиной 5 км скорость цунами составляет 
790 км/ч, период 10-М0 мин, Л ~  100 км и более. В океане эта волна 
незаметна, цунами можно определить только по показаниям грави
метров. По мере приближения к берегу длина волны уменьшается, 
нарастает высота гребней за счет утончения водного слоя при сохра
нении в основном волновой энергии. Волна может фокусироваться 
на отдельных участках при подходе к берегу. В бухтах и расширен
ных устьях рек могут возникнуть собственные колебания уровня 
воды (сейши).

95% волн цунами вызываются землетрясениями и только 5% — 
вулканическими извержениями, обвалами и пр. Но именно цунами 
от сильных вулканических извержений являются наиболее мощными 
(Санторин, Кракатау, Риттер-Сакар и др.).

М И КРОСЕЙ СМ Ы

Кроме волн от землетрясений сейсмографы записывают более или 
менее непрерывный фон, преобладающие периоды которого обычно 
составляют от 5 до 10 с, а амплитуды иногда достигают 10 мкм. Такие 
колебания называются микросейсмами.

Микросейсмы возбуждаются разными источниками. Большой ин
терес представляют микросейсмы, возбуждаемые штормами в океане, 
береговыми прибоями. Существует связь между циклонами на океа
нах и большой интенсивностью микросейсм. Сверхдлиннопериодные 
микросейсмы вызываются, по современным представлениям, вариа
циями атмосферного давления.

ПОН ЯТИ Е О М О ДЕЛЯХ
ВНУТРЕННЕГО СТРОЕНИ Я ЗЕМ ЛИ

В связи с тем что невозможно полностью адекватно описать ка
кой-либо сложный природный объект, вводится понятие о его моде
ли, которая представляет некую схему этого объекта, отражающую 
основные черты его строения. В геофизике, согласно В.Н. Жарко
ву, под моделью Земли понимается разрез нашей планеты, на ко
тором показано, как меняются с глубиной ее важнейшие парамет
ры: плотность, давление, ускорение силы тяжести, скорости сейсми
ческих волн, температура, электропроводность и др. Рассмотренное

(2.27)



выше внутреннее строение по сейсмическим данным можно считать 
сейсмической моделью Земли.

Представляет интерес распределение в недрах Земли физических 
параметров, в частности теплоемкости, коэффициента теплового рас
ширения, адиабатических температур, теплопроводности и вязкости, 
электропроводности и т.д. Модель, построенная на основе теоретиче
ских закономерностей изменения физических параметров с глубиной 
и сопоставленная с экспериментальными данными, называется физи
ческой моделью внутреннего строения Земли.

Для определения термодинамических условий мантии и ядра Зем
ли и расчета термодинамических коэффициентов необходимо исполь
зовать такие функции плотности земных недр, как дебаевская темпе
ратура в(р) и параметр Грюнайзена у(р).

По дебаевской температуре можно выделить высокотемператур
ную часть Т > в некой области, где свойства среды подчиняются 
законам классической статистической физики. Именно этот предель
ный случай имеет место в земных недрах, мантии и ядре.

Рассмотрим, следуя В.Н. Жаркову, определение дебаевской тем
пературы. Спектр собственных колебаний атомов твердого тела пред
ставляется как простой спектр, в котором число собственных частот, 
приходящихся на интервал от а> до со + Асо, равно

(vp и v s — скорости объемных сейсмических волн), V — объем 
твердого тела. Полное число собственных частот равно 3N, где N  — 
число атомов в объеме V. Дебаевская частота а>д определяется как
максимальная частота в дебаевском спектре (2.28).

Энергию фонона с частотой а>д можно записать в двух видах:

Можно следующим образом определить дебаевскую температуру в: 
это измеренная в градусах энергия максимального (предельного) 
дебаевского фонона. Формула (2.30) показывает, что данные сейсмо
логии позволяют определить дебаевскую температуру как функцию 
глубины в мантии и ядре Земли в([).

z (со)Асо = — z—г Асо 
2л v 3 (2.28)

ще v — средняя звуковая скорость:

Зи 3 =.vp 3 + 2vs 3 (2.29)



Вторая необходимая для физической модели функция — это пара
метр Грюнайзена у(р), который характеризует изменение дебаевской 
частоты при изменении плотности р или глубины I:

< 2 '3 1 >

По формуле (2.31) вычисляется /(/), так как функции 0(7) и р{1) 
нам известны. Функция у([) — медленно изменяющаяся величина 
порядка единицы.

Классический случай в > 1000ЪС в недрах Земли реализуется на 
глубинах I > 100 км, т.е. в большей части недр. По закону Дюлонга и 
Пти в этом случае удельная теплоемкость су выражается так:

С у  = 3 R v f М  = 3 я / А ,  (2.32)

где R = 8,314 Дж/(моль • К) — газовая постоянная, М  — относитель
ная молекулярная масса, v — число атомов в молекуле, А — средняя 
относительная атомная масса, для определения которой необходимо 
знать средний атомный вес вещества.

Удельная теплоемкость ср при постоянном давлении равна

ср ~  С у  (1 + уаТ) , (2.33)
где

« = усрр / Ks = ycv p / K T —  (2.34)

коэффициент теплового расширения (Ks, К т — адиабатический и 
изотермический модули сжатия). Адиабатический и изотермиче
ский ф т) коэффициенты сжимаемости связаны с теплоемкостями 
термодинамической формулой

P r f P s  =  K J K T =  cp / c V • <2 - 3 5 >

Вычислив по формулам (2.32)-(2.35) термодинамические коэф
фициенты, можно рассчитать адиабатический градиент температуры 
в мантии и ядре по формуле

( d T / d l ) ^  = g a T /c p , (2.36)

где g — ускорение силы тяжести, / — глубина.
Коэффициент теплопроводности мантии ае складывается из двух 

частей: аер — решеточной части теплопроводности, обусловленной
механизмом переноса тепла в диэлектриках за счет диффузии фо
нонов, и аел— лучистой части, обусловленной переносом тепла инф
ракрасным излучением. Таким образом,

ае = аер + аел . (2.37)



Первое слагаемое аер определяется с помощью дебаевской температу
ры 0(р) и параметра Грюнайзена у(р):

v  1 /3  дЗ
я = Л  - (2.38)

р у3 Т
ще K s  1 /р  — объем элементарной ячейки среды, А — эксперимен
тально определяемый постоянный коэффициент.

Механизм лучистого переноса тепла начинает давать заметный 
вклад в ж в неметаллах при Т  ~ 2000-5000 К. Выражение для аел 
имеет вид

<2-391

ще сг* = к 2к 4/  60ЙТ Зс2 — постоянная Стефана -  Больцмана, а  — ко
эффициент поглощения, п — показатель преломления, с — ско
рость света. Наиболее неопределенным является коэффициент по
глощения, который в настоящее время принято считать равным 
а ~  100 см-1.

Проще решается вопрос о теплопроводности земного ядра, так как 
в металлах коэффициент ж связан с коэффициентом электропровод
ности о  законом Видемана -  Франца:

o = ’i { J7 ) T ‘ LT’ <2-40>
ще е — заряд электрона, L = 5,86 • 10-9 кал • Ом/(с • К2). Оценка 
по этой формуле дает следующее значение для ае земного ядра: 
ае~ 0,1 кал/(см • с • К).

Важным параметром физической модели Земли является вязкость. 
Ее определение представляет большие сложности для физики планет
ных недр. Подробно этот вопрос, как и вообще вопрос о моделях 
Земли, рассмотрен в книге В.Н. Жаркова “Внутреннее строение Зем
ли и планет” (1983).

ГЛАВА 3
ТЕПЛОВОЙ РЕЖИМ И ВОЗРАСТ ЗЕМЛИ  

ОСНОВНЫ Е ИСТОЧНИКИ ТЕПЛА ЗЕМ ЛИ

Нам известны температура поверхности Земли и тепловой поток 
из земных недр, наблюдаемый на поверхности. Эти данные можно 
интерпретировать различным образом, поэтому здесь много неопре-
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деленности. Для глубины более 100 км наши знания о распределе
нии температуры весьма ненадежны, а расположение источников 
тепла и механизмы его переноса неизвестны. Однако изучение теп
лового режима Земли очень важно, поскольку тепловая энергия пря
мо или косвенно является причиной большей части тектонических 
и магматических процессов, метаморфизма и генерации магнитного 
поля Земли.

Таблица 2

Основные составляющие энергетического баланса Земли

Источник энергии Величина энергии, 
эрг/год

Солнечная энергия 1032

Геотермическая энергия 10 28

Упругая энергия землетрясений 1025

Энергия, теряемая при замедлении Земли (за счет неупруго- 
сти при приливном взаимодействии Земля-Луна)

3 • 1026

Тепло, выносимое при извержении вулканов 2,5 • 1025

Как видно из табл. 2, самое большое количество энергии Зем
ля получает от Солнца, но значительная ее часть излучается обрат
но, в пространство. Лишь малая доля солнечной энергии проникает 
внутрь Земли на глубину, не превышающую 30-40 м, где температу
ра остается постоянной. Начиная именно с этих глубин в шахтах 
производятся измерения теплового потока, плотность q которого оп
ределяется по формуле

<7 = -A grad 7\ (3.1)

где А — теплопроводность горных пород, grad Т — геотермический 
градиент, противоположный направлению q.

В дне океанов измерения q проводятся на меньших глубинах 
(несколько метров) в толще осадочных пород, так как дно от влияния 
солнечной энергии защищает толстый слой океанской воды. Полную 
энергию можно выразить как Е  = q • S • t , где S — площадь поверх
ности Земли, t — время (годы).

ТЕПЛО И ВОЗРАСТ ЗЕМ ЛИ

Из табл. 2 видно, что выделяющаяся из Земли тепловая энер
гия (1028 эрг/год) существенно превышает возможности ее источ
ников (3-5). Кельвин в 1899 г. предположил, что наблюдаемое зна
чение q связано с остыванием первоначально сильно разогретой Зем



ли. Для расчетов использовалось уравнение Фурье для теплопровод
ности:

<з-21
где р  — плотность, с — теплоемкость, А — коэффициент теплопро
водности, Н  — скорость выделения тепла в единице объема.

Кельвин рассматривал первоначально расплавленную кору, кото
рая постепенно остывала снаружи, градиент д Т /dt определялся раз
ностью температур подошвы и поверхности коры, он уменьшался 
по мере остывания коры, Н  = 0. При таком подходе к проблеме по
лучалось, что тепловой поток уменьшился до современного значения 
за 25 млн лет. Это число можно считать одним из первых науч
ных определений возраста Земли. Геологи не согласились с этим 
числом, так как, по их данным, для накопления наблюдаемых оса
дочных толщ горных пород требовались по крайней мере сотни мил
лионов лет. Горячие споры о возрасте Земли продолжались много лет. 
Таким образом, проблема теплового режима Земли оказалась связан
ной с проблемой ее возраста.

Температурное поле Земли должно характеризоваться большим 
постоянством, так как вещество земных недр обладает малой тепло
проводностью, а расстояния, которые должно пройти тепло до повер
хности Земли, огромны. Качественно время At выравнивания тепла 
на расстоянии АI можно оценить с помощью следующего размерного 
соотношения:

А? ~ А/2 • р • ср/к , (3.3)

где ср — теплоемкость при постоянном давлении.
При А/ ~ 6400 км, х = А/p ср = 0,005 см2/с (коэффициент тем

пературопроводности горных пород) At ~ 1012 лет, т.е. намного 
больше, чем возраст Земли (~4,5 • 109 лет). Если подсчитать тол
щину наружной оболочки, откуда возможен отток тепла за 
At ^  4,5 • 109 лет, то она окажется равной А/ ~  600-900 км. Следо
вательно, в глубинных недрах планеты (А/ > 900 км) распределе
ние температуры за счет теплопроводности практически остается по
ка неизменным.

СОВРЕМЕННЫ Е МЕТОДЫ
ОПРЕДЕЛЕНИЯ ВОЗРАСТА ЗЕМ ЛИ

Проблема теплового потока, а одновременно и возраста Земли 
нашла свое научное решение с открытием радиоактивности (Бек- 
керель). Первую оценку возраста Земли провел Эрнест Резерфорд



в 1905 г. на основе открытого им закона радиоактивности. Получен
ное им число 500 млн лет намного превосходило предполагавшиеся 
в то время максимальные геологические возрасты.

В 1905 г. Стретт (Рэлей) установил неоднородное распределение 
радиоактивных источников в Земле. Оказалось, что концентрация 
радиоактивности в магматических горных породах намного превос
ходит ту величину, которую должна иметь Земля для объяснения 
наблюдаемого теплового потока. Он предположил, что радиоактив
ные элементы находятся только в земной коре. Это сразу сняло 
проблему теплопроводности, которая привела Кельвина к ошибочно
му выводу.

Рэлей установил, что основные магматические породы (базальт, 
габбро) беднее радионуклидами, чем более легкие кислые гранитные 
породы. Этот факт служит основой теории формирования земной 
коры из вещества мантии и теории распределения температуры внут
ри Земли.

Концентрация тяжелых радиоактивных изотопов в верхних слоях 
Земли объясняется тем, что они формировались позже остальных 
и имели большие объемы. В силу последнего они выталкивались 
из плотноупакованных криста;, ^ческих решеток силикатов и вме
сте с более легкой фракцией всплывали наверх.

Измерения возраста горных пород, минералов и метеоритов, а тем 
самым и Земли, основаны на естественном радиоактивном распаде 
U238, U235, Rb87, К40. Природный уран состоит из трех радиоактив
ных изотопов: U238, U235, U234, распространенность которых соответ
ственно равна 99,27: 0,72; 0,006%. Рубидий состоит из двух изо
топов: стабильного Rb85 (72,15%) и /3-радиоактивного Rb87 (27,85%)
с Т {/ 2 ~  5 • 109 лет. Конечным продуктом превращения Rb87 явля
ется Sr87. Природный калий имеет изотопы К39 (93,08%), К40 
(0,012%) и К41 (6,76%). Из них радиоактивным является К40 
(Т 1/ 2 ~  1)3 • 109 лет), который распадается двумя путями, образуя
при /3-распаде Са40 (89%) и при захвате электронов Аг40 (11%).

Определение абсолютного возраста основано на подсчете количест
ва сохранившихся (материнских) радиоактивных изотопов и конеч
ных (дочерних) продуктов их распада: урана — свинца, рубидия — 
стронция, калия — аргона. При этом должны быть соблюдены следу
ющие условия. Во-первых, исследуемый объект должен быть замкну
той системой, т.с. не обмениваться материнскими и дочерними ато
мами с окружающей средой. Во-вторых, среди дочерних изотопов не 
должно быть атомов нерадиогенного происхождения. Эти условия да
леко не всегда выполняются, однако были созданы многочисленные



усовершенствованные методы, которые позволяют в ряде случаев 
успешно определять возраст горных пород, минералов и Земли.

Процесс радиоактивного распада описывается через вероятность 
преодоления потенциального барьера частицами атомного ядра. 
Энергии их так велики, а размеры ядра так малы, что обычные 
рТ-условия не влияют на вероятность распада ядра.

Скорость распада N  ядер определенного сорта пропорциональна их 
числу:

d N /d t = - kN , (3.4)
где к — постоянная распада. Если начальное число ядер N0, то 
интегрирование дает основное уравнение

N = N0 • e~kt. (3.5)

Период полураспада Т j/2 получается подстановкой в (3.5) N  = N0/ 2
и t = T i / 2 -

Т х п  = In 2/к  = 0,69315/Л. (3.6)

Начальная концентрация N0 изотопа, как правило, неизвестна. 
Обычно измеряется концентрация D дочернего изотопа. Тогда

D = N0 -  N  = N0 (1 — e~kt) . (3.7)

Поделив (3.7) на (3.5), получим уравнение без N0:

D = N  ( e k t - \ ) .  (3.8)
По известным D и 7V определяется возраст t.

Возраст Земли нельзя определить, не обращаясь к метеоритам.
Очевидно, что возраст Земли больше, чем возраст самых древних
пород, для которых он равен ~3 • 109 лет. Геологические данные 
ничего не дают для первых миллиардов лет существования Земли. 
Это связано с тем, что тогда выделение тепла было намного больше, 
чем теперь. Земная кора еще не выделилась и радиоактивные элемен
ты в среднем располагались глубже. Магматическая активность была 
очень высокой, и образовавшиеся было горные породы вновь подвер
гались расплавлению и переработке.

Предполагается, что первичная дифференциация вещества на Зем
ле и вещества метеоритов была одинаковой, так как формирование 
всей планетной системы происходило одновременно и по общим зако
нам. Проведенные многочисленные измерения в железных метеори
тах дали возможность определить изотопный состав первичного свин
ца. Содержащиеся в каменных метеоритах U и Th при распаде 
образуют изотопы радиогенного свинца. По отношению радиогенного 
свинца к первичному определяется возраст Земли (~4,6 • 109 лет).



ТЕМ ПЕРАТУРА В НЕДРАХ ЗЕМ ЛИ

Тепловой поток является произведением теплопроводности гор
ных пород на градиент температуры (уравнение 3.1). Все измерения 
показывают, что геотермический градиент направлен в глубь Земли, 
что означает повышение температуры с глубиной. Среднее значение 
геотермического градиента около 20°С/км. Однако наблюдаются зна
чительные отклонения от этого значения в различных областях зем
ной поверхности. Различные значения теплового потока коррелиру
ют с различными геологическими структурами.

Температуру в недрах Земли можно оценить из следующих со
ображений. Поскольку grad Т  не возрастает с глубиной, то на глу
бинах 1~  100 км Т не более 2000°С. Более точно Т  на этих глубинах 
можно определить по Т  очагов вулканов, находящихся на этих глуби
нах, которая составляет приблизительно 1200°С. На глубинах 400 км 
происходят фазовые переходы минералов MgSi02”Fe2Si02 , темпера
тура которых равна 1600 ± 50°С.

Мантия Земли по отношению к сейсмическим волнам ведет себя 
как твердое тело, поэтому за верхний предел температур принима
ется распределение температур около кривой плавления, зависящей 
от давления. Лабораторные данные по зависимости Т^  силикатов, 
составляющих мантию, от давления дают Т на границе ядро-мантия 
порядка 5 • 103 К (р=  1,4 • 106 бар).

Земное ядро находится в расплавленном виде и состоит в основ
ном из железа. Тпл железа при р = 1,4 • 106 бар не более 4600 К. 
В жидком ядре градиент температуры не может быть выше адиабати
ческого, так как иначе начнется конвекция, которая выравнит темпе
ратуру. Исходя из этого Т в центре ядра оценивают ~6 • 103К. Такой 
метод оценки распределения Т в Земле называется методом реперных 
точек.

т е п л о в о й  поток
НА КОНТИНЕНТАХ И В ОКЕАНАХ

Распределение теплового потока в соответствии с различными 
геологическими структурами континентов и океанов представлено 
в табл. 3. Из нее видно, что на континентах наименьший поток 
наблюдается на докембрийских щитах и в орогенических областях 
палеозоя, в океанах — в глубоководных желобах и котловинах.

Самым удивительным из того, что показали измерения теплово
го потока, является равенство потока на континентах и океанах. Это 
очень трудно объяснить, так как по современным представлениям 
тепловой поток обусловлен разогревом за счет распада находящихся



в коре радиоактивных элементов. А толщина океанской коры (6 км) в 
5 раз меньше средней континентальной (30-35 км).

Таблица 3

Тепловой поток в основных геологических структурах 
континентов и океанов ( по Ботту, 1974)

№
п /п Геологические подразделения

Среднее значение, 
мккал/ (см2 • с)

К о н ти н ен ты

1 Докембрийские щиты 0,92

2 Последокембрийские неорогенические области 1,54

3 Орогенические области палеозоя 1,23

4 Орогенические области мезозоя и третичного периода 1,92

5 Вулканические области третичного периода (без геотер
мальных районов) 2,16

Среднее .............................................................................................. 1,55

О кеаны

1 Котловины 1,28

2 Подводные хребты 1,82

3 Глубоководные желоба 0,99

4 Другие океанские области 1,71

Среднее .............................................................................................. 1,50

Существует несколько гипотез, объясняющих это явление. Основ
ных гипотез две. По первой равенство континентальных и океан
ских потоков вызвано различной степенью дифференциации ман
тии под континентами и под океаном. Под океаном дифференци
ация меньше, в связи с этим на глубинах до 60-70 км в мантии 
сохранилось довольно большое количество радиоактивных изотопов. 
Выделяемое ими тепло складывается с радиоактивным теплом ба
зальтовой коры и в результате тепловой поток сравнивается с пото
ком из континентов, мантия под которыми более дифференцирована 
и свободна от радиоактивных изотопов. Своеобразная тепловая “изо- 
стазия”!

Согласно второй гипотезе, добавочное тепло по отношению к ра
диоактивному теплу базальтовой коры океанов образуется не за счет 
теплопроводности, а за счет конвекции в верхней мантии.

Гипотезы вполне научны, однако они все же не объясняют самого 
главного: количественного равенства материковых и океанских пото



ков. Почему в мантии под океанами сохраняется такое количество 
радиоактивных источников, что их тепло как раз выравнивает тепло 
континентов и океанов? На этот вопрос не отвечает и конвективная 
гипотеза.

МЕХАНИЗМ Ы  ПЕРЕНОСА ТЕПЛА В ЗЕМ ЛЕ

Теплопроводность. Если считать, что перенос тепла осуществля
ется только за счет теплопроводности, то в силу большой инерцион
ности этого механизма следует предположить, что основная масса 
(80-90%) источников тепла сосредоточена в наружном 100-километ
ровом слое горных пород, что представляется маловероятным. Поэто
му очевидно наличие и других механизмов переноса тепла в недрах 
Земли.

Перенос тепла лучеиспусканием и экситонами. При темпера
турах свыше 800-1500°С значительное количество тепла передает
ся через породу лучеиспусканием. При более высоких температу
рах можно ожидать преобладания лучистого переноса. Эффектив
ность этого переноса определяется прозрачностью силикатных мине
ралов к красным и инфракрасным лучам. Добавка коэффициента kr 
лучистого переноса к теплопроводности выражается приблизитель
но так:

kr = l6n2sT3/ Зе, (3.9)

где п — показатель преломления, s — постоянная Стефана -  Больц
мана, е — коэффициент непрозрачности. Непрозрачность может пре
пятствовать лучистому переносу, она зависит от количества свобод
ных электронов.

Другой механизм заключается в переносе тепла экситонами. Ней
тральные атомы могут возбуждаться радиацией, энергия которой 
недостаточна для образования свободных электронов. При передаче 
энергии возбуждения соседнему атому происходит и передача тепла. 
В некоторых областях мантии экситонная теплопередача (/ > 100 км) 
может быть интенсивнее лучистого переноса.

Тепловая конвекция. В жидкой среде она может вынести большое 
количество тепла даже при сравнительно небольшом градиенте. По- 
видимому, именно конвекцией передается тепло вверх через внеш
нее ядро. Многие данные, связанные с происхождением основных 
поверхностных структур, свидетельствуют о существовании конвек
ции в мантии. Вязкость верхней мантии может быть достаточно 
малой, чтобы допустить конвекцию при сравнительно небольшом 
температурном градиенте, превышающем адиабатический.



Важная геотермическая роль конвекции состоит в том, что тепло 
из недр Земли может быть вынесено к поверхности Земли гораздо бы
стрее, чем посредством теплопроводности. Гипотеза конвекции в вер
хней мантии объясняет уменьшение геотермического градиента глуб
же 50-100 км от поверхности.

ГЛАВА 4
ГЕОМ АГНЕТИЗМ

Магнитные поля широко распространены во Вселенной. Имеют 
магнитное поле Солнце, звезды, облака плазмы, перемещающиеся 
в космическом пространстве. Они, как правило, “замагничены”, си
ловые линии поля “вморожены” в плазму. Магнитные поля обнару
жены у всех планет, кроме Плутона (пока неизвестно), и у Луны 
(табл. 4).

Таблица 4

Основные параметры магнитного поля Луны и планет

Небесное
тело

Радиус ядра, 
км

в ,
нТл АМ ’ 2

Наклон 
магнитной 
оси к оси 
вращения, 

градусы

Магнитный п 
полюс, рас- В 
положенный R 
в Северном 
полушарии

Меркурий 1800 350 5 • 1039 10-20 N

Венера 3000 3 7 • ю20 — —

Земля 3460 50000 8 • 1022 11,5 S
Луна 350 1 5 • ю 17 — —

Марс 1500 30-60 2 • ю 19 12 S

Юпитер 54000 420 • 103 1,4 • 1027 9,5 N

Сатурн 27000 20 • 103 4 • 1025 1 N

Уран проводящие обо
лочки на рас

стоянии 0,55 км 
от центра

13 • 103 59

Нептун — 6,5 • 103 — 47 —

Плутон — — — — —

Магнитное поле Земли играет исключительную роль в жизни 
нашей планеты: оно регулирует в основном солнечно-земные взаимо
действия, его силовые линии защищают поверхность Земли от про



никновения от Солнца и из космоса частиц высокой энергии, оно 
пронизывает всю земную твердь, океан и атмосферу, оказывает боль
шое влияние на живую и неживую природу, намагничивает горные 
породы и почвы, оказывает большое влияние на плодородие послед
них. Чрезвычайно важную роль магнитное поле сыграло в развитии 
человеческой цивилизации: с начала развития мореплавания оно 
служило уникальным ориентиром для моряков и в наши дни про
должает оставаться ориентиром морской, воздушной и спутниковой 
навигации. Именно с развитием мореплавания связано становление 
геомагнетизма как науки, отсчет начала развития которой ведется 
с открытия X. Колумбом магнитного склонения во время его зна
менитого путешествия к берегам Америки в сентябре 1492 г. Как 
известно, наука возникает тогда, когда начинаются измерения,— 
после открытия Колумба начались многочисленные измерения скло
нения геомагнитного поля сначала на морях и океанах, а затем и 
на континентах.

Предметом геомагнетизма является установление и теоретическое 
объяснение особенностей структуры и динамики геомагнитного поля, 
а также их использование для познания внутреннего строения Земли 
и ее верхней атмосферы (магнитосферы). Жидкое металлическое 
ядро, твердые мантия и кора, а также верхняя атмосфера вносят свой 
вклад в геомагнитное поле или оказывают на него влияние. Поэтому 
данные о геомагнитном поле в свою очередь несут ту или иную 
информацию об этих областях Земли. Так, например, предположение
о наличии проводящей ионосферы было сделано на основании изуче
ния суточных вариаций геомагнитного поля. Магнитные бури несут 
информацию о сложных взаимодействиях верхней атмосферы Земли 
с корпускулярным излучением Солнца (солнечным ветром).

Намагниченные горные породы обладают свойством “магнитной 
памяти” о древнем геомагнитном поле, в котором они намагнитились. 
Поэтому тщательное “палеомагнитное” изучение истории геомагнит
ного поля позволяет получать ценную информацию о строении и 
эволюции Земли. В частности, это дало возможность выдвинуть гипо
тезу о конвективных движениях жидкого ядра, основанную на факте 
существования поля и его длиннопериодных (вековых) вариаций, 
разработать концепцию спрединга океанского дна, базирующуюся на 
структуре линейных океанских геомагнитных аномалий и палеомаг- 
нитохронологической шкале геомагнитных инверсий. В результате 
изучения индуцированных полей были открыты аномалии электро
проводности в литосфере.

Геомагнетизм находит широкое применение при решении мно
гих практических задач. При разведке полезных ископаемых маг
нитными методами определяются геомагнитные аномалии, обус



ловленные залежами железных руд и других полезных ископаемых. 
Для решения поисковых задач используется также тонкая структура 
чередования направления намагниченности горных пород, связанная 
с инверсиями геомагнитного поля, и зависимость между временными 
вариациями магнитного и электрического полей.

ЭЛЕМЕНТЫ  ГЕОМАГНИТНОГО ПОЛЯ

Магнитное поле в какой-либо точке О земной поверхности с коор
динатами (р (географическая широта) и А (долгота) характеризуется 
магнитной индукцией В (рис. 4.1). Введем в точке О прямоугольную 
систему координат, в которой х  направляется на географический 
север, у — на восток, z — вертикально вниз. В Северном полушарии 
Земли вектор геомагнитной индукции В направлен вниз от горизон
тальной плоскости x f у. Его проекции на соответствующие оси назы
ваются северной (X ), восточной 
(У) и вертикальной (Z) составля
ющими геомагнитного поля. Про
екция В на горизонтальную пло
скость х , у называется горизон
тальной составляющей и обозна
чается через Н. Горизонтальная 
составляющая Н в отличие от 
X, Y, Z  является вектором, так 
как она определяется не только 
абсолютной величиной, но и на
правлением на (дс, у) -плоскости. 
Если Ох — направление геогра
фического меридиана в точке О, 
то ОН — направление геомаг
нитного меридиана, в общем слу
чае не совпадающее с направлени
ем географического. Угол между 
геомагнитным и географичес
ким меридианами называется уг
лом магнитного склонения (В), 
угол между горизонтальной пло
скостью и направлением В — уг
лом магнитного наклонения (/). 
A  J принято называть угловы
ми, а Х у У, Z, Н — силовыми эле
ментами геомагнитного поля (или 
земного магнетизма). Различные

Рис. 4.1. Схема определения геомагнит
ной индукции В в некоторой точке О с 
географическими координатами (у>,А). 
Проекции Н, X, У, Z  и углы D  (магнит
ное склонение) и J  (магнитное наклоне
ние) — элементы геомагнитного поля



комбинации вышеперечисленных элементов полностью определяют 
вектор В: Х у У, Z — в прямоугольной системе координат, Z, Н, D — 
в цилиндрической и IВI, Д  /  — в сферической системе.

Между элементами существуют простые соотношения:

в  = ( х 2 + Y2 + Z 2) 1/2, tg D = Y / x ,
1 /  2

tg /  =. z / н  = z !  ( x 2 + Y2) , B = x /c o s  D cos J и т.п.

В связи с тем что склонение D есть угол между направлениями 
на географический и магнитный север, для его измерения необхо
димо определять направление на географический север с помощью 
астрономических наблюдений, обычно по положению Солнца или 
полярных звезд. Магнитное склонение считается положительным 
при отсчете угла D на восток и отрицательным при отсчете на запад. 
На магнитных картах элементы геомагнитного поля представляются 
в виде линий равных значений (изолиний). Изолинии склонения D 
называются изогонами, изолинии наклонения J  — изоклинами, изо
линии X, У, Z и Н — изодинамами соответствующих элементов. 
Величины Z, /  положительны в северном полушарии.

Индукция В геомагнитного поля имеет различные величину и 
направление в разных точках земной поверхности. Минимальные 
значения В наблюдаются на геомагнитном экваторе, который опреде
ляется условием /  = 0. Максимального значения В достигает на маг
нитных полюсах, на которых /  = V2. Магнитные полюсы и магнит
ный экватор не совпадают с географическими полюсами и географи
ческим экватором соответственно. Координаты магнитных полюсов 
Земли приведены в табл. 5. Средняя геомагнитная индукция в систе
ме единиц СИ составляет около 50 ООО нТл, на магнитном экваторе 
В ~  35 ООО нТл, на магнитных полюсах В ~  65 ООО нТл. Геомагнит
ное поле принято также характеризовать его напряженностью. Соот
ношения между основными магнитными параметрами в системах СИ 
и СГС дано в табл. 6 .

Наблюдения элементов геомагнитного поля, производящиеся в 
различных точках земной поверхности, показывают, что они не оста
ются постоянными во времени, а непрерывно изменяют свои значе
ния. Эти изменения называются вариациями элементов геомагнитно
го поля. Периоды вариаций изменяются от долей секунды до несколь
ких месяцев. Кроме того, существуют вариации и среднегодовых 
значений элементов. Поэтому вариации в зависимости от их периода 
можно разделить на два принципиально различных типа: быстротеч
ные периодического характера и медленные вариации среднегодовых 
значений элементов геомагнитного поля. Последние называются ве
ковыми ввиду большой длительности их периодов.



Таблица 5

Географические координаты магнитных полюсов Земли 
( поБ .М . Яновскому, 1978)

Эпоха, год
Северный полюс Южный полюс

Широта,
северная

Долгота,
западная

Широта,
южная

Долгота,
восточная

1600 78°42' 50ЧЮ' 81°16' 169°30'

1700 75°5Г 68°48' 77°12' 155Ч5'

1829 73°21' 93°56' 72°40' 150°45'

1922 71°00' 96°00' 72°25' 154°00'

1950 72°00' 9 6 W 70°00' 150°00'

1970 75°00' 101W 66°20' 140°00'

Таблица 6

Магнитные параметры в системах единиц СИ и СГС

Параметр Сим
вол си с г с Соотношение

Магнитная
индукция

в тесла (Тл) *
-  генри (Гн) • А • м~ 2 = 

“  кг • А-1  • с -2

гаусс (Гс) I Тл -  104 Гс

Напряжен
ность

Н А • м-1 эрстед (Э) 1 А • м-1  -  
- 4 л  ■ 1<Г3 Э

Намагничен
ность

I А • м - 1 ед. СГСМ • см~3 1 А • м - 1 -  10~3 
ед. СГСМ • см-3

Магнитный
момент

М А • м2 ед. СГСМ 1 А • м2 -  
- 1 0 3 ед. СГСМ

Магнитный
поток

Ф вебер (Вб) -  Гн • А = 
*  кг • м2 • А-1  • с 2

максвелл (Мкс) 1 Вб -  108 Мкс

Проницае
мость вакуума

/“ о

I 
II

I 
X 

П 
*1 >

Л Г 
н

о 1 ы

1 СГСМ 4 • 10- 7 Гн • м"1-  
= 1 СГСМ

Исследования обоих типов вариаций показали, что они разли
чаются не только по величинам их периодов, но и по происхожде
нию. Источники быстротечных вариаций находятся в верхних сло
ях атмосферы — это токовые системы и системы взаимодействия 
корпускулярного излучения Солнца (солнечного ветра) с силовы
ми линиями геомагнитного поля в околоземном пространстве. Ис
точники вековых вариаций расположены в ядре Земли, там же, где 
генерируется основное, или главное, геомагнитное поле.

Помимо главного геомагнитного поля и его вековых вариаций, 
а также поля быстротечных вариаций (электромагнитного поля) су



ществует еще поле, создаваемое намагниченными горными порода
ми, расположенными в земной коре. Это поле называется аномаль
ным геомагнитным полем. Таким образом, наблюдаемое на поверх
ности Земли геомагнитное поле является суммой трех полей, источ
ники которых имеют различные физические механизмы происхожде
ния и различное месторасположение:

1) главное геомагнитное поле и его вековые вариации (источники 
расположены в ядре Земли);

2) аномальное геомагнитное поле (источники расположены в зем
ной коре);

3) электромагнитное поле (внешнее поле, источники расположены 
в околоземном пространстве).

Вклад главного поля в поле, наблюдаемое на поверхности Земли, 
составляет более 95%, аномальное поле вносит около 4% и внешнее 
поле — менее 1 %.

М ЕТОДЫ  ИЗМ ЕРЕНИЯ ГЕОМАГНИТНОГО ПОЛЯ

Магнитное поле можно измерять с помощью постоянных магнитов 
или индукционных катушек, с помощью материалов, обладающих 
высокой магнитной проницаемостью, и элементарных частиц. В на
стоящее время в магнитных приборах используются квантовомехани
ческие эффекты при низких температурах.

Самым старым магнитным прибором является компас. Он пред
ставляет собой небольшой, удлиненной формы постоянный магнит, 
свободно вращающийся вокруг вертикальной оси. В магнитном поле 
напряженностью Н  на стрелку компаса с магнитным моментом М 
действует механический момент

Р = [м н  J = M H sin©, (4.1)
где © — угол между направлениями М и Н. В случае если момент сил 
трения стрелки на оси вращения мал по сравнению с Р , стрелка 
ориентируется вдоль Н, так как при 0  = 0 момент сил Р = 0.

С помощью компаса определяется направление магнитного мери
диана в данной точке земной поверхности. Если в этой же точке 
известно направление географического меридиана, то угол между 
двумя меридианами есть угол магнитного склонения D. Для опреде
ления D при магнитных съемках используются буссоли с диоптрами и 
магнитные теодолиты.

Наклонение — угол между горизонтальной плоскостью и направ
лением вектора В — измеряется с помощью магнитной стрелки или 
индукционной катушки, свободно вращающейся в плоскости магнит
ного меридиана. Соответствующие приборы называются стрелочным



и индукционным инклинаторами. В индукционном инклинаторе во 
вращающейся в геомагнитном поле катушке наводится эдс до тех 
пор, пока она не установится по направлению В. Угол между гори
зонтальной плоскостью и магнитной стрелкой (или индукционной 
катушкой) есть угол магнитного наклонения / .  Существуют и другие 
приборы для измерения / ,  однако принцип измерения остается таким 
же, как вышеописанный. Дол гое время, начиная с открытия склоне
ния и наклонения, измерялись только угловые элементы геомагнит
ного поля. Лишь в 1839 г. К. Гаусс дал теоретическое обоснование 
метода измерения горизонтальной составляющей Я в абсолютных 
единицах и разработал технику эксперимента.

На магнитных обсерваториях и при наземных магнитных съем
ках уже в течение длительного времени для измерения Н  использу
ется кварцевый магнитометр (QHM), принцип работы которого осно
ван на идеях Гаусса. В приборе на вертикальной тонкой кварцевой 
нити с коэффициентом кручения к подвешен горизонтальный магнит 
с моментом М. В исходном состоянии магнит ориентируется в некото
ром направлении в горизонтальной плоскости, которое определяется 
равенством моментов магнитных и механических сил:

М Н  sin <р = ф , (4.2)

где <р — угол между М  и Я, /? — угол, на который закручена 
кварцевая нить в исходном состоянии. Величины углов <р и /? неиз
вестны, однако по прецизионной шкале (в градусах и минутах), 
расположенной вокруг магнита, с помощью оптической системы фик
сируется исходное направление магнита.

Если закрутить нить на угол, равный 2кл, где к — целое число, то 
магнит отклонится от исходного положения на угол © t. Новое усло
вие равновесия будет

МН  sin (<р + © t) = с (2кж + ^  . (4.3)

При закручивании нити на 2кл в противоположную сторону имеем 
аналогичное (4.3) условие равновесия:

МН  sin ([р — ©j) = с(^—2кл + . (4.4)

Заменим в уравнениях (4.3) и (4.4) величину ф  согласно (4.2) :

2клсЯ sin (<р + = + Я sin <р,
r)] c j Z C

Я sin (<р — @2) = + Я sin <р.



Решая (4.5) относительно Я, получаем

©, + ©7 /в ,  + ©9
(4.6)

Величину угла (р можно получить, складывая почленно (4.3) и

Таким образом, при известных с и М  путем измерения ©j и ©2
на кварцевом магнитометре можно определить абсолютное значе
ние Я. При точности измерения углов до ± О, Г погрешность измере
ния Я  не превышает ± 1 нТл.

Один из распространенных приборов для измерения вертикаль
ной составляющей Z — магнитометр под названием “магнитные 
весы”, который представляет собой магнит, свободно вращающийся в 
вертикальной плоскости, как это имеет место в инклинаторе. Прин
цип измерения Z магнитными весами основан на уравновешива
нии момента вращения [ZH] моментом силы тяжести. Так как си
ла тяжести в определенной части земной поверхности постоянна, 
изменения угла между магнитом и горизонтальной поверхностью 
будут зависеть только от изменений Z. Фактически весы измеряют 
приращения A Z относительно какого-то исходного значения Z0, ко
торое определяется путем градуировки или на магнитной обсерва
тории.

В практике магнитных съемок широкое применение находят при
боры, измеряющие модуль вектора В, который принято обозначать Т. 
Таким прибором является протонный магнитометр, принцип рабо
ты которого основан на зависимости частоты вращения протонов 
от напряженности поля (теорема Лармора):

для протона у = e fil2 m pc, гдее, тр — заряд и масса протона, с — 
скорость света, уЗ — постоянный коэффициент. В качестве источни
ков протонов в приборе применяют воду. Измерение частоты коле-

тонного магнитометра возможно измерение Т  с погрешностью не 
более ± 1 нТл. В последние десятилетия для измерения Т  применя
ют также квантовые, сверхпроводящие и другие типы магнито
метров.

(4.4):

sin ©j — sin ©2
(4.7)

(о = уН ; (4.8)

баний производится с высокой точностью, поэтому с помощью про-



ИССЛЕДОВАНИЯ ГЕОМАГНИТНОГО ПОЛЯ ,
ЕГО АНАЛИТИЧЕСКАЯ ЗАВИСИМОСТЬ
ОТ ГЕОГРАФИЧЕСКИХ КООРДИНАТ

Исследования геомагнитного поля начинаются с непосредствен
ных наблюдений пространственного распределения поля и его вре
менных изменений (вариаций) на поверхности Земли, в атмосфере 
и в околоземном пространстве. Наблюдения заключаются в изме
рениях элементов или модуля геомагнитного поля в различных точ
ках и носят название магнитных съемок. Съемки подразделяются 
на наземные, морские (гидромагнитные), воздушные (аэромагнит
ные) и спутниковые. Они различаются методикой проведения и тре
буют специальной аппаратуры.

Геомагнитное поле имеет очень сложное распределение по по
верхности Земли, однако проблема установления закономерностей 
этого распределения значительно усложняется тем, что поле изме
няется с течением времени и эти изменения (вековые вариации) име
ют различный характер в разных точках земного шара. Добавим 
для полноты картины еще и то, что скорость изменения поля А В /  A t 
(t берется в годах), называемая вековым ходом, также не остается 
постоянной во времени.

Таким образом, магнитные съемки поверхности Земли и от
дельных регионов должны проводиться практически непрерывно, 
по крайней мере до тех пор, пока не будут установлены аналити
ческие зависимости вековых вариаций от времени для разных точек 
земной поверхности. Последняя задача, имеющая фундаментальное 
значение для земного магнетизма, еще очень далека от своего ре
шения.

Полученные в результате магнитных съемок данный о распреде
лении поля представляются в виде магнитных карт и каталогов. 
При построении магнитных карт, как уже отмечалось, применяется 
метод изолиний, т.е. кривых, соединяющих на карте точки с одина
ковыми значениями соответствующего элемента или модуля геомаг
нитного поля.

В связи с временными изменениями поля составление магнит
ных карт приурочивается к середине какого-либо года (к ОО hOO т
1 июля), и этот момент называется эпохой. Например, карта, состав
ленная для O O hO O m 1 июля 1970 г.,*называется магнитной картой 
для эпохи 1970,5 года.

Магнитные карты строятся для ограниченной территории, реги
она, целой страны и для всего земного шара. В последнем случае 
они называются мировыми картами. Чем меньше масштаб карт, тем



менее точно передаются на картах особенности действительного рас
пределения магнитного поля. Мировые карты следует рассматривать 
как картины некоторого среднего распределения элементов геомаг
нитного поля (рис. 4.2-4.4).

После того как установлено (в каком-то приближении, разумеет
ся) распределение геомагнитного поля, следующей задачей исследо
вания является установление аналитической зависимости элементов 
поля от координат точек земной поверхности. Это может быть сдела
но при известных механизмах генерации поля или закономерностях 
его распределения.

Первым принципиальные соображения о происхождении геомаг
нитного поля высказал в 1600 г. У. Гильберт в книге “О магните, 
магнитных телах и о большом магните — Земле”. Он предположил, 
что геомагнитное поле возникает вследствие того, что земной шар 
намагничен. Ранее считалось, что магнитная стрелка компаса притя
гивается Полярной звездой. Только после работ У. Гильберта ученые 
стали искать причины происхождения магнитного поля в особенно
стях строения земного шара.

Первую попытку аналитического представления зависимости гео
магнитного поля от географических координат предпринял профессор 
Казанского университета И.М. Симонов в 1835 г. Он использовал 
идею У. Гильберта о намагниченном шаре. Однородно намагничен
ный шар создает вокруг себя распределение магнитного поля, анало
гичное полю магнитного диполя. Магнитным диполем по аналогии 
с электрическим называется система двух очень близко расположен
ных фиктивных магнитных зарядов.

В связи с тем что вековые изменения поля происходят сравнитель
но медленно (периоды вековых вариаций составляют сотни и тысячи 
лет), в первом приближении геомагнитное поле можно считать ста
ционарным и для его описания использовать соответствующие урав
нения Максвелла:

rot Н = 0; div В = 0; В = /г0  ̂Н + I  ̂, (4 9)

ще Н — напряженность, В — индукция магнитного поля, I — 
намагниченность (магнитный момент единицы объема вещества),

= 4jt • 107 Гн • м” 1.
Согласно первому уравнению, учитывая, что rot grad s  0, мож

но следующим образом выразить Н:

Н = -  grad £/, (4.10)

ще U — скалярная функция, называемая магнитным потенциалом. 
68
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Итак, чтобы найти //, надо знать выражение для магнитного потен
циала. Магнитный потенциал диполя (рис. 4.5) в точке Q (х , у, z) равен

а д - - »  (7 - 7 ) . (4.11)

Разложим это выражение в ряд Тейлора по г' и ограничимся двумя 
членами, учитывая, что / «  г (г2 = X2 + у2 + Z2) :

г = 7  + /* ^ ( т - )  + /^ ( т ' )  ( I
Подставим (4.12) в (4.11) и учтем, что

(4.12)

д ( 1 | cos (лс, г)
d * l r j -  , 3 -  , 2 :

cos (у, л) _д_ 
Р- ’ dz ( * ) '

cos (z, г) 
г2

(4.13)

Так как магнитный момент М = т 1, окончательно получаем

U(Q) = — —г cos (р = -7  cos у.
г*

Предположим, что в центре Земли под углом к оси вращения 
расположен магнитный диполь (рис. 4.6). Точка Р с координатами 
Фо* ^0 — геомагнитный полюс, N  — географический полюс, Q(<p, А) —
точка, в которой мы ищем выражение для U и соответственно для 
элементов геомагнитного поля.
Для того чтобы рассматривать 
модель Земли в сферической 
системе координат, введем угол 
0  = K/i  — <р, который является 
дополнением до географичес
кой широты. Тогда длина дуги 
NQ — 0 ,  длина NP = 0 О, длина
дуги PQ = у.

+Л7

Рис. 4.5. Схема магнитного диполя: +ш, Рис. 4.6. Схема земного магнитного диполя 
-щ  — фиктивные магнитные заря- (по Б.М. Яновскому, 1978)
ды, / — расстояние между ними



Согласно теореме косинусов сферической тригонометрии, cos у = 
= cos © cos ©q + sin © sin ©0 cos (A — A0). С учетом этого запишем 
выражение для магнитного потенциала земного диполя:

тт М МU = -у  cos у =
I г

cos 0  cos ©0 + sin © sin ©0 cos A cos AQ +

Учтем, что

+ sin © sin ©0 sin A sinA0

M  = /К =  |л Л 3/,

(4.14>

где /  — однородная намагниченность земного шара, R — его радиус. 
Введем обозначения:

« р - 1 ,  - -  ■ 4
= 3 л1 C0S ®0’ ^  = 3 711 sin C0S

Aj; = sin ©о sinA0.
(4.15)

Очевидно, что £ р £ |\Л |'  являются постоянными величинами для
данного расположения диполя. Окончательно выражение для U сфе
рической Земли будет таким:

U = jVj* cos © + ' cos A + hx' sin Â  sin ©j . (4.16 '

Далее в соответствии с (4.10) получим значения элементов геомаг
нитного поля на поверхности Земли (г = /?). Дифференцирование 
производится в сферической системе координат:

X = -  ~ cos в  “  («Г cos А + h{' sin А̂  cos ©j ,

Y  =  ---------. --г =  / # , '  s in  A -  / t / c o s A ^ ,  (4.17)r sin © d A \dl 1 J

$  cos © + (gj ' cos A + h{' sin Â  sin ©j .
Система (4.17) — основные уравнения теории Симонова, которые 
представляют аналитические зависимости геомагнитного поля от ко
ординат поверхностных точек.

Естественно, что расположение реального земного диполя нам не
известно, поэтому неизвестны и значения коэффициентов gp ^ \

Z = — = 2
дг



Однако эти коэффициенты могут быть рассчитаны из уравнений
(4.16), если известны из измерений X, У, Z и координаты 0  = 
= л/2  — <р и Я точек, в которых производились измерения. А зная 
значения g p £ i',A j \  можно рассчитать поле в любой точке земной 
поверхности!

Более простая модель геомагнитного поля получается в случае, 
если ось диполя совпадает с осью вращения Земли. При этом гео
магнитный полюс совпадает с географическим, поэтому (р0 = V2,
a ©Q = 0. Согласно уравнению (4.15), получаем следующие значения
элементов поля для осесимметричного диполя:

X  = $  sin 0  = ^  cos (р; Y = 0;
/?

„  0 а д. 2М  . (418)Z  = 2gV cos © = — 5- sm ф .R i

Магнитное склонение D в этом случае равно нулю, а магнитное 
наклонение J  имеет простую связь с географической широтой:

tg /  = -}— ----- j  = 2 tg <р. (4.19)
У Х 2 +  Y 2

В 1838 г. К. Гауссом была создана общая теория аналитического 
представления геомагнитного поля как функции координат точек 
земной поверхности. Теория Гаусса не ограничивалась какой-либо 
конкретной моделью поля, как это имело место в теории Симонова. 
В основе теории Гаусса было только предположение о том, что источ
ники геомагнитного поля находятся внутри земного шара и имеют 
потенциальный характер, т.е. Н = -  grad U.

Рассмотрим уравнения (4.9). Подставив во второе уравнение вы
ражение для В с учетом того, что Н = -  grad U, получим

div В = -  /и0 div grad U + fi0 div I = 0. (4.20)

Положим, что div I равна некоторой плотности фиктивных магнит
ных зарядов /о. Тогда из (4.20) получаем уравнение Пуассона

V2U = р  (дс, у, z). (4.21)
При р = 0 (отсутствие магнитных зарядов) оно переходит в уравне
ние Лапласа

V2t/ = 0. (4.22)
Считая, что земной шар обладает намагниченностью /  с произволь
ным распределением ее величины и направления, и используя ре
шения уравнений (4.21) и (4.22) в сферической системе координат



(г, в ,Л ), Гаусс получил следующее выражение для магнитного по
тенциала:

* " Rn+2 , V
U = 2 )  2 ) Тл+Т (^COS'WA + A^sinmAj /^ (c o sO ), (4.23)

я=1 w=o г 1 \ /

ще — радиус Земли, gJJ1, к™ — постоянные коэффициенты:

m _  (я -  от) ! с п 
п (п + т) ! ц  л+2

,.т _  (Я ~  « )  ! СП 
Л (л + т )  ! д  я+2

r’nP™ (cos 0 ')  cos тХ' dm , (4.24)

r 'V ?  (cos 0 ') sin wA' dm. (4.25)

В этих уравнениях г', 0',Л ' — сферические координаты для магнит
ных масс, находящихся внутри земного шара, dm — дифференциал 
этих масс. Так как распределение магнитных масс нам неизвестно, 
но оно, естественно, постоянно, то h™ суть постоянные коэффи
циенты, которые определяются, как это будет показано ниже, на 
основе измерений элементов геомагнитного поля. Далее в (4.24) 
и (4.25) Сп = 1 при т = 0 и Сп = 2 при т > О, (cos 0 ;) и Р™ (cos ©) 
в (4.23) — присоединенные функции Лежандра:

/ ~ \V2 dm pn (cosQ)
Р% (cos 0 )  = (sin2 0 ) ------ ^ , (4.26)

" V 1 d  (cos©)
ще в свою очередь Рп (cos 0 )  — полиномы Лежандра:

Рп (cos 0 )  = —*----------4— —  (cos2 0  -  1) ". (4.27)
" 2 п ! d  (cos ©) ' ’

Дифференцируя (4.23) по соответствующим сферическим коорди
натам, получим выражения для элементов геомагнитного поля, кото
рыми и исчерпывается теория Гаусса. После дифференцирования 
положим r = R и найдем значения элементов на поверхности Земли:

" "

У  =  -

гд0

dU

= - 2 2  ( « ? cos + hn sin m^ ) dp d®
n= l  m = 0 '  /

> sin ©ад = 2  2  (mC s i n -  mC c o s шя]P%(cos©), (4.28)
n = l m = 0 '  '

= 2  2  (« + 1) f e 1 cos mA + A™ sin mÂ  7>™(cos ©).
n=  1 m =0 ' ' nc

z  —  O L . "  *



Это разложение магнитного потенциала в бесконечный рад по сфери
ческим функциям, каковыми являются функции Лежандра, получи
ло название сферического гармонического анализа. Уравнения (4.28) 
позволяют вычислить значения Х у У, Z  для любой точки земной повер
хности, если известны gJJ1 и А™, которые могут быть рассчитаны на
основе измерений X , У, Z в ограниченном числе точек. Для практиче
ского пользования (4.28) необходимо ограничиться конечным числом 
п членов. При этом число N  постоянных коэффициентов g и h бу
дет равно N  = п (п + 2). Для расчета N  коэффициентов необходимо 
иметь N  уравнений, т.е. иметь измеренные значения трех компо
нентов поля в N /  3 точках или значения одной компоненты в N  
точках.

Случайные влияния местных аномалий или погрешности измере
ний могут исказить результат, поэтому для большей достоверности 
необходимо брать число уравнений (и число измерений), превышаю
щее число неизвестных. Гаусс, ограничиваясь членами четвертого 
порядка (п = 4), определил 24 коэффициента по наблюдениям трех 
компонент в 12 точках, т.е. решил 36 уравнений с 24 неизвестными 
способом наименьших квадратов.

Практическое значение теория Гаусса может иметь только в том 
случае, если ряды (4.28) будут достаточно быстро сходиться. Много
численные сферические гармонические анализы, проводившиеся со 
времен Гаусса до наших дней, показали, что значения g и h с ростом 
п уменьшаются и начиная с п > 8 они находятся в пределах погреш
ностей измерений и расчетов.

СТРУКТУРА И ОСНОВНЫЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ
ГЛАВНОГО МАГНИТНОГО ПОЛЯ

Как показал анализ рядов (4.28), члены ряда с п = 1 соответствуют 
нолю геомагнитного диполя. Вид выражений для Х> У, Z при п = 1 
аналогичен виду уравнений (4.17) теории Симонова с одной только 
разницей: в теории Симонова предполагалась однородная намагни
ченность Земли, в теории Гаусса — неоднородная. Член ряда Гаусса с 
п = 2 соответствует полю квадруполя (два диполя) и так далее: член 
с любым п описывает поле мультиполя соответствующего порядка. 
Сферические гармонические анализы показали, что главное геомаг
нитное поле состоит из дипольной части (более 80%) и недипольной 
(рис. 4.7). Чтобы получить недипольную часть, нужно из главного 
поля вычесть дипольное поле, рассчитанное по формулам (4.17). 
Недипольное поле называют также полем мировых аномалий или 
остаточным полем (рис. 4.8). Описание главного поля с помощью
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сферического анализа будет тем точнее, чем больше мультиполей 
все более высокого порядка (но не более чем п = 10), расположен
ных в центре Земли, будет учтено при построении соответствующих 
рядов.

Помимо главного поля вклад в полное поле, наблюдающееся на 
поверхности Земли, дают еще аномальное поле и внешнее элект
ромагнитное поле. Однако сферический анализ не отражает этих 
полей, так как они очень малы по сравнению с главным. Таким 
образом, уравнения (4.28) до настоящего времени могут быть исполь
зованы только для анализа главного геомагнитного поля и его веко
вых вариаций.

Пользуясь формулами (4.17), можно определить основные харак
теристики дипольной части поля, которая, по существу, является 
основной частью геомагнитного поля. Уравнения (4.15) для коэффи
циентов gj, # i', /ij' можно переписать в виде

Если на основе измерения X , У, Z и решения уравнений (4.17) эти 
коэффициенты найдены, то, согласно (4.29), можно рассчитать вели
чину М  магнитного момента Земли и координаты дипольного (гео
магнитного) полюса ©0, Д0:

Величина современного дипольного магнитного момента М  ~  
=55 8 • 1022 А • м2 (в СИ), координаты северного геомагнитного полю
са (р0 = 78,5° с.ш., Я0 = 70° з.д. Геомагнитный полюс — условная точ
ка пересечения оси диполя с поверхностью Земли — не совпадает с 
истинным магнитным полюсом, координаты которого ^0 ~75°с.ш .,
Aq ~  100° з.д. В табл. 4 дано сравнение магнитного поля Земли с 
полями других планет.

(4.29)

Так как географическая широта <р0 = л/г — в 0, то

tg^o = « ? / [ ( « r ) 2+ ( v ) 2] V2- (4.32)



Пользуясь формулой (4.30), можно определить среднюю намагни
ченность Земли:

/  = М / V  = ( У 4 л ) ^ 2 + *1' 2 + А1' 2) 1/2; (4.33)

она равна 72 А • м” 1. Такая величина /  встречается на извер
женных горных породах, содержащих сильномагнитные магнетиты. 
Однако высокие магнитные свойства магнетита сохраняются толь
ко до температур, не превышающих точку Кюри магнетита, рав
ную 580°С. В связи с тем что с глубиной температура вещества Зем
ли повышается, сильномагнитные породы могут находиться только 
на сравнительно небольших глубинах от поверхности Земли, не глуб
же 100 км. Средняя намагниченность пород в сферическом земном
слое глубиной 100 км будет составлять около 1000 А • м-1 . Породы 
с такой высокой намагниченностью не существуют, поэтому мож
но сделать вывод, что главное магнитное поле не вызвано намаг
ниченностью Земли, оно может быть связано с электрическими то
ками, которые текут в жидком электропроводящем внешнем ядре 
Земли.

Еще в конце прошлого века было показано, что магнитное по
ле Земли более точно описывается диполем, помещенным не в цент
ре Земли, а на некотором расстоянии от центра. Такой диполь на
зывается эксцентрическим, а точка, в которую он помещается,— 
магнитным центром Земли. Магнитный центр с 1830 по 1970 г. 
удалился от центра Земли на северо-запад с расстояния 0,04 R до
0,07 R.

Дипольное магнитное поле в относительно малых объемах обла
дает высокой степенью однородности, его градиенты по радиусу Зем
ли и по меридиану не превышают 10-20 нТл/км.

Как уже отмечалось, с течением времени величина и направ
ление геомагнитного поля не остаются постоянными: имеют место 
вековые вариации, которые присущи в основном главному геомагнит
ному полю.

Характерную особенность имеет недипольная часть главного по
ля: она дрейфует с течением времени на запад. Явление западно
го дрейфа было замечено еще в XVII в., однако только в середине 
XX столетия удалось установить скорость дрейфа. Разные элементы 
геомагнитного поля дрейфуют с несколько различными скоростями, 
в среднем скорость западного дрейфа равна ~0,2° в год. Это означа
ет, что полный оборот недипольного поля вокруг оси вращения Зем
ли может произойти за 1800 лет. Предполагается, что физичес
ким механизмом западного дрейфа является более высокая угло



вая скорость вращения мантии Земли по сравнению с внешним яд
ром. Западный дрейф вносит существенный вклад в вековые ва
риации, но не объясняет их полностью. Существуют вековые вари
ации и дипольной части поля с характерным временем порядка 
9000 лет. В последние несколько сот лет происходит уменьшение 
дипольного магнитного момента. Наиболее сильным изменениям 
с течением времени подвержена вертикальная составляющая по
ля, скорость изменений которой доходит до 100 нТл/год и более. 
Спектр вековых вариаций имеет дискретный характер, основные гар
моники спектра представлены в табл. 7.

Таблица 7

Спектр вековых вариаций

Период,
лет

Амплитуда,
нТл Характер

8000 25 • 103 Глобальный

1800 4-5-6 • 103 Глобальный

1200 4 • 103 Глобальный + региональный

900 О ы Глобальный + региональный

600 4 • 103 Региональный + глобальный

360 2 • 103 Региональный + глобальный

60 5 • 102 Региональный

АНОМАЛЬНОЕ ГЕОМАГНИТНОЕ ПОЛЕ

Горные породы, расположенные в верхних частях литосферы и 
на земной поверхности, намагничиваются в главном геомагнитном 
поле. Это намагничивание достаточно сильно из-за присутствия в по
родах так называемых ферримагнитных минералов, наиболее сильно
магнитным из которых является магнетит (Fe30 4). Вследствие намаг- 
ничивания породы создают собственное аномальное поле Ва, или поле 
магнитных аномалий. Рассмотрим в качестве примера аномальное поле, 
создаваемое неглубоко залегающим намагниченным шаром, магнитный 
момент М  которого направлен под углом 0  к горизонтальной плоско
сти (рис. 4.9). Магнитный потенциал в некоторой точке Q(x, z) над 
поверхностью Земли равен



Рис. 4.9. Схема распределения На- и -Ẑ -компонент аномального поля, вызванного 
шаром, однородно намагниченным под углом к горизонтальной плоскости ( 0  = 30°)

Учтем, что

cos у = — cos © — -  sin ©, г2 = х 2 + z2, г г

и получим потенциал аномального поля

М  (х cos © + z sin ©)
( х 2 +  z 2 ) 3/2 • ( }

Найдем компоненты аномального поля Х а и Za:

<2*2 -  C°S 0 / y 3”  Sin е  , (4.35)в дх (Х2 +

Z = -  ^  = М <~<2 + 2z2>Si" ?  V 3г<С05 8 . (1.36)
й a z  (jc  +  z 2 ) 5/2

Разумеется, для тел неправильной формы выражения для аномально
го поля имеют более сложный вид и их не всегда можно получить 
аналитически.

Аномальное поле, как правило, составляет 10-2 -М0“3 от главного 
поля, которое принято называть нормальным, когда оно рассматрива
ется совместно с аномальным. Когда выделяется локальная магнит
ная аномалия, то в качестве нормального рассматривается сумма 
полей: главное поле + поле региональных аномалий.
82



Несмотря на малую напряженность аномального поля, аномалия 
легко определяется по большой величине градиентов Ва. Из (4.36) 
при х  = 0 получаем максимальное значение Z a:

~ 2 М . ^
Z amax =  ^ T s l n 0 ’ 

его градиент по вертикали равен

aZamax 6 М .  _  3Z ,
dz z

j-  sin © = ------ (4.37)
4 z

где z — глубина залегания намагниченной породы. Положим, что 
z = 50 м, Za тах=Ю~3 Z n (Z n — нормальное, или главное, поле нап
ряженностью 5 • 104 нТл). Тогда dZamax/dz = —3000 нТл/км, т.е.
на два порядка больше, чем градиенты нормального поля.

Встречаются локальные и региональные аномалии очень высо
кой интенсивности. Уникальной является Курская магнитная ано
малия, где аномальное поле в некоторых точках почти в 3 раза 
превосходит нормальное! Здесь обнаружено место, где магнитное 
наклонение /  = 90°, т.е. такое же, как на магнитном полюсе, это 
как бы третий магнитный полюс. Такая сильная аномалия вызвана 
мощными залежами железных руд (железистые кварциты) на срав
нительно небольшой глубине (~200-300 м), запасы которых превы
шают запасы всех остальных железорудных месторождений земно
го шара.

Для выделения аномального поля из наблюдаемого В = Вп + Ва
используются методы, основанные на том, что источники Ва и Вп 
находятся на существенно разных глубинах. Одним из методов яв
ляется метод вычитания из наблюдаемого поля В нормального (глав
ного), определяемого суммой дипольного и мультипольного членов 
ряда Гаусса.

Аномальное магнитное поле континентов имеет сложный харак
тер, представляя во многих случаях сумму нескольких составля
ющих, имеющих различное геологическое происхождение. По ло
кальным аномалиям методами интерпретации определяются глуби
ны залегания верхних кромок тел, наиболее близко расположенных 
к поверхности. При рассмотрении аномального поля платформен
ных областей, где кристаллический фундамент погружен на глубину 
в несколько километров под практически немагнитными осадочными 
отложениями, можно оценить глубину залегания поверхности фунда
мента, содержащего магматические и метаморфические образования, 
обладающие высокой намагниченностью.



Принципиальным открытием было обнаружение отрицательных 
магнитных аномалий, число которых, как оказалось, сравнимо с по
ложительными. Отрицательной называется такая аномалия, поле ко
торой в Северном полушарии направлено в верхнюю часть прост
ранства, над горизонтальной плоскостью, так что Ва почти антипа
раллельно Вп.

Если бы породы намагничивались только по направлению совре
менного геомагнитного поля, то существовали бы только положитель
ные аномалии. Намагниченность /  породы, как показали исследова
ния, состоит из двух компонент:

I = жНг + 1„, (4.38)

где аеНг — индуктивная намагниченность, всегда направленная
по современному полю Нг, 1п — естественная остаточная намагни
ченность. Было обнаружено, что во многих породах 1п не совпадает 
по направлению с современным полем и может от него отличаться 
на любой угол от 0 до 180°. Естественная остаточная намагничен
ность, как правило, возникает во время образования породы, и воз
раст 1п практически одинаков с возрастом породы. Отсюда был сделан 
вывод о том, что направление \ п отражает направление древнего 
магнитного поля, которое существовало в то геологическое время, 
когда образовалась та или иная порода.

В большинстве изверженных горных пород 1п по величине пре
вышает жНг, и поэтому направление аномального поля определяет
ся направлением 1п, т.е. направлением древнего магнитного поля. 
Следовательно, наличие отрицательных аномалий указывает на то, 
что они образовались в древнем поле, направление которого было 
обратным по отношению к современному геомагнитному полю.

Наличие в породах естественной остаточной намагниченности 1п, 
величина и направление которой отражает величину и направление 
древнего поля, которое было во время образования породы, дает 
возможность изучать историю геомагнитного поля в прошлые геоло
гические эпохи. Такой косвенный метод изучения древнего магнит
ного поля называется палеомагнитным.

ПАЛЕОМ АГНЕТИЗМ  И  ПАЛЕОМАГНИТНЫЕ
АНОМ АЛИИ ОКЕАНА

Палеомагнитный метод основан на двух основных предположе
ниях. Геофизическое предположение состоит в том, что геомагнит
ное поле в прошлые геологические эпохи было полем центрального 
осесимметричного диполя, каковым является и основная часть совре-



Рис. 4.10. Компоненты естественной ос
таточной намагниченности I п горной 
породы в некоторой точке Я)

Рис. 4.11. Модель центрального осесим
метричного геомагнитного диполя, ис
пользуемая в палеомагнитном методе

менного поля. С физической точки зрения предполагается, что есте
ственная остаточная намагниченность 1п совпадает в среднем с на
правлением древнего поля Ндр, величина 1п пропорциональна # др и 
в основном сохраняется в течение многих тысяч и миллионов лет 
до наших дней.

В принятой модели поля легко определить современные геогра
фические координаты древнего геомагнитного поля. В модели цент
рального осесимметричного диполя геомагнитные меридианы совпа
дают с географическими, а магнитные полюсы совпадают с геогра
фическими полюсами. Пусть в древней породе, залегающей в точке 
Q(^,A), вектор 1п расположен так, как показано на рис. 4.10. Проек
ция 1п на горизонтальную плоскость показывает направление 
древнего магнитного меридиана, угол £>др есть угол между совре
менным и древним меридианами. Направление 1̂  показывает направ
ление вектора напряженности Ндр. Поэтому угол между 1п и гори
зонтальной плоскостью является углом магнитного наклонения / др 
древнего поля. Зная / др, можно по формуле (4.19) определить древ
нюю географическую широту >̂др, на которой была данная порода в 
момент своего образования:

Таким образом, из измерений компонент намагниченности 1п образ
ца (эти измерения производятся, как правило, в лаборатории) мы оп
ределяем два важных параметра: угол £>др и широту >̂др (рис. 4.11).

(4.39)



Воспользовавшись теоремами косинусов и синусов сферической три
гонометрии, получим следующие формулы для современных коорди
нат >̂0, Л0 древнего магнитного полюса:

sin (р0 = sin (р sin (рдр + cos <р cos <рцр cos £>др, (4.40)

sin (А -  Л0) = cos <рар sin Одр/ cos <р0. (4.41)

Измеряя 1п пород разного геологического возраста, можно полу
чить закономерности изменения дипольного поля, начиная от очень 
древних геологических эпох до нашего времени. Палеомагнетизм — 
это уникальный метод в геофизике, основанный на удивительном 
свойстве “магнитной памяти” ферримагнитных минералов, входя
щих, хотя и в небольших количествах, в состав практически всех 
горных пород.

Направление \ п для определенного геологического возраста в дан
ной точке земной поверхности рассчитывается с применением стати
стических методов по достаточно большому числу образцов. По по
лученным данным с помощью формул (4.40) и (4.41) определяется 
положение соответствующего возрасту породы магнитного полюса. 
Такой полюс называется виртуальным магнитным полюсом. Среднее 
положение ряда виртуальных полюсов для пород данного возраста, 
расположенных в разных точках земной поверхности, называется 
палеомагнитным полюсом.

При проведении палеомагнитных исследований большое значе
ние имеет выяснение физических механизмов намагничивания раз
личных горных пород, установление степени сохранности / п, ее со
ответствия времени образования породы. Установлено, что извер
женные горные породы приобретают 1п в геомагнитном поле во вре
мя остывания после излияния на поверхность. Возникшая таким об
разом 1п называется термоостаточной, она имеет высокую интенсив
ность и большую стабильность. Осадочные горные породы, являю
щиеся продуктом переработки и переотложения изверженных пород, 
приобретают /  в геомагнитном поле во время осаждения мелких 
частиц в водном бассейне (море, озеро). Мелкие намагниченные 
частицы в процессе осаждения ориентируются по направлению по
ля, и в результате возникает детритовая, или ориентационная, на
магниченность осадочных горных пород. После образования 1п и из
верженные и осадочные породы находятся уже в других усло
виях (обычные температуры и отсутствие водной среды), при ко
торых дальнейшего намагничивания горных пород в изменяющем
ся геомагнитном поле практически не происходит. Именно поэто-



WO°E
Рис. 4.12. Кривые миграции палеомагнитных полюсов, полученные на основе измере
ний 1п горных пород разных континентов (по Condie, 1975)

му /  пород, как правило, древнего происхождения и синхронна с по
родой.

Проведенные во второй половине XX в. многочисленные палео- 
магнитные исследования привели к открытиям, которые существенно 
изменили геофизические и геологические концепции строения и эво
люции литосферы. Наиболее принципиальными результатами явля
ются следующие.

1. Палеомагнитные полюсы не совпадают с современным полюсом, 
при этом чем древнее палеомагнитный полюс, тем на большем рас
стоянии от современного он находился. Кембрийский северный па
леомагнитный полюс (возраст около 600 млн лет) находился южнее 
экватора.

2. Кривые миграции северных палеомагнитных полюсов, опре
деленные по 1п пород разных континентов, существенно различны 
(рис. 4.12).
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3. Геомагнитное поле в прошлые геологические эпохи неодно
кратно изменяло свою полярность: происходили инверсии поля, ко
торых начиная с кембрия насчитывается более тысячи. Шкала ин
версий, датированная абсолютными методами, называется магни
тохронологической шкалой (рис. 4.13).

Проанализируем кратко эти результаты. По модели центрально
го осесимметричного диполя магнитный полюс совпадает с геогра
фическим. Следовательно, обнаруженная миграция магнитного по
люса должна одновременно рассматриваться и как миграция геог
рафического, т.е. оси вращения Земли. Вследствие закона сохране
ния момента количества движения изменение положения оси вра
щения требует наличия таких огромных сил, которых мы не видим 
ни на Земле, ни в космическом пространстве. Поэтому первый ре
зультат можно рассматривать не как перемещение полюса, а как 
движение (в противоположную сторону) верхней литосферной обо
лочки Земли. Такая интерпретация подтверждается вторым резуль
татом. Ведь Северный полюс должен быть один, а не несколько, как 
это следует из второго результата. Поэтому расхождение кривых 
миграции полюсов разных континентов свидетельствует о том, что 
литосферная оболочка не перемещалась как единое целое, а двига
лись отдельные литосферные плиты, причем каждая по своей траек
тории.

Наконец, третий результат указывает на то, что геомагнитному 
полю присущи не только вековые вариации, но и более глубокие 
изменения — инверсии. Этот результат дополняет картину основных 
свойств поля и имеет огромное теоретическое значение при решении
проблемы происхождения геомагнитного поля. Кроме того, времен-

f
ная шкала инверсий может служить независимым инструментом для 
определения возраста горных пород, что является фундаментальной 
задачей геологии.

Изучение аномального магнитного поля океана, предпринятое в 
последние десятилетия с помощью протонных и квантовых магнито
метров, привело к результатам, которые оказались в прямой связи 
с результатами палеомагнитных исследований.

Протонные и квантовые магнитометры дают возможность про
водить непрерывную запись магнитных профилей, что позволило 
осуществить точное и детальное магнитное картирование океанско
го дна. В результате были получены совершенно неожиданные кар
тины океанских аномалий. В отличие от сложной формы анома
лий на суше, которая сильно меняется от района к району, океан
ские магнитные аномалии имеют систематический характер почти



Рис. 4.14. Распределение линейных магнитных аномалий в Тихом океане (по Menard, 
1969). Номера аномалий сопоставляются с их возрастом согласно рис- 4.13

на всех океанах. Параллельные полосы чередующихся знакопере
менных аномалий тянутся на тысячи километров. На рис. 4.14 изо
бражена общая картина мировых океанских аномалий. Интенсив
ность аномалий высока. Хотя они измерены на уровне моря, т.е. 
на высоте от 2 до 5 км над морским дном, их амплитуды изменяют
ся от нескольких сотен до тысячи нТл. Приборы измеряли модуль Т 
напряженности геомагнитного поля. Аномальная часть АТа поля 
определялась как разность модулей полного Т  и нормального Тп 
полей:

А Та = Т - Т п. (4.42)

Геология океанского дна также существенно отличается от гео
логии континентов. Измерения глубин океанов показали, что на дне 
каждого океана существуют большие горные хребты, названные сре
динно-океанскими хребтами. Наиболее протяженным является Сре- 
динно-Атлантический хребет, протянувшийся от Исландии на юг 
по всей длине Атлантического океана параллельно береговым лини
ям Африки и Америки и далее на восток южнее Африки в Индий-
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ский океан (1 на рис. 4.15). Аналогичные, но меньшие по размерам 
хребты есть в Индийском и Тихом океанах (2-4 на рис. 4.15). Эпи
центры землетрясений располагаются вдоль хребтов.

Для объяснения такой структуры океанского дна была выдвинута 
гипотеза о том, что дно образуется и разрастается в результате 
внедрения изверженных пород в центральной части (рифтовые доли
ны) океанских хребтов. Эти породы оттесняются в стороны, когда 
новая магма изливается в том же самом месте.

За 200-300 млн лет все раздвигающееся океанское дно обновляет
ся, а прежние породы погружаются в мантию в так называемых зонах 
субдукции.

На основе этой модели Вайн и Метьюз объяснили происхожде
ние линейных магнитных аномалий. После того как расплавы, под
нимающиеся из мантии, затвердевают, они приобретают термооста
точную 1п, соответствующую направлению поля в это время. Новые 
порции магмы, появляющиеся в том же месте, при охлаждении мо
гут намагнититься уже в поле противоположного знака в результа
те происходящих с течением времени инверсий. Поэтому чередо
вание положительных и отрицательных аномалий — это результат 
чередования прямо- и обратнонамагниченных участков океанской 
коры. Таким образом, картина линейных магнитных аномалий яв
ляется естественным следствием расширения (спрединга) океанского 
дна и инверсий геомагнитного поля. Линейные магнитные аномалии 
океана являются, по существу, палеомагнитными аномалиями, не
посредственно связанными с магнитохронологией инверсий геомаг
нитного поля. Такая связь позволяет оценить время, протекшее меж
ду образованием любых двух аномалий. А зная их положение на 
океанском дне, можно рассчитать скорость спрединга дна в данном 
регионе океана.

П РОИСХОЖ ДЕН ИЕ ГЛАВНОГО ПОЛЯ

Для того чтобы выдвинуть разумные гипотезы о происхождении 
главного геомагнитного поля, необходимо достаточно хорошо знать, 
во-первых, основные свойства поля и, во-вторых, внутреннее строе
ние Земли. Любая современная теория генерации главного поля не 
должна противоречить данным о его свойствах, основные из которых, 
как было показано выше, следующие.

1. В первом приближении главное поле является полем централь
ного, наклоненного к оси вращения Земли магнитного диполя.

2. Напряженность поля изменяется в среднем от 35 • 103 нТл 
на экваторе до 65 • 103 нТл на полюсах.



3. Магнитный момент земного диполя равен 8 • 1022 А • м2.
4. Главному полю присущи вековые вариации, имеющие дискрет

ный спектр с определенным набором периодов колебаний.
5. Имеет место западный дрейф недипольной части главного 

поля.
6. Главное поле время от времени изменяет свою полярность — 

происходят инверсии геомагнитного поля с характерными времена
ми 105-И06 лет.

Разумеется, ученые-геомагнитологи не откладывали вопрос о про
исхождении поля на то время, когда выяснятся все его свойства. 
Можно с уверенностью сказать, что и сейчас далеко не все свойства 
геомагнитного поля нам известны. Поэтому, начиная с Гильберта 
(1600), выдвигались самые разнообразные, в том числе и совершен
но фантастические, гипотезы о происхождении геомагнитного поля, 
о которых можно прочитать в соответствующих книгах по геомаг
нетизму.

Если говорить о современных теориях геомагнитного поля, то 
следует начать с теории динамоэффекта Френкеля (1947), который 
впервые выдвинул разумную идею регенерации поля за счет вих
ревых движений в жидком электропроводящем ядре. В дальней
шем основополагающие работы по теории земного диполя выпол
нили Эльзассер и Буллард. Основой современных теорий являют
ся уравнения Максвелла и гидродинамические уравнения движе
ния жидкости (Навье-Стокса) и неразрывности. Рассмотрим урав
нение Максвелла:

rot В = fJL • j, 

rot Е = -  дВ/ди

div В = 0, (4 43)

j = ст (Е + [vB ]),

где /г — магнитная проницаемость (она может быть равной ^0) , а —
электропроводность, j  — плотность тока, Е  — электрическая напря
женность, v — скорость движения проводящей жидкости.

Применим операцию rot к первому уравнению системы (4.43), при 
этом учтем, что j = о  + [vB]  ̂ и rot Е = — dB/dt:

rot rot В = /но (^-ЭВ/d t  + rot [vB]  ̂.



Из этого уравнения с учетом того, что rot rot В = grad div В — V В = 
= — V2B, получим уравнение для магнитного поля

dB/dt = rot [vB] + (цо) ~ l V2B, (4.44)

где (//a) 1 —vm — магнитная вязкость, которая может рассматри

ваться как аналог кинематической вязкости v.
В (4.44) помимо В есть еще неизвестное v, для определения 

которого следует использовать гидродинамические уравнения. Урав
нение движения запишем в форме Навье-Стокса:

^7 = -  ^  Srad Р + v b 2* + g “  2 [a>v] + ^  [jB ]. (4.45)

В гидродинамике оператор d /d t  = д /dt + (v grad ). Выражая в (4.45) j 
согласно первому уравнению (4.43), получим

+ v grad v = — — grad р + vV2v + g -  ot p

— 2 [o j v ] + ■—  [rot Б x Б ] . (4 46)

Уравнение (4.46) — уравнение движения единицы объема жидкос
ти, р — ее плотность, р — давление за вычетом гидростатического, 
v — кинематическая вязкость, член 2 [ct>v] — сила Кориолиса, где 
со — угловая скорость вращения Земли. Последний член правой части 
представляет силу Лоренца. Для полного замыкания системы урав
нений магнитной гидродинамики к (4.44) и (4.46) следует еще доба
вить уравнение неразрывности

dp/dt + div (р\) = 0, (4.47)

которое для несжимаемой жидкости (р = const) будет иметь вид

div v = 0. (4.48)

В принципе, уравнения магнитной гидродинамики дают возмож
ность в случае их строгого решения определить, существует ли са- 
мовозбуждающееся динамо в ядре Земли. Однако даже если бы
ли бы точно известны все члены уравнений, решение их было бы 
крайне затруднительно. А если учесть, что в применении к яд
ру Земли значения многих параметров уравнений либо известны 
приблизительно, либо вообще неизвестны, то задача гидромагнитно
го динамо Земли в такой общей постановке в настоящее время не
разрешима.
94



Простейший начальный подход к проблеме генерации главного 
поля заключается в построении кинематических моделей земного 
динамо. При этом скорость жидкости считается заданной, а опреде
ляется только магнитное поле согласно (4.44). Выбор скорости час
тично определяется данными наблюдений, частично — соображени
ями симметрии и самой формой уравнений генерации. Например, 
наличие западного дрейфа указывает на существование азимуталь
ной скорости и дает порядок ее величины. Уже первые кинемати
ческие модели показали, что кроме меридионального (полоидаль- 
ного) поля, которое проникает наружу и наблюдается на поверхнос
ти Земли, в земном ядре имеется также гораздо большее азимуталь
ное (тороидальное) поле с замкнутыми силовыми линиями, которое 
не выходит из ядра наружу. Относительная скорость ядра и мантии 
возникает за счет значительного магнитного взаимодействия мантии 
с ядром.

С.И. Брагинский рассмотрел кинематические модели с помощью 
уравнений генерации и показал, что можно подобрать правдоподоб
ные скорости в ядре, которые приводят к генерации магнитного поля, 
близкого к реально наблюдающемуся. Из теории вытекает, что нали
чие несимметричных скоростей, необходимых для генерации поля, 
вызывает появление соответствующих несимметричных компонент 
магнитного поля В.

Отсюда следует, что наблюдающиеся поперечные составляющие 
магнитного диполя — наклон магнитной оси, а также более высо
кие гармоники, например квадрупольные, дающие эксцентриситет 
диполя,— не являются случайными, а непосредственно связаны с са
мим механизмом генерации. Наличие этих составляющих, согласно 
С.И. Брагинскому, связано с несимметричными движениями в ядре, 
приводящими к невыполнению условий запрещающей генерацию 
теоремы Каулинга, что и необходимо для работы динамо.

Согласно теории С.И. Брагинского, возникающая в результате 
действия гидромагнитного динамо генерация главного поля не явля
ется стационарной, а испытывает ряд колебаний, которые можно 
сопоставить с вековыми вариациями геомагнитного поля.

Основное колебание поля с Т  ~  8000 лет, представляющее изме
нение дипольной части поля в 1,5-2,0 раза, связано, согласно теории, 
со временем взаимодействия между тороидальными и полоидальны- 
ми полями в объеме ядра Земли в процессе крупномасштабной кон
векции вещества ядра. Колебания с Т ^ 600-1800 лет, обусловливаю
щие движение и распад крупных неоднородностей геомагнитного 
поля, объясняются неустойчивостью осесимметричного радиального 
потока вещества в низких широтах, при которой взаимодействие 
магнитных, архимедовых и кориолисовых сил приводит к возник



новению своеобразных МАК-волн, движущихся в широтном направ
лении.

60-летние вариации, по С.И. Брагинскому, объясняются крутиль
ными колебаниями в системе ядро — мантия, возникающими при 
движении альвеновскои волны в жидком ядре Земли. Вариации с 
Т ^  4-40 лет внутриземного происхождения связаны с мелкомасш
табными турбулентностями в верхних частях ядра, осуществляющи
ми более эффективное “перемешивание”, чем механизм молекуляр
ного переноса.

Существуют и другие подходы к теории происхождения геомаг
нитного поля. Теория гидромагнитного динамо является только на
иболее распространенной среди геофизиков. Однако и в этой тео
рии разработаны лишь кинематические аспекты, практически не 
разработанными остаются проблемы динамики и энергетики земно
го динамо.

ГЛАВА 5
ЛИТОСФЕРА ЗЕМ ЛИ И  ЕЕ ЭВОЛЮЦИЯ

ЛИ ТОСФ ЕРА И  АСТЕНОСФ ЕРА

Достаточно детально сейсмическими и другими геофизическими 
методами изучена верхняя мантия Земли. Эта часть Земли наиболее 
доступна для геофизического изучения и наиболее важна для жизни 
человечества. Верхняя мантия простирается от границы Мохо до 
глубины 400 км. В состав верхней мантии входит нижняя часть 
литосферы и верхняя часть астеносферы. Литосфера представляет 
собой каменную (твердую и прочную) верхнюю оболочку Земли. 
Ее толщина изменяется от 50 до 150 км в разных регионах Земли, 
следовательно, литосфера включает земную кору и часть верхней 
мантии, в которой мантийное вещество настолько остыло, что пре
вратилось в горную породу.

Глубже литосферы находится зона пониженных скоростей (по 
сравнению с таковыми в литосфере) сейсмических волн. Эта зона, 
простирающаяся от подошвы литосферы до —300-400 км, называется 
астеносферой. Слои астеносферы легко деформируются под действи
ем сдвиговых напряжений за счет пластичности (ползучести) асте- 
носферного вещества. Такое поведение вещества связано с его час
тичным плавлением. Прохождение поперечных сейсмических волн 
через астеносферу указывает на то, что плавление не может быть 
полным и вещество должно находиться в состоянии, близком к твер



дому. Процент расплава вещества по разным косвенным данным 
изменяется от нескольких единиц до 20. Такое состояние астеносфе
ры приводит к достаточно сильному затуханию поперечных сейсми
ческих волн.

Литосфера в зависимости от географических координат изменя
ется не только по толщине, она вообще не является однородной 
монолитной оболочкой. Основную структуру литосферы можно по
нять, рассматривая строение поверхности Земли. В первом прибли
жении поверхность разделяется на приподнятый над средним уров
нем моря континентальный регион и опущенный океанский реги
он. К континентам примыкает материковая отмель (шельф), затем 
идет с резким углублением континентальный склон, переходящий 
в типичное океанское дно. Рассыпанные в океанах острова, цепоч
ки островов, островные дуги, отделяющие от океанов краевые моря, 
являются самостоятельными структурами, имеющими свое особое 
строение и историю. Средний уровень океанского дна расположен 
на 4,6 км ниже среднего уровня суши.

Если мысленно рассматривать сверху земной шар без его водной 
оболочки, то можно увидеть горные системы и обширные континен
тальные равнины, на океанском дне — линейные системы срединно
океанских хребтов и глубоководных желобов, которые во многих 
местах разорваны трансформными разломами. Эти линейные систе
мы делят литосферу на части, называемые литосферными плитами. 
Линейные системы характеризуются высоким уровнем сейсмично
сти, поэтому на карте их можно выделить по оконтуривающим их 
узким поясам сейсмичности (см. рис. 2.15). Как следует из рис. 4.5, 
разделение литосферы на плиты не связано с разделением на мате
рики и океаны. Большинство плит включает как материковые, так 
и океанские участки. Только одна крупная плита (Тихоокеанская) 
имеет исключительно океанскую поверхность. Границы плит быва
ют трех типов: 1) конструктивные границы, где происходит наращи
вание плит, 2) деструктивные границы — границы поглощения плит 
и 3) границы скольжения, связанные с трансформными разломами. 
Каждый тип границ имеет свое выражение в рельефе, что позволяет 
проводить разбиение литосферы на плиты на основе данных о геоло
гическом строении Земли.

Срединно-океанские хребты и внутриконтинентальные рифто- 
вые зоны образуют единую глобальную систему рифтов (разломов). 
Оба типа структур являются зонами, где действуют напряжения 
растяжения. Срединно-океанские хребты имеют в ширину одну-две 
тысячи километров и возвышаются над дном океанских котловин на



2-3 км. Полная протяженность хребтов составляет около 80 ООО км. 
На осях большинства хребтов расположены рифтовые долины ши
риной 10-20 км и глубиной (от гребней гор) ~2 км.

ТЕКТОНИКА ЛИТОСФЕРНЫ Х ПЛИТ

Как уже отмечалось, в результате поступления на поверхность 
Земли в осевых зонах срединно-океанских хребтов мантийного ве
щества происходит раздвигание (спрединг) океанского дна в сторо
ны от хребтов, опоясывающих весь земной шар. Гипотеза спредин- 
га была выдвинута в 1960 г. и пришла на смену гипотезе дрейфа 
континентов, предложенной А. Вегенером еще в 1912 г.

По гипотезе спрединга расширение океанского дна обусловлено 
конвективными потоками вещества в подстилающей литосферу ман
тии, горячее вещество которой выносится наружу в осевой зоне 
океанских хребтов — местах расположения рифтов. Поскольку пло
щадь земной поверхности остается постоянной, появление допол
нительного вещества литосферы (и соответственно коры) должно 
сопровождаться уменьшением этого вещества в каких-то других зо
нах. Такими зонами (зонами субдукции) являются океанские же
лоба, расположенные вблизи островных дуг или так называемых 
активных континентальных окраин (например, западное побережье 
Южной Америки). В области желобов происходит погружение оке
анской литосферы, которая вначале уходит под островную дугу, 
а затем дальше под континент на глубину, достигающую «  700 км. 
По-видимому, именно этот процесс вызывает дрейф континентов. 
Например, Северная Америка и Европа постепенно удаляются друг 
от друга по мере того, как между ними образуется новая океанская 
кора и раздвигается Атлантический океан.

Естественно, что поступление мантийного вещества в глобальной 
системе рифтовых зон приводит к сложной картине взаимосвязанных 
перемещений литосферных плит. Теоретическая концепция, которая 
рассматривает и объясняет эти перемещения, получила название 
концепции тектоники литосферных плит . Существенным шагом в 
разработке тектоники плит (или новой глобальной тектоники) была 
гипотеза Вайна и Метьюза (1963), объясняющая природу линейных 
океанских магнитных аномалий.

В первые годы после создания основных представлений текто
ники плит ученые предполагали, что движение плит происходит пу
тем увлечения жестких литосферных плит мантийными течениями. 
В настоящее время большинство геофизиков считают, что само дви
жение литосферы является частью крупномасштабной конвекции



в верхней мантии, при этом литосферные плиты за счет сил вязко
го трения увлекают подстилающую их астеносферу. Таким обра
зом, не астеносферный поток тянет литосферные плиты, а, наоборот, 
плиты приводят в движение вязкую астеносферу, которая это движе
ние тормозит. Главной движущей силой в тектонике плит является 
сила тяги холодного, тяжелого, погружающегося в мантию литосфер- 
ного блока, т.е. в конечном счете сила гравитации. Однако полная 
картина течений в мантии Земли зависит от величины и распределе
ния источников энергии в земных недрах.

Долгое время оставался загадочным механизм передачи внутрен
ней энергии Земли на ее поверхность, в результате действия которо
го земная поверхность приобрела тот неповторимый облик, кото
рый отличает нашу планету от Луны и других планет земной груп
пы. Только с открытием разрастания океанского дна появилась воз
можность объяснить этот механизм. При разрастании дна из недр 
Земли выносится огромное количество тепловой энергии. По совре
менным представлениям такие процессы, как рождение литосфер- 
ных плит в рифтовых зонах срединно-океанских хребтов, их после
дующее раздвигание в стороны и, наконец, погружение в мантию 
у глубоководных желобов, являются частью конвекции в верхней 
мантии. Конвекция в нижней мантии происходит отдельно от кон
векции в верхней. Из нижней мантии в верхнюю поступает поток 
тепла, который заметно больше, чем дает тепловыделение в обеднен
ной радиоактивными элементами верхней мантии. Таким образом, 
конвекция в верхней мантии обусловлена подводом тепла снизу. 
Вопрос о внутренних источниках тепла в верхней мантии до конца 
не выяснен.

Большая часть выводов тектоники плит следует из чисто геомет
рических соображений независимо от характера процессов, вызыва
ющих движение плит. Любое возможное на сферической поверх
ности перемещение плиты получается вращением ее около неко
торой оси, проходящей через центр сферы. Точки пересечения этой 
оси с поверхностями плит называются полюсами. Относительное 
движение двух плит определяется полюсом вращения и угловой ско
ростью изменения соответствующих осей. Используя геометричес
кие представления, можно произвести реконструкции расположения 
плит в древнее геологическое время, можно также реконструировать 
и их будущее расположение. Французский ученый Ле Пишон еще 
в 1968 г. произвел основные реконструкции, разделив поверхность 
Земли на шесть главных плит. С помощью рассчитанных им данных 
о полюсах вращения и угловых скоростях каждой пары раздвига
ющихся плит при предположении постоянства площади поверхности



Земли он получил следующие основные результаты. Евразия и Аме
рика сближаются со скоростью около 2-4 см/год. При такой скорости 
Тихий океан должен исчезнуть приблизительно через 300 млн лет, 
хотя полного исчезновения океана может не произойти из-за столк
новения континентов Евразии и Америки. Из расчетов следует, что 
Американская, Евразиатская и Африканская плиты в настоящее вре
мя увеличиваются в размерах, размеры Индийской и Антарктической 
плит заметно не изменяются, а Индийский океан и Срединно-Атлан
тический подводный хребет должны удаляться друг от друга. При 
детальном изучении направлений разрастания в Атлантическом оке
ане получилось, что Северный и Южный Американские континенты 
движутся навстречу друг другу. Это встречное движение противоре
чит постоянству площади поверхности Земли, поэтому автор расче
тов предположил, что излишки поверхности разрушаются в сложном 
по структуре районе островных дуг, глубоководных желобов и транс
формных разломов Карибского моря.

По данным геофизических исследований дна Красного моря, на
блюдается разрастание этого меридионально вытянутого моря так, 
что Аравийский полуостров удаляется от Африки. Исследования, 
проведенные на Байкале, указывают на то, что рифт, в котором 
расположено озеро, расширяется, через многие миллионы лет про
изойдет его раскрытие и в этом регионе возникнет новый океан.

Наиболее ценно в представлениях тектоники литосферных плит 
то, что они позволяют с единых позиций объяснить происхождение 
основных поверхностных структур Земли.

Отметим, однако, что концепция литосферных плит не являет
ся общепринятой, хотя ее поддерживает большинство геологов и гео
физиков. Поэтому ее пока можно рассматривать как весьма удач
ную гипотезу, которая в основном непротиворечиво описывает об
щепланетарные геолого-геофизические процессы. Дальнейшая раз
работка этой гипотезы должна привести к очень важным результа
там независимо от того, будет ли она в конце концов принята или 
отвергнута.

Итак, согласно концепции тектоники плит, океанские хребты воз
никли в результате активного новообразования коры, их рост в вы
соту происходит за счет оттока масс вещества из подстилающего слоя 
мантии. Системы рифтовых долин представляют собой зарождающи
еся подводные хребты и линии раскалывания континентов. В тех 
местах, где океанская кора погружается вглубь, в мантию (зоны 
субдукции), образуются глубоководные океанские желоба. На конти
нентальной стороне некоторых глубоководных желобов при сжатии 
подвигающихся плит образуются островные дуги, дугообразная фор



ма которых создается прогибом океанской коры у прилегающих же
лобов.

В результате сжатия континентальной коры сходящимися пли
тами возникают молодые складчатые горы, горообразование объяс
няется тем, что континентальная кора имеет малую плотность и 
поэтому при столкновении плит не может опуститься в мантию. 
При боковых перемещениях соседних плит возникают крупные по
перечные сдвиги (трансформные разломы). Там где сходящиеся бло
ки океанской и континентальной коры воздействуют друг на друга, 
возникают сейсмически активные континентальные окраины. Асейс- 
мичные континентальные окраины создаются там, где средние об
ласти океанской и континентальной коры образуют часть одной и той 
же плиты.

Происхождение вторичных тектонических структур, например 
бассейнов и геосинклиналей, по-видимому, связано с такими пер
вичными структурами, как горные цепи и континентальные ок
раины.

ЗЕМ Н АЯ КОРА

В заключение кратко охарактеризуем верхнюю оболочку лито
сферы — земную кору. Земная кора отличается от подкоровых частей 
литосферы строением и химическим составом. Как отмечалось выше, 
граница, отделяющая кору от верхней мантии, открыта сейсмологом 
Мохоровичичем, она характеризуется резким скачком скоростей Р- 
волн от 7,4 до 8,2 км/с. На формирование поверхности земной коры 
оказывают воздействие тектонические движения, создающие неров
ности рельефа, процессы денудации рельефа за счет разрушения и 
выветривания слагающих его горных пород, а также процессы осад- 
конакопления. Максимальная контрастность рельефа наблюдается в 
местах наибольшей современной тектонической активности Земли, 
например, перепад рельефа между Перуано-Чилийским глубоковод
ным желобом и вершинами Анд достигает 16-17 км. Значительные 
контрасты высот (7-8 км) и большая расчлененность рельефа наблю
даются в современных зонах столкновения континентов, например в 
Альпийско-Гималайском складчатом поясе за счет давления вре
завшейся в Азию Индии.

Более древние горные пояса, такие, как Урал и Аппалачи, де- 
нудированы настолько, что перепады высот в них не превышают 
1-2 км. Постоянно накапливающиеся во впадинах осадочные тол
щи погребают под собой формы рельефа коренных пород земной 
коры.



Геолого-геофизические исследования показали, что существует 
два типа земной коры: более плотная базальтовая кора под океанами 
и менее плотная гранитная кора континентов.

Океанская кора представляет собой верхний дифференцирован
ный слой мантии, перекрытый сверху тонким слоем пелагических 
осадков. Океанская кора состоит из трех слоев. Слой 1 лежит непос
редственно под морской водой, средняя толщина водного слоя 4,5 км, 
скорость Р-волн 1,5 км/с. Скорость Р-волн в 1-м слое, образованном 
пелагическими осадками, составляет 1,6-2,5 км/с, его средняя тол
щина 0,4 км. Слой 2 в верхней части сложен подушечными лавами 
толеитовых базальтов океанского типа (слой 2а), ниже распола
гаются долеритовые дайки того же состава (слой 26). Скорость Р-волн 
в слое 2 изменяется от 4 до 6 км/с, средняя толщина составляет 
1,5 км. Верхняя часть слоя 3 сложена габбро, нижняя часть — серпен
тинитами. Скорость P-волн в слое 3 составляет 6,4-7,0 км/с, его 
средняя толщина 5 км. Таким образом, общая толщина (или мощ
ность) океанской коры 7 км.

На границе Мохо наблюдается скачок P-волн от 6,4 до 8,6 км/с.
В связи с тем что океанское дно постоянно обновляется за счет 

процесса спрединга с постоянным погружением океанской коры и 
накопившихся на ней осадков в мантию, океанские впадины так 
и не успели засыпаться осадками. Это приводит также к тому, что 
возраст океанского дна повсеместно оказывается сравнительно моло
дым, он не превышает 160 млн лет, вода океанов намного древнее, 
ее возраст достигает 3 млрд лет.

Основными структурами дна океанов являются океанские котло
вины, океанские хребты, глубоководные желоба и континентальные 
окраины, которые в свою очередь состоят из шельфа, материкового 
склона и материкового подножия.

Континентальная кора как по строению, так и по составу резко 
отличается от океанской. Ее толщина изменяется от 20-25 км под 
островными дугами и участками с переходным типом коры до 80 км 
под молодыми складчатыми поясами Земли. Средняя толщина ко
ры 35 км. Строение континентальной коры в противоположность 
океанской более сложное и неоднородное. Однако в ней также вы
деляют 3 слоя: верхний осадочный и два нижних, сложенных крис
таллическими породами. Почти повсеместно под континентальной 
корой определяется граница Мохо. Скорости сейсмических P-волн в 
слоях коры нарастают сверху вниз: от 2 до 5,5 км/с в осадочном слое, 
6-6,5 — в верхнем слое, 6,6-7,0 — в нижнем слое, ниже границы 
Мохо — 8-8,2 км/с.



Верхний слой кристаллических пород представлен древними до- 
кембрийскими породами гранитогнейсового состава, поэтому его 
иногда называют “гранитным”. Нижний слой сложен породами сред
него и основного состава, метаморфизованными до амфиболитовой 
и даже гранулитовой фации. Нижний слой иногда называют “ба
зальтовым”.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Анализ изложенных выше основных данных о Земле, ее внут
реннем строении и эволюции и их сопоставление с тем, что извест
но об окружающем нас Космосе, показывают, что Земля является 
уникальной, единственной пригодной для жизни планетой не только 
в Солнечной системе, но и в окрестностях Солнца, которые прости
раются на десятки и сотни световых лет. Лик Земли, ее континенты 
и океаны, горы, впадины и равнины сформировались в результате 
сложных процессов движения литосферных плит и конвекции в верх
ней и нижней мантии. И даже конвекция в ядре Земли оказывает 
влияние на мощные извержения раскаленных магм в различных 
точках земной поверхности. Эти процессы осуществляются в основ
ном за счет тепловой энергии Земли, которая выделялась при грави
тационном сжатии и распаде радиоактивных веществ. И в настоящее 
время Земля является активно эволюционирующей планетой. На 
определенном этапе развития Земли произошло образование океана и 
атмосферы.

Вода и газы содержались в твердых веществах, которые образо
вывали тело Земли на ранних этапах ее эволюции. В результате 
нагрева Земли пары воды и газы поднимались к поверхности и 
выходили на нее в процессе извержений магм, вулканической де
ятельности, а также в виде горячих источников и газовых фон
танов. Все это привело к образованию первичных океана и ат
мосферы.

Эволюция нашей планеты происходила таким образом, что после 
образования земной коры создались условия для возникновения и 
развития органической и в конце концов разумной жизни. Жизнь 
живых существ связана с определенной геологической оболочкой 
нашей планеты — биосферой. В.И. Вернадский впервые высказал 
следующее соображение: “Под влиянием научной мысли и человече
ского труда биосфера переходит в новое состояние — ноосферу” — 
сферу человеческого разума.



И вот после образования ноосферы в результате деятельности 
разумного человечества на нашей планете возникает, как это ни 
странно, новая глобальная проблема — проблема сохранения жизни 
на Земле, сохранения биосферы. А так как биосфера является про
дуктом деятельности других геологических оболочек и взаимодейст
вует с ними, то мы сталкиваемся с проблемой сохранения условий 
существования живой и неживой природы в верхних оболочках Зем
ли. Эта жизненно важная для нас проблема требует специального 
всестороннего изучения.

В настоящее время уже формируется новая наука — глобальная 
экология, в задачи которой входит комплексное исследование верх
них оболочек Земли, включая бионоосферу, влияния на них стихий
ных геофизических и технологических катастроф, антропогенного 
воздействия, а также разработка методов сохранения жизни природы 
и человека. Существенным компонентом глобальной экологии наряду 
с другими науками является геофизика: физика твердой Земли, ат
мосферы и океана.



ЧАСТЬ II

ФИЗИКА АТМОСФЕРЫ

ГЛАВА 1
СТРОЕНИЕ , СОСТАВ
И  ТЕРМОДИНАМИКА АТМОСФЕРЫ

П РОИСХОЖ ДЕН ИЕ
И  ЭВОЛЮ ЦИЯ АТМ ОСФ ЕРЫ

Атмосфера представляет собой почти прозрачную для солнечного 
излучения газовую оболочку нашей планеты. Хотя снимки, получен
ные из космоса, свидетельствуют о концентрации воздушной массы 
у поверхности Земли (рис. 1.1), тем не менее имеют место явления, 
например полярные сияния, которые развиваются на огромной высо
те (до 1000 км), что говорит о наличии там атмосферных газов. 
На рис. 1.2 приведено вертикальное распределение массы атмосфе
ры. Из приведенных рисунков следует, что основная масса атмо
сферы сосредоточена в слое толщиной около 30 км. Более того, 
расчеты показывают, что половина всей массы атмосферы заключе
на в слое толщиной в б км. Примечательно, что облачные системы 
также формируются и развиваются в слоях на указанных высотах 
(6-10 км).

Современная земная атмосфера является итогом долгого процесса 
эволюции, который начался примерно 3-4 млрд лет тому назад. 
За это время атмосфера многократно изменяла свой состав и свои 
свойства. “Атмосфера” — значит паровая сфера ("атмо" — “пар”). 
Теперь мы далеко ушли от такого примитивного представления. 
В начале на нашей планете не было атмосферы. При образовании 
планет первичное вещество из-за гравитации сжималось. При этом 
температура поднималась и происходило расплавление вещества. 
В глубинах планеты концентрировалось тяжелое вещество, а кора 
Земли сложилась из легких пород. Газообразные же продукты реак
ции, имевшие место в расплаве, создали первичную атмосферу. Этот 
процесс усиливался множеством действующих вулканов, которые 
выбрасывали огромное количество водяного пара, пепла, углекислого 
газа, окиси углерода, сернистого газа.



Вначале из-за высо
кой температуры кон
денсация газов не про
исходила, однако со вре
менем в атмосфере поя
вилась капельная вода и 
стали выпадать обиль
ные дожди. Это привело 

Рис. 1.1. Атмосфера, какой ее видел Д. Глен с высоты К образованию первич- 
200 км над Индийским океаном после захода Солнца НОГО океана. Значитель- 
20 февраля 1962 г. (по ^1^лиглю, Бузингеру, 1965) ная часть углекислого

газа растворялась дож
дями и, выпадая, принимала участие в биологических процессах 
на Земле. В 1920-х гг. английский биолог Хелдли высказал гипотезу, 
по которой атмосфера первоначально состояла из Н20 , С 02, СН4 
и NH3. Эти вещества образовали основу первых органических соеди
нений в первичном океане. При этом энергия для образования слож
ных молекул могла поступать в результате прихода ультрафиолето
вого излучения.

Взгляд Хелдли был пересмотрен русским ученым А.И. Опариным. 
Он считал, что основными составляющими первичной атмосферы 
были водород, водяной пар, аммиак и метан. Примерно 2,5-3 млрд 
лет назад под влиянием солнечной радиации начали возникать орга

нические вещества. В результа
те процессов, природа которых 
пока не выяснена, они образо
вали сложные клетки, ставшие 
основой первичных, а затем и 
более развитых форм жизни.

Кислород, один из главных 
газов, поддерживающий жизнь 
на Земле, начал поступать в 
атмосферу на сравнительно поз
днем этапе развития планеты. 
Предположительно он возник в 
результате взаимодействия сол
нечной радиации с молекулами 
воды и расщепления их на мо
лекулы водорода и кислорода 
в атмосфере. По другой версии 
кислород появился как побоч
ный продукт фотосинтеза пер-

Рис. 1.2. Вертикальное распределение массы ВИЧНОГО растительного покрова 
атмосферы Земли.



В настоящее время состав атмосферы хорошо известен. Она в 
основном состоит из азота и кислорода и нескольких второстепенных 
газов (табл. 1). Кроме того, атмосфера содержит различные перемен
ные компоненты. К ним относятся водяной пар, двуокись углерода, 
озон, двуокись серы, двуокись азота (табл. 2).

Таблица 1

Постоянные компоненты воздуха 
(Флигль9 Бузингер, 1965)

Компонента Формула Относительная 
молекулярная масса % объема

Азот n 2 28,016 78,110 ± 0 ,0 0 4

Кислород 02 31,9986 20,953 ±  0,001

Аргон Аг 39,942 0,934 ±  0,001

Неон Ne 20,182 (18,18 ±  0,04) • 10~4

Гелий Не 4,003 (5,24 ±  0,004) • 10~4

Криптон Кг 83,80 /~
\ 1+ О о о 1 -U

Ксенон Хе 131,3 (0,087 ±  0,001) • 10-4

Водород Н2 2,016

чГ1Оо

Метан сн4 16,043 2 • 10-4

Закись азота n 2o 44,015 (0,5 ± 0 ,1 )  • 10-4

Таблица 2

Переменные компоненты воздуха 
( Флигль, Бузингеру 1965)

Компонента Формула Относительная 
молекулярная масса % объема

Вода н2о 18,005 0-7

Двуокись углерода С02 44,009 0,01-0,1  
(у поверхности); 

среднее 0,032

Озон ° 3 47,998 0-0,01

Двуокись серы S02 64,064 0-0,0001

Двуокись азота n o 2 46,007 0-0,000002

Из табл. 1 следует, что самый распространенный газ в атмосфе
ре — азот. В газообразном состоянии азот химически нейтрален, а



в соединениях играет важную роль в обмене между растительным 
и животным миром.

Вторым атмосферным газом (по объему) является Кислород. Он 
самый активный газ. Между тем содержание кислорода в атмосфе
ре практически неизменно, что объясняется уравновешиванием рас
хода и прихода в процессе кислородного обмена в экосистеме живот
ные-растения.

М А С С А  А Т М О С Ф Е Р Ы

Давление воздуха у поверхности Земли, как известно, равно 
р0 = 1,013 • 105 Па, следовательно, на всю поверхность Земли

= 4л:Лф действует сила F = 4лЯф • р0, равная весу всей атмосфе
ры F = mjz. Из равенства этих сил получаем выражение для массы

атмосферы: та = 4^ R ^ p 0/g  — 5,3 • 1018 кг.
Так как масса Земли т ф = 6 • 1024 кг, то масса атмосферы пример

но в 106 раз меньше массы Земли.
Сравним ее с массой Мирового океана, равной m w = 1,4 • 1021 кг.
Получим, что масса атмосферы примерно в 300 раз меньше массы 

Мирового океана.

К А К  УД ЕРЖ И ВАЕТ СЯ  АТ М О СФ ЕРА  ПЛАНЕТ?

Гравитационное притяжение Земли не только создает давление 
атмосферы, но и препятствует расширению газа в космос. Скорость 
молекулы газа при температуре Т  = 300 К может быть оценена 
из выражения mv2/ 2 = кТ  или v — V k T / m , где к — постоянная Боль
цмана, m — масса молекулы. Если скорость молекул газа будет 
сравнима со второй космической скоростью Земли vk = V 2gR^  =
= 11,2 км/с, то тогда гравитационное поле Земли не сможет удер
живать атмосферу. Тепловая скорость молекулы водорода равна 
1,1 км/с, гелия — 0,8 км/с, а средняя скорость молекул азота и 
кислорода равна примерно 0,3 км/с. Это означает, что Земля может 
удержать свою атмосферу. На самом деле малая часть молекул газов 
воздуха покидает Землю. Это происходит из-за того, что в верхней 
атмосфере (в термосфере) температура достигает 1200 К.

ВЕРТИ КАЛ ЬН АЯ СТРУКТУРА А Т М О СФ ЕРЫ

Первые 90 км высоты атмосферы характеризуются однородностью 
состава. Этот слой называется гомосферой, и воздух в нем хорошо 
перемешан (рис. 1.3).



Выше лежит гетеросфера — 
часть земной атмосферы с пере
менным составом, ще относитель
ная концентрация гелия и водо
рода увеличивается с высотой. 
Практически покидают атмосфе
ру Земли только эти два газа.

Между тем их концентрация 
не уменьшается в гетеросфере. 
Это объясняется тем, что гелий 
выделяется в земной коре в ре
зультате процессов радиоактив
ного распада, а водород посту
пает, как продукт распада водя
ного пара после разложения во
ды под воздействием ультрафи
олетовой части солнечной ради
ации в верхней атмосфере (на 
высоте 30-50 км).

Поскольку секундный расход 
водорода составляет 1 кг, а та
кое количество его содержится в 
9 кг воды, то запасы воды можно 
считать “неисчерпаемыми” (ее 
хватит на 5 • 1012 лет).

Рис. 1.3. Слои атмосферы: гетеросфера и 
гомосфера

СЛОИ  А Т М О СФ ЕРЫ

Слоистое строение атмосферы было установлено только в начале 
XX в. В наше время в результате вертикального зондирования ат
мосферы высотными шарами — зондами и ракетами — установлено, 
что с высотой сложным образом изменяется температура и некоторые 
физические и химические свойства атмосферы. На рис. 1.4 приведены 
слои атмосферы, выделенные на основании физических свойств.

Самый нижний слой — тропосфера — имеет высоту 17 км над 
тропиками и 10 км над полюсом. Температура в ней падает от нор
мальной (примерно 300 К или ~  30°С) до -75 и -55°С на экваторе 
и полюсе соответственно. Этот слой сильно турбулизирован. Нужно 
отм.етить, что все перемены погоды и климата являются результатом 
физических процессов, имеющих место в тропосфере. Это выдвигает 
проблему исследования тропосферы на первый план.

Выше расположена стратосфера, которая достигает 50 км. Осо
бенность ее состоит в резком повышении температуры с высотой.



температура, К Здесь повышение 
температуры про
исходит в резуль
тате реакции об
разования озона 
(0 3). Это одна из 
основных хими
ческих реакций 
атмосферы. Озон 
появляется в ре
зультате взаимо
действия лучис
той энергии с кис
лородом.

Основная масса 
озона сосредоточе
на на высоте 25 км. 
Но в целом слой 
0 3 распространен 
до более высоких 
слоев. Он охваты
вает почти всю 
стратосферу. Вза
имодействие кис
лорода с ультра
фиолетом ведет к

ослаблению ультрафиолета и тем самым способствует поддержанию 
жизни на Земле. В озоносфере устанавливается градиент температу
ры, равный 0,62°С на 100 м. На высоте 55 км в стратопаузе темпера
тура повышается до 0°С.

Выше 55 и до 80 км температура падает до -85°С, это мезосфера 
(мезо — средний). Выше 100 км начинается термосфера, здесь идет 
повышение температуры, и на высоте 400 км она достигает 1200°С. 
Выше термосферы расположена экзосфера, которая является внеш
ней оболочкой атмосферы. Хотя температура в экзосфере высокая, 
однако давление здесь очень низкое: ~ 10- 8  мм рт. ст. Молекулы 
водорода и гелия не сталкиваются, но их кинетическая энергия соот
ветствует температуре 1000-1200°С.

Ионосфера. Если по изменению температуры можно различить
5 слоев, то по степени ионизации газов воздуха атмосфера подразде
ляется на 4 слоя: Д  Е> Fx и Р2- Ионизация вызвана поглощением 
солнечной радиации. Ультрафиолет ионизирует молекулы 0 2 и N2. 
Это изменяет электрические свойства ионосферы.

Рис. 1.4. Слои атмосферы, выделенные на основании физи
ческих свойств



Самый нижний слой D в ос
новном поглощает радиоволны и 
мешает дальнейшему их распро
странению. Лучше всего изучен 
слой Е , расположенный на вы
соте 100 км (слой Хивисайда).
Этот слой подобен гигантскому 
зеркалу, от которого отражают
ся радиоволны. При этом Ьни 
могут распространяться дальше, 
чем следовало бы ожидать, если 
бы они распространялись без от
ражения (рис. 1.5).

МАЛЫ Е ГАЗЫ

Углекислый газ от общего объема атмосферы занимает всего
0,03%. Однако в климатологических процессах он играет одну 
из главных ролей, так как сильно поглощает длинноволновую ра
диацию. Расчеты показывают, что повышение его объема, например, 
до 0,06% может повысить земную температуру на 3°С, что приведет 
к коренному изменению климата Земли, т.е. к экологической катаст
рофе. Это так называемый “парниковый” эффект, который связыва
ется с промышленной революцией и ростом выброса в атмосферу 
углекислого газа и других вредных веществ.

В атмосферу поступает большое количество водного аэрозоля, 
пыли, частиц дыма и пепла от вулканов, растительной пыльцы и др. 
Все эти твердые и жидкие частицы изменяют оптические характери
стики атмосферы и влияют на радиационные процессы, следователь
но, на погоду и климат Земли.

Поступающий в атмосферу с поверхности Мирового океана водя
ной пар является переменной составной частью воздуха. Его коли
чество изменяется в атмосфере от ничтожного значения в пустынях 
до 4% от объема воздуха в тропической зоне.

Водяной пар, как и углекислый газ, является оптически активным. 
Он имеет широкие линии поглощения в области ближнего и среднего 
инфракрасного (ИК) излучения. В отличие от углекислого газа водя
ной пар не только влияет на оптические характеристики атмосферы, 
но и играет определяющую роль в переносе тепла и вещества (испа
рение, конденсация) в процессах тепломассообмена между океаном 
и атмосферой.

Рис. 1.5. Влияние слоя Е  ионосферы на 
распространение радиоволн



ТЕРМОДИНАМИЧЕСКИЕ ПРОЦЕССЫ  
В АТМ ОСФ ЕРЕ

Земля, как планета, постоянно обменивается энергией с Солнцем 
и Космосом, а три ее оболочки — атмосфера, гидросфера и литосфе
ра — обмениваются между собой еще и импульсом и веществом. 
Следовательно, все оболочки Земли являются открытыми термодина
мическими системами, где идут неравновесные процессы переноса 
тепла и трансформация одного вида энергии в другой.

Все процессы на Земле, сопровождающиеся тепловыми явления
ми, описываются физической наукой — термодинамикой. В основе 
термодинамики лежат два начала: первое начало, представляющее 
собой закон сохранения энергии, и второе начало, которое может 
быть определено как закон о нацравлении физических процессов 
(закон об энтропии).

УРАВНЕНИЕ СОСТОЯНИЯ

Из эксперимента известно, что сухой воздух и водяной пар 
в области температур и давлений, близких к нормальным, ведут 
себя как идеальный газ. Средняя молекулярная масса воздуха равна 
jua = 29 • 10“ 3 кг/моль, а водяного пара — f*w = 18 * Ю“ 3 кг/моль.
Термическое состояние таких газов описывается уравнением Клапей
рона-Менделеева. Для газа массы т ,  содержащегося в объеме V, оно 
запишется в виде

PV = j R T ,  (1.1)

где р — давление, /г — молярная масса, R  = 8,31 Дж/ (моль • К) — 
универсальная (молярная) газовая постоянная, Т  — абсолютная тем
пература. Так как m l У = р  = 1/v, где/? — плотность, av — удельный 
объем, то из (1.1) получим

P = P j T .  (1.2)

Эта форма записи уравнения удобна при решении задач физики 
атмосферы, так как плотность легко определяется экспериментально.
Отношение R/fi  — удельная газовая постоянная. Для воздуха она
равна Rq = R / mq = 8,31/29 • 10“ 3 = 2,87 • 102 Дж/(кг • К).

В соответствии с (1.2) плотность сухого воздуха при нормальных 
условиях (р = 0,101 МПа, Т -  273 К) равнар = 1,29 кг/м3.

Из кинетической теории газов известно, что теплота есть кинети
ческая энергия хаотического движения большого числа молекул ве
щества. Это находит свое выражение в законе Джоуля, устанавли
вающем принцип эквивалентности теплоты и механической работы



(энергии): 1 кал = 4,186 Дж, что констатирует эмпирический факт — 
тепло есть форма энергии.

П ЕРВОЕ НАЧАЛО ТЕРМОДИНАМИКИ

Закон сохранения энергии для единичной массы газа записывается 
в виде

SQ = dU + dA , (1.3)

где SQ — малое количество тепла, подводимого к системе, dU — 
внутренняя энергия системы, дА = pdv — совершенная над газом 
элементарная механическая работа. Знак д указывает, что 8Q и дА 
не являются полными дифференциалами.

Для идеального газа, где не учитывается взаимодействие между 
молекулами, любое увеличение внутренней энергии проявляется как 
повышение температуры. Если газу сообщить малое количество теп
ла 8Q, то это приведет к малому увеличению температуры dT , что 
можно записать в виде

dT = ^8 Q ,  (1.4)

где с — удельная теплоемкость, измеряемая в Дж/ (кг • К). Величи
на теплоемкости газа зависит от того, совершается работа при под
воде тепла или нет. Поэтому различают теплоемкость при посто
янном объеме (dv = 0 — работы нет) и при постоянном давлении 
(pdv *  0 — совершается работа). В первом случае cv = (8Q/dT)v =
= d U /d T , а во втором ср = (SQ/dT)p = (dU + pdv)/dT .

Для сухого воздуха ср = 1005 Дж/(кг - К) и cv = 716 Дж/(кг * К).
Естественно, что ср > cv, так как в процессе при р = const часть тепла
будет затрачена не только на увеличение внутренней энергии газа, 
но и на совершение работы против внешних сил (расширение). Ис
пользуя полученное соотношение dU = cv dT , уравнение сохранения
энергии (1.3) запишем в форме

6Q = cv dT + pdv. (1.5)

Нас будут интересовать различные процессы в атмосфере, описы
ваемые параметрами состояния. Для получения удобной для наших 
целей формы записи уравнения баланса продифференцируем по тем
пературе уравнение состояния (1.2) pv = R aT  и получим

pdv + vdp = Ra dT . (1.6)



Подставляя в (1.6) значение pdv из (1.5), запишем

«5Q = (cv + Ла) dT -  vdp (1.7)

и с учетом того, что

(1.8)

окончательно получим

6Q = ср dT — vdp . (1.9)

Это другое выражение первого начала термодинамики.
Полученные выражения дают возможность определить частные 

процессы, имеющие место в атмосфере (модели атмосферы).

ИЗОТЕРМИЧЕСКИЙ ПРОЦЕСС В АТМОСФЕРЕ
(БАРОМЕТРИЧЕСКАЯ ФОРМУЛА)

В поле силы тяжести давление атмосферы, ее температура и плот
ность с высотой понижаются. Однако вертикальное изменение темпе
ратуры в тропосфере составляет менее 10% от нормального значения 
на уровне океана. Это дает основание при решении большого класса 
задач считать распределение температуры с высотой изотермическим 
(Г = const). В этом случае уравнение (1.9) принимает вид

ще <5А  — элементарная удельная работа, равная работе перемещения 
единицы массы на высоту dz (дА = gdz). Следовательно, —vdp = gdz. 
Исключая из последнего выражения v = R T /p p , получим дифферен
циальное уравнение

решение которого есть барометрическая формула Больцмана

Здесь Н  = R T /pg  — так называемая шкала высот (или высота одно
родной атмосферы), а р0 — давление на уровне моря. Для Т = 288 К 
и Pq = 0,101 МПа/м2 высота однородной атмосферы Н  = 7985,4 м 
(примерно 8 км).

Поскольку р = pR aT , то распределение плотности по высоте име
ет такой же вид, как для давления:

dQ = - v d p  = дА ,

(1.11)



Рис. 1.6. Кривые изменения давления и плотности с высотой

Таким образом, высота однородной атмосферы есть мера, отража
ющая степень изменения свойств атмосферы с высотой.

На рис. 1.6 приведены графики изменения давления р и плотности 
р  атмосферы с высотой.

ОДНОРОДНАЯ АТМОСФЕРА
(ИЗОСТЕРИЧЕСКИЙ ПРОЦЕСС v = 1 /р  = const;

Модель однородной атмосферы дает критерий устойчивости ат
мосферы. Действительно, если удельный объем (соответственно плот
ность) постоянен по высоте, то наступает безразличное равновесие. 
Силы плавучести, вызывающие конвекцию, будут при v = const 
равны нулю. Тоща уравнение (1.6) запишется в виде vdp = RadT,
и, подставляя сюда значение dp = — pgdz (уравнение статики), по
лучим — d T /  dz = g /R a- Это автоконвективный градиент температу
ры, равный

dT  9,8 м /с2 _ „ ^ т ^ /1/лл— ~т~ = ------- ^ ------------------- — 3,42 К/100 м.
3 • 10 Дж/(кг • К)

Знак минус указывает на падение температуры с высотой.

АДИАБАТИЧЕСКИЕ ПРОЦЕССЫ
В АТМОСФЕРЕ

Модель адиабатических процессов имеет самое широкое примене
ние в физике атмосферы. При вертикальном перемещении частицы 
воздуха из-за низкой теплопроводности воздуха можно считать час



тицу теплоизолированной. Следовательно, SQ = 0 и уравнение ба
ланса энергии (1.9) примет вид

cpdT = vdp .

Подставляя значение удельного объема из уравнения состояния, 
получим выражение cpdT  = (dp/p ) RaT или, окончательно,

Проинтегрировав уравнение (1.13), получим

это уравнение Пуассона. Оно устанавливает зависимость температу
ры от давления при адиабатическом процессе.

Плотность воздуха существенно зависит от температуры и давления, 
и незначительно от наличия водяного пара (из-за малых его концентра
ций). Если пренебречь последним фактором, то на заданном (фик
сированном) уровне плотность воздуха будет функцией только темпера
туры. Следовательно, распределение температуры по высоте (или, как 
принято говорить, стратификация) определяет условия равновесия в ат
мосфере. Эти условия могут быть благоприятствующими или не бла
гоприятствующими развитию вертикального перемещения воздуха.

В адиабатической атмосфере температура частицы воздуха, пере
мещенной по вертикали, всегда будет равна температуре окружаю
щей ее среды. Таким образом, адиабатическая стратификация созда
ет условия безразличного равновесия. Поэтому при решении вопроса 
об устойчивости атмосферы надо сравнивать натурные градиенты 
температуры с адиабатическими.

Адиабатический градиент температуры можно определить, под
ставляя уравнение (1.10) в уравнение (1.13). Он выражается следую
щим образом:

численно адиабатический градиент равен Га = -9,8 К/км -  1 К /100 м. 
Проинтегрировав (1.15), получим выражение для распределения тем
пературы в адиабатической атмосфере:

(1.14)

где TQ — температура при z = 0. 
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Введем потенциальную температуру в , определяемую из (1.14):

Т
в

| 1000мб| (1.17)1000 мб J у р
в есть условная температура, которую принимает элементарный объ
ем воздуха, если его сухоадиабатически привести от давления р  к
нормальному давлению. Приближенно в = Т0 + 0,98 -10  (z — z0),
ще Zq — высота, на которой давление равно р$.

Уравнение (1.17) можно записать в виде

Тр к = & (1000 мб) * = const,
откуда следует, что температура Т есть линейная функция от рк:

Г = 0(1000мб)~* • р* (1.18)
На рис. 1.7 представ

лен график этой зависи
мости, ще линия для по
стоянной потенциаль
ной температуры будет 
иметь наклон, опреде
ляемый в  (1000 мб)” *. 
По адиабатической диа
грамме можно опреде
лить потенциальную 
температуру для лю
бой пары Т и р . Можно 
также определить из
менение температуры 
объема при переходе от 
одного давления к дру
гому.

Рис, 1.7. Графики возможных распределений темпе
ратуры в атмосфере: /  — устойчивое, 2 — адиабати
ческое, 3 —  неустойчивое {к * -Мср)

СТАТИЧЕСКАЯ УСТОЙЧИВОСТЬ АТМОСФЕРЫ

При адиабатическом процессе атмосфера находится в безразлич
ном равновесии. На рис. 1.8 приведены графики различной стра
тификации: адиабатической (пунктир), сверхадиабатической (В) и 
с градиентом меньше адиабатического ,04) w Сила плавучести, дейст
вующая на элемент объема, равна сумме сил Архимеда и веса газа* 
заключенного в элементарном объеме (рис. 1.9). Ускорение этой силы 
можно выразить через разность плотностей частицы и окружающей 
атмосферы Ар =  р ^  р 1 (или соответственно через разность темпера-



Температура, °С

Рис. 1.8. Графики, отражающ ие условия ус
тойчивости (Л) и неустойчивости (В) в атмос
фере

Рис. 1.9. Силы, действующие на час
тицу воздуха: 1 — сила веса, 2 — 
сила Архимеда

тур АТ = V  -  Т, так как р = p/RT),  умноженную на g /p ' , где g — 
ускорение свободного падения:

g J L \ = g Г  - т
(1.19)

Обозначим неадиабатический градиент температуры для процессов 
А и В (рис. 1.8) через у — — dTldz. Тогда изменение температуры 
для процессов А и В при изменении уровня будет выражаться 
формулой T(Az) = Т — yAz , а для адиабатической атмосферы — 
T'(Az) = Т0 — r^Az. Подставив значения Т и V  в (1.19), получим

или, определяя параметр устойчивости в виде s = — a /g A z ,

1
( 1.20)s = T ( r a ~ r ) -

В случае Га > у частица возвращается на прежний уровень — 
атмосфера устойчива (прямая А) . В случае Гд < 0 частица при сме
шении вверх продолжает свое движение — атмосфера неустойчи
ва (прямая В). Статическая неустойчивость ведет к развитию кон
векции и турбулентности, что усиливает тепломассообмен в атмо
сфере. Это способствует переносу тепла и влаги от поверхности 
скеана в атмосферу — в зону образования облаков и выше, на всю 
толщу тропосферы.



Рис. 1. 10. Примеры инверсии температуры в атмосфере

Между тем наблюдаются случаи инверсионного распределения 
температуры, когда слой воздуха устойчив (рис. 1.10). Такое распре
деление температуры ведет к затуханию конвекции и турбулентно
сти. Интенсивность перемешивания при этом падает, и образуется 
своеобразный запирающий слой, замедляющий процессы вертикаль
ного обмена в атмосфере. Следует отметить, что инверсия температу
ры приводит к формированию каналов для электромагнитных волн в 
оптическом и радиочастотном диапазонах.

ГРАВИТАЦИОННЫЕ КОЛЕБАНИЯ
И ВОЛНЫ

В слое с устойчивой стратификацией атмосферы на частицу возду
ха при ее вертикальном перемещении будет действовать возвращаю
щая сила плавучести. Поэтому движение возмущенной частицы бу
дет описываться уравнением свободных колебаний без трения:

d2z 1—j  + co2z = 0, (1.21)
d t1

где со = Vg (Гд — у ) /Т  — собственная частота колебаний. Решение
уравнения (1.21) при (Гд -  у) > 0 есть простое гармоническое коле
бание:

z — A sin cot; (1.22)

здесь А — амплитуда, определяемая скоростью начального возму
щения



Рис. 1.11. Генерация гравитационных волн в атмосфере при обтекании воздушными 
массами орографических барьеров и возникновение чечевицеобразных облаков

Примечатедано, что амплитуды гравитационных волн могут до
стигать нескольких сотен метров, а периоды составляют сотни се
кунд.

Орографические возмущения приземного потока воздушных масс 
приводят к генерации гравитационных волн, которые могут распрост
раняться высоко в тропосферу и даже выше. В этих волнах образуют
ся так называемые чечевицеобразные облака (рис. 1.11).

ТЕРМОДИНАМИКА ВЛАЖНОГО ВОЗДУХА

Уравнение состояния водяного пара с высокой степенью точности 
описывается уравнением для идеального газа

где е — давление водяного пара, pv — плотность пара, Rv =
= 461 Дж/(кг • К) — газовая постоянная для водяного пара. Удель
ная теплоемкость пара при постоянном давлении равна cpw =
-  1850 Д ж / (кг • К), и при постоянном объеме cvw -  1390 Д ж / (кг • К ).

ВЛАЖНЫЙ ВОЗДУХ

Количественные характеристики содержания водяного пара в воз
духе следующие.

1. Абсолютная влажность — это плотность пара pv. Определяется
из уравнения (1.23) ;

2. Отношение смеси w — масса водяного пара ть> приходящаяся 
на единицу массы сухого воздуха:

(1.23)

w = -



3. Удельная влажность д — масса водяного пара, приходящаяся 
на единицу массы влажного воздуха:

Я =
m v + md

Pv
Pv + Pd

4. Относительная влажность (в процентах) — / =  (и'/к’̂  • 100%,
где ws — насыщенное значение отношения смеси.

ВЛАЖНОАДИАБАТИЧЕСКИЕ ПРОЦЕССЫ

Предположим, что некото
рый объем воздуха адиабати
чески поднимается вверх. При 
этом его температура будет па
дать с характерной скоростью 
Га — 1 К /100 М, пока не до
стигнет состояния насыщения. 
При дальнейшем подъеме на
чнется процесс конденсации и 
выделение скрытого тепла испа
рения (L  = 2,5 • 106 Дж/кг), что, 
естественно, приведет к умень
шению скорости падения темпе
ратуры с высотой. Для этого про
цесса первое начало термодина
мики запишется в виде (см. 
уравнение (1.9))

Рис. 1.12. Псевдоадиабатическая диаг
рамма: Га — адиабатическая кривая, 
Г5 — псевдоадиабатическая кривая и 
ws — кривая постоянного отношения сме
си при насыщении

-  Ldws = cp dT  -  vdp, (1.24)

где ws — масса сконденсировавшейся воды в единице массы воздуха. 
Используя для dp уравнение гидростатики dp = — pgdz, получим 
выражение для влажноадиабатического градиента

dT
dz

L dws 
ср dz (1.25)

Но так как dws /d z  — (dws /d T ) ( d T /d z j ,  влажноадиабатический 
градиент запишется в виде

Г, = - (1.26)dT  _  g  _________ [а _________
dz Ср + L (dws/dT)  1 + (L lcp) (dws/ dT) '

На рис. 1.12 приведена псевдоадиабатическая диаграмма. Из урав
нения (1.26) и рис. 1.12 следует, что насыщение ведет к уменьшению 
адиабатического градиента. При конденсации вода выносится из объ-
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Рис. 1.13. Возникновение горного ветра (фёна) и диаграммы адиабатических и влажно
адиабатических процессов при разных стадиях обтекания горного хребта

ема атмосферы. Такие процессы называются псевдоадиабатическими. 
Однако уравнения для них незначительно отличаются от уравнений 
адиабатических процессов при насыщении.

Адиабатические процессы объясняют многие свойства климата и 
атмосферных процессов. Например, термическую структуру облаков 
и ядер ураганов, природу горного ветра — фёна — и др. На рис. 1.13 
приведена схема возникновения фёна и термодинамические диа
граммы, отражающие адиабатические и влажноадиабатические про
цессы, имеющие место при переходе влажных воздушных масс че
рез горный хребет.

В ТОРОЕ НАЧАЛО ТЕРМОДИНАМИКИ

Второе начало термодинамики — это закон об энтропии. Анализ 
опыта построения тепловых машин и процессов, протекающих в этих 
системах, привел С. Карно к следующему заключению: во-первых, часть 
поступающей в машину теплоты неизбежно рассеивается в окружаю
щую среду и коэффициент полезного действия машины (rj = А / Q) 
меньше единицы, и, во-вторых, в тепловых машинах кроме нагревателя 
и рабочего тела должен быть еще холодильник с температурой ниже 
температуры нагревателя. Обобщая эти положения на произвольные 
термодинамические процессы, имеющие место в природе, Р. Клаузи
ус дал одну из формулировок 2-го начала: невозможны процессы, при 
которых теплота переходила бы самопроизвольно от тела более хо
лодного к телам более нагретым. Это положение позволило Клаудиу- 
су ввести понятие энтропии S как функции состояния системы, при
ращение которой при обратимых процессах можно записать в виде

при этом в замкнутых необратимых процессах dS > 0. 
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Между тем Клаузиус допускал случаи, когда можно провести 
процесс таким образом, что энтропия останется постоянной, т.е.

dS = 0.
Формулировка Клаузиуса относится только к замкнутым системам.
В открытых системах, где происходит обмен энергией и вещест

вом с внешней средой, энтропия может не только оставаться посто
янной, но и убывать. Для открытых систем баланс энтропии запи
шется в виде dS = dSt + dSe, где dSt — изменение энтропии, связан
ное с необратимыми процессами, имеющими место внутри системы 
(производством энтропии); оно всегда положительно, т.е. идет возра
стание энтропии. Второе слагаемое dSe описывает изменение энтро
пии открытой системы в результате отвода (или прихода) энергии 
и вещестг i из системы (в систему). Таким образом, в открытой систе
ме идут два конкурирующих процесса: производство энтропии и ее 
обмен с внешней средой. При преобладании процесса отвода энтро
пии над ее производством энтропия открытой системы уменьшается 
(за счет возрастания энтропии внешней среды).

Потоки энергии и вещества на границе неравновесных термодина
мических систем могут спонтанно привести к формированию упорядо
ченных структур, т.е. к процессу самоорганизации открытой термоди
намической системы. Такие структуры получили название диссипа
тивных. Их изучение является предметом нелинейной неравновесной 
термодинамики, которая начиная с 1970-х гг. стала быстро развиваться 
(И. Пришжин, П.Г. Гленсдорф и др.). И.П. Базаров в учебнике по тер
модинамике (М., 1991) так охарактеризовал эти структуры: “Общим во 
всех явлениях образования упорядоченных структур при необрати
мых процессах в сильно нелинейных открытых системах является 
совместное (кооперативное) движение больших групп молекул. Немец
кий ученый Г. Хакен предложил для таких процессов самоорганизации 
общий термин ’’синергетика” (от греческого synergeia — совместное, 
или кооперативное, действие). Физическая природа синергетики со
стоит в том, что в нелинейной области, вдали от равновесного состояния, 
система теряет устойчивость и малые флуктуации приводят к новому 
режиму — совокупному движению многих частиц" (с. 280).

Самоорганизация диссипативных структур имеет место в атмос
фере и океане. Радиационный обмен между Солнцем, Землей и 
Космосом приводит воздушную и водную оболочки Земли в термиче
ски неравновесное состояние. Возникающие вследствие этого процес
сы тепломассообмена (в первую очередь конвекция) приводят к фор
мированию таких глобальных структур, как тропические циклоны и 
общая циркуляция атмосферы и океана.



Второе начало и положения неравновесной термодинамики да
ют возможность качественно описать формирование диссипативных 
структур, охватывая весь огромный пространственно-временной диа
пазон масштабов, начиная от клеточных до глобальных, определяю
щих климат и погоду Земли.

Проблема климата может быть решена только при рассмотрении 
Земли как единой термодинамической системы с ее солнечно-кос
мическими связями. В наше время проблемы, относящиеся к планете 
в целом, принято называть глобальными. К ним относятся познание 
биосферы, являющейся единственной земной оболочкой, в  которую 
“...непрерывно проникают космическая энергия, космические излу
чения, и прежде всего лучеиспускание Солнца, поддерживающее 
динамическое равновесие организованности: “биосфера живое ве
щество” (В.И. Вернадский, 1977, с. 15).

Для биосферы, области активной жизни, характерны процессы 
прогрессивной эвоиаоции, что ведет к изменению химического сос
тава атмосферы и теплового баланса Земли в целом. В.И. Вернад
ский писал: “На наших глазах биосфера резко меняется...” И далее: 
“Под влиянием мысли и человеческого труда биосфера переходит в 
новое состояние — в ноосферу” (там же, с. 19).

Касаясь сущности учения В.И. Вернадского о ноосфере, Н.Н Мои
сеев (1984, с. 55) пишет: “...На определенном этапе развития цивили
зации человек возьмет на себя ответственность за последующий ход 
эволюции Земли... дальнейшее развитие человеческой цивилизации, 
которое нельзя отделить от развития самой Земли и, прежде всего, ее 
биосферы, должно быть управляемым и целенаправленным, должно 
представлять собой коэволюцию человека и биосферы. Не противопо
ставление, а естественный процесс совместного развития. Только так 
и можно трактовать учение о ноосфере”.

Из вышеизложенного можно заключить, что приоритетным на
правлением в физике атмосферы является изучение изменения пара
метров, определяющих глобальное термодинамическое состояние ат
мосферы и ее эволюцию под воздействием живой материи.

ГЛАВА 2
РАДИАЦИОННЫЙ ТЕПЛООБМЕН
МЕЖДУ СОЛНЦЕМ, ЗЕМЛЕЙ И  КОСМОСОМ

Климат нашей планеты определяется работой термодинами
ческой системы океан-атмосфера-литосфера. Тепло, необходимое



для производства указанной работы, поступает в систему в ре
зультате поглощения приходящей солнечной радиации, а отрабо
танное тепло выбрасывается инфракрасным излучением Земли в 
Космос.

Таким образом, основным источником тепла для всех термоди
намических процессов на Земле является Солнце с температурой 
поверхности 6000 К, а стоком служит окружающее космическое про
странство с характерной температурой реликтового излучения при
мерно 3 К.

Наличие у Земли источника и стока тепла с постоянными тем
пературами и двух жидких оболочек — океана и атмосферы, облада
ющих уникальными оптическими и теплофизическими свойствами, 
приводит к самоорганизации пространственно-временных термоди
намических структур в атмосфере и океане, которые формируют 
климат и погоду Земли.

Поступающий на Землю радиационный поток энергии есть энер
гия электромагнитного излучения Солнца, распространяющаяся 
по всем направлениям космического пространства со скоростью 
3 • 108 м/с. Для описания переноса излучения в радиометрии введены 
следующие энергетические величины:

Обозна
чение Измеряемая величина Размерность Единицы СИ В

W Энергия излучения m l 2t ~ 2 ДЖ
ф Поток m l 2t ~ 3 ВТ
р Интенсивность или плотность потока МТ“ 3 Вт • м~2

I Энергетическая сила излучения m l 2t ~ 3 Вт • ср-1  В

в
Энергетическая яркость Ml” 3 Вт • м- 2  • ср-1  I

Взаимосвязь между приведенными радиометрическими величи
нами описывается законом Ламберта. Этот закон получен экспери
ментально. Схема опыта Ламберта дана на рис. 2.1, где Asj — эле
ментарный излучатель, представляющий собой металлическую плас
тинку, лежащую в центре воображаемого круга и служащую основа
нием полусферы с радиусом R . Приемник излучения с поверхностью 
As2 (например, термоэлемент) лежит на сфере и, следовательно,
всегда ортогонален к направлению потока излучения. Предполагает
ся, что линейные размеры площадок малы по сравнению с расстоя
нием между ними. Через © и  <р соответственно обозначены зенитный 
и азимутальный углы.



X
Рис 2.1. Геометрия опыта Ламберта в полярных координатах

Опыт показывает, что изменения Д ^, As2, Я и 0  приводят к 
выражению

справа стоят две малые величины.
Следует особо отметить, что зависимость мощности излучения 

в направлении 0  от cos 0  можно получить только из опыта. К со
жалению, в литературе встречаются случаи, коща закон Ламбер
та пытаются объяснить, исходя из простых геометрических сооб
ражений. Закон Ламберта справедлив только для так называе
мых черных тел, у которых яркость не зависит от направления. 
Интенсивность излучения в направлении 0 ,  приходящегося на 
единичный телесный угол в соответствии с законом Ламберта, бу
дет равна

Суммируя все АР по полусфере, найдем полную плотность потока 
излучения:

к "

где Д£2 = A s 2/ R 2 — телесный угол. Знак А2 указывает на то, что

= В cos 0  Д£2.

£2 = 2я



Из рис. 2.1 видно, что элементарная площадь на поверхности 
сферы равна As2 = (Я s*n ® bup) (R А©). Тоща телесный угол будет

ДЯ = As2/ R 2 = sin © А© А Т е п е р ь , переходя к полярным коорди
натам, получим

2л л / 2  1

Р = В cos 0  sin © dO d(f> = 2л: Bp dji = л В , (2.2)

ще fi =  cos ©. Полученное выражение связывает интенсивность с 
яркостью излучения так называемых ламбертовских, или чер
ных, тел.

ИЗЛУЧЕНИЕ АБСОЛЮ ТНО ЧЕРНОГО ТЕЛА

Абсолютно черное тело (АЧТ) по определению является идеаль
ным поглотителем излучения. Оно поглощает все падающее на него 
излучение независимо от длины волны и направления. Таких тел 
в природе нет. Однако существуют реальные тела, поглощающие 
до 99% приходящей радиации, например толстый слой сажи, черная 
бархатная ткань и др.

Моделью АЧТ может служить отверстие А в полости, у ко
торой стенки имеют одинаковую температуру (рис. 2.2). Луч, 
попав в полость через отверстие А , очевид
но, обратно не выйдет, так как будет там 
поглощен. Черное тело получило такое на
звание именно потому, что оно не отража
ет излучение. Однако одно и то же тело в 
разном диапазоне длин волн может по-раз
ному поглощать излучение. Так, белая кра
ска хорошо отражает свет в видимой облас- р ис. 2.2. Модель черного 
ти и является черным телом для ИК-излу- тела 
чения.

Черное тело является также идеальным излучателем тепла. Поме
стим черное тело в замкнутую полость черного цвета. Через не
которое время оба тела будут иметь одинаковую температуру. 
При этом черное тело будет поглощать всю падающую радиацию
и, следовательно, должно столько же излучать обратно. Теперь, если 
вместо черного тела поместить реальное тело, оно будет поглощать 
меньшую долю радиации и, следовательно, должно будет излучать 
меньшее количество энергии. Таким образом, черное тело поглощает 
и испускает максимум радиации.



Излучение черного тела и его спектральное распределение были 
тщательно экспериментально изучены в конце прошлого столетия. 
Однако только в 1900 г. М.Планку на основании новых представле
ний о квантовой природе света (е = hv) удалось найти аналитическое 
выражение для спектрального распределения интенсивности излуче
ния черного тела:

А5 ехр 1х#1 -1

(2.3)

Здесь Су = 2л ксц и С2 = кс^/к, где h — постоянная Планка,
к — постоянная Больцмана и с0 — скорость света в вакууме. 
Для расчетов приняты следующие значения этих постоянных:
С, -  3,7- 10 - 1 6 Вт м 2 и С 0 -  1,4- 10~2 м • К (в СИ).

На рис. 2.3 приведены спектры излучения черного тела при тем
пературе 6000 и 5700 К, вычисленные по уравнению Планка, а 
также полученный из наблюдений спектр Солнца (сплошная кри
вая). Как видно из рисунка, спектр Солнца можно аппроксими-

Puc. 2.3. 
сивность 
линии)

Наблюдаемый солнечный спектр (сплошная линия) и спектральная интен- 
излучения черного тела при температуре 6000 и 5700 К (пунктирные



ровать спектром излучения черного тела при температуре 6000 К. 
Это дает основание считать Солнце черным телом. Из уравнения 
Планка вытекают еще две закономерности. С увеличением темпе
ратуры максимум планковской кривой смещается влево к более 
коротким волнам. Эту связь можно получить аналитически путем 
дифференцирования уравнения (2.3) по длине волны X и решения 
трансцедентного уравнения, что приводит к выражению

где Яшах — длина волны, соответствующая максимуму плотности

К примеру, воспользуемся этим законом для расчета темпера
туры Солнца. Так как для Солнца максимум излучения приходится 
на Ашах -  0,5 мкм, то Т  ^  2,89 • 10“ 3 м • К /0,5 мкм = 5800 К. По
лученное значение хорошо совпадает с поверхностной температурой 
Солнца.

Следующая закономерность, вытекающая из уравнения (2.3), — 
это закон Стефана-Больцмана. Интегрируя спектральную плот
ность излучения черного тела по всем длинам волн, можно по
лучить

ПОГЛОЩ ЕНИЕ И ИЗЛУЧЕНИЕ ЭНЕРГИИ

Не всякое вещество полностью поглощает излучение. При про
хождении излучения через вещество, кроме поглощения, будут 
иметь место процессы отражения и пропускания. Отношение пог
лощенной радиации к падающей для определенной длины волны 
ад = Рпогл/Р пад называется монохроматической поглощательной спо
собностью, а отношение отраженного излучения к падающему — 
монохроматическим коэффициентом отражения /д = Ротр/Р пад- Ана
логично отношение пропущенного излучения к падающему называ
ется монохроматическим коэффициентом пропускания Тд = Рпр/Р пад-
Приведенные величины связаны законом сохранения

(2.4)

шал 'Х
излучения, а постоянная С3 = 2,89 • 10 м • К. Это закон смещения 
Вина.

00

Р = еч(Х, Т ) (й  = оТ4, (2.5)
о

где a — 5,6 • 1(Г8 Вт/(м2 • К4) — постоянная Стефана-Больцмана.

aX +  rX + r X =  1- (2.6)

Для абсолютно черного тела /д = Тд = 0 и ад = 1.



Исходя из законов термодинамики, Кирхгоф показал, что между 
излучательной и поглощательной способностями различных тел 
существует связь, состоящая в следующем. Для любого тела интен
сивность монохроматического теплового излучения е(Х, Т) с дли
ной волны X и температурой Т равна интенсивности излучения 
АЧТ ец(Х, Т) для той же длины волны и температуры, умноженной
на поглощательную способность “нечерного” тела а(Я, Т):

е(Л, Т) = а(Лу Т) еч(Л, 71), (2,7)

т.е. отношение е(Л, Т)/а(А, Т) зависит не от свойства вещества, 
а только от температуры и длины волны.

ИЗЛУЧЕНИЕ СОЛНЦА

Спектры излучения Солнца, полученные из прямых наблюдений, 
показывают, что солнечное излучение есть излучение черного тела 
(см. рис. 2.3). Природа радиации Солнца определяется его строением 
и происходящими в нем процессами. Рассмотрим в общих чертах 
основные радиационные характеристики Солнца.

Солнце — это газовый шар, вещество которого удерживается 
силами гравитационного притяжения. Диаметр Солнца 1,4- 109 м, 
масса т 0 — 2 • Ю30 кг (знак 0  — астрономическое обозначение Солн
ца, ф — Земли), температура поверхности 6000 К. Звездный газ в 
основном состоит из водорода (до 75%) и гелия, а также в нем 
содержатся следы более тяжелых элементов (неона, углерода, кис
лорода) .

В прошлом считалось, что расход энергии на излучение попол
няется за счет высвобождения энергии сжатия. Однако на такой 
механизм генерации излучения энергии хватило бы примерно 
на 20 • 106 лет, тогда как возраст Солнца 5 • 109 лет. Солнце сво
им происхождением действительно обязано сжатию громадного га
зового облака, однако после сжатия, когда температура облака до
стигла (10-И5) • 106 К, вступили в действие термоядерные реакции. 
Наиболее важной реакцией считается превращение водорода в гелий 
(т.е. четырех протонов в одно ядро гелия). Масса ядра меньше мас
сы четырех протонов. Происходит потеря массы и превращение ее в 
энергию согласно закону Е  = meq.

Энергия термоядерного превращения выделяется в ядре Солнца 
при температуре во много миллионов градусов. Это тепло передается 
от ядра к поверхности процессами излучения и конвекции, при кото
рых происходит испускание, поглощение и переизлучение. При пере



носе тепла к поверхности из-за падения температуры растет длина 
волны радиации.

На фотоснимках Солнца отчетливо видны конвективные ячейки 
размером 1000-г-3000 км, время существования которых составляет 
несколько минут. Верхний слой конвективных ячеек называется 
фотосферой. Граница Солнца резко обозначена, несмотря на низкую 
плотность, равную примерно 10“ 4 от плотности воздуха на уровне 
моря. Это объясняется тем, что фотосфера существенно непрозрачна, 
составляющие ее газы ионизированы и способны поглощать и, следо
вательно, испускать излучение в непрерывном спектре, как “черные” 
тела. Фотосфера является источником большей части излучения Сол
нца. Над фотосферой находится тонкий прозрачный слой толщиной 
100 км. Выше, до 104 км, находится хромосфера — газовый слой 
с температурой более высокой, чем температура фотосферы, но с бо
лее низкой плотностью. Далее идет корона с очень низкой плот
ностью. Непосредственно мы можем “видеть” только указанные три 
слоя. На Земле регистрируются видимая область излучения, инфра
красная область и радиоизлучение, в неземной астрономии — уль
трафиолетовое и рентгеновское излучение.

СПЕКТР СОЛНЕЧНОГО ИЗЛУЧЕНИЯ
ЗА П РЕДЕЛАМ И  АТМ ОСФ ЕРЫ

Максимум излучения солнечной радиации при температуре 
6000 К в соответствии с законом Планка сосредоточен в интер
вале длин волн от 0,2 до 4 мм. Спектр Солнца содержит ультра
фиолетовый диапазон 0 ,2-0,3 мкм, видимый участок 0 ,3- 0,7 мкм 
и инфракрасную область 0,7-4 мкм. На рис. 2.3 показано распре
деление спектральной плотности излучения Солнца (сплошная 
линия). По этой кривой можно определить долю радиации, при
ходящуюся на каждый указанный интервал длин волн (табл. 3).

Таблица 3

Доли излучения и соответствующая им интенсивность 
потоков для солнечного спектра

и Характеристики 
солнечного спектра

Ульрафиолето- 
вая область Видимый свет Инфракрасная | 

радиация А

Интервал длин волн, мкм 0,2-0,3 0 ,3 -0 ,7 о Vj •I-

Доля энергии, приходящаяся 
на интервал , %

0,7 0,47 0,46

Интенсивность, приходящая
ся на интервалы, Вт/м2

95 640 618



Особо отметим, что в видимом и в инфракрасном участках спектра 
сосредоточены практически равные доли радиации.

Для определения интенсивности излучения солнечной поверх
ности воспользуемся законом Стефана-Больцмана (уравнение (2.5)):

PQ— оТ4 = 5,6 • 10-8  Вт/(м2 • К4) (5800)4 К4 = 6,1 • 104кВт/м2.

Один квадратный метр поверхности Солнца поставляет такую же 
мощность, как современный турбогенератор переменного тока ТЭЦ.

Вся поверхность Солнца излучает в космос мощность, равную

Ф ф= P0 S0 = 6,1 • Ю4 кВт/м2 • 4л (7 • 108 м)2 = 3,8 • 1026 Вт.

Малая часть этого гигантского по сравнению с энергетикой 
нашей цивилизации потока энергии попадает на Землю. Ее лег
ко оценить, исходя из закона Ламберта. Среднее расстояние меж
ду Солнцем и Землей составляет = 1,5*10 м (здесь опу
щено изменение расстояния из-за эллиптичности земной орбиты, так 
как оно мало). Диаметры Солнца и Земли равны d0 = 1,39 • 109 м,

d ^ =  1,27 • 107 м соответственно, а угол раскрытия 32' (рис. 2.4).
Из геометрии взаимоположения системы Солнце-Земля следует, 
что к ней применим закон Ламберта (выполняется условие мало
сти размеров источника и приемника по сравнению с расстоянием 
между ними). Следовательно, поток солнечной радиации, поступа
ющий на верхнюю границу атмосферы, запишется в виде

Д2Ф^ = B ^A S
А5ф

°  (I2 “ое
* Р =» Пп

АФд
О" A Sa = л В г

d2" ое
где PQn — солнечная постоянная. С учетом того что PQ = л В 0 = 

= 6,1 • 104 кВт/м2, a c/q0  = 1,5 • 1011 м, получим

2
t * o \

'ОФ

7 • 10* м -  1,39 кВт
(2.8)



Полученное значение хорошо согласуется с данными прямых опреде
лений солнечной постоянной, проводимых с космических аппаратов.

Таким образом, интенсивность излучения Солнца больше чем 
на четыре порядка превышает интенсивность потока, поступающего 
на верхнюю границу атмосферы.

РАСПРОСТРАНЕН И Е ЭЛЕКТРОМАГНИТНЫ Х ВОЛН
В ПРОСТРАН СТВЕ

Процесс переноса излучения представляет собой распространение 
электромагнитных волн в пространстве. Максвелл и Герц показали, 
что свет — это электромагнитные волны, скорость распространения 
которых в вакууме составляет с0 = 3 * 108 м/с. Природа распростране
ния электромагнитных волн состоит в том, что изменение электриче
ского поля ведет к возбуждению магнитного поля, а изменение по
следнего — к появлению электрического поля. Таким образом единое 
электромагнитное поле распространяется в пространстве.

Поскольку нас будет интересовать термическое состояние планеты 
Земля, то мы здесь будем рассматривать распространение электромаг
нитных волн в околоземном пространстве, в атмосфере и гидросфере 
Земли. Так как размеры околоземного пространства малы по сравне
нию с расстоянием Земли от Солнца, то Солнце можно представить как 
точечный источник, а приходящую на Землю сферическую волну — 
как плоскую бегущую гармоническую волну. Уравнение такой вол
ны, распространяющейся в непоглощающей среде вдоль положитель
ного направления оси ОХ  с конечной скоростью v y запишется в виде

где А = const — амплитуда колебаний, t — время, со = 2л / Т  — 
круговая частота волны, Т  — период колебаний, а <р0 — начальная
фаза колебаний (в момент времени t = 0) в точке координатной 
плоскости х  = 0 .

Рассмотрим структуру и свойства бегущей плоской гармонической 
волны.

1. Бегущая волна переносит электромагнитную энергию по на
правлению своего перемещения. Луч — линия, совпадающая с на
правлением переноса энергии. В однородной и изотропной среде луч 
имеет вид прямой линии.

2. Уравнение волны в форме (2.8) называется гармоническим, 
так как движение (или изменение состояния) описывается функцией 
sin су (t — x/v).

s = A sin [ су (< -  J-) +y>0] = A sin ( a > t - ^ x  + <p0) =

(2.9)



3. Длину волны X = vT  можно представить как расстояние, на ко
торое распространяется синусоидальная волна за время, равное пе
риоду колебаний. Другой важной характеристикой является волно
вое число к = Ъг/X = 2 л / vT  = w /v .

Исходя из изложенного, уравнение (2.9) можно представить 
в виде

s =  Л  sin (cot — кх +  р 0) .  (2.9а)

4. Рассматриваемый колебательный процесс является функ
цией так называемой фазы колебания Ф = cot — кх + <р0 =
= со (t — x / v )  + />0. Очевидно, что колебательный процесс зависит
только от времени t и координаты х.

Если наблюдатель будет перемещаться вдоль луча со скоростью v , 
то фаза волны будет постояной и с!Ф/dt = со — к (dx/dt'j = 0, откуда 
следует, что d x /d t  = v есть фазовая скорость, скорость перемещения 
волнового фронта.

5. Волновая поверхность (волновой фронт) — это геометрическое 
место точек, в которых фаза колебаний имеет одно и то же значе
ние. Волна называется плоской, если ее волновые поверхности пред
ставляют совокупность параллельных друг другу плоскостей. В сфе
рической расходящейся волне волновые поверхности — концентри
ческие сферы.

В плоской электромагнитной волне векторы напряженности Е и Н 
поперечны, т.е. ортогональны направлению луча (единичному векто
ру п). При этом совокупность векторов Е, Н, п составляет правовин
товую тройку взаимно перпендикулярных векторов (рис. 2.5).

Рис. 2.5. Векторы напряженности электрического и магнитного полей и направление 
соответствующего им вектора Умова-Пойнтинга



Волна, в которой вектор напряженности Е лежит в одной и той же 
плоскости, называется плоскополяризованной. Хотя в природе редки 
случаи полной поляризации, однако всегда можно представить реаль
ное излучение как векторную сумму линейно поляризованных моно
хроматических волн.

6. Уравнение плоской бегущей гармонической электромагнитной 
волны, распространяющейся вдоль положительного направления оси 
О Х , для напряженности Е запишется в виде

Е = Е0 sin (cot - к х  + <р0). {2.9б)

Основываясь на формуле Эйлера, это уравнение можно пред
ставить в эспоненциальной форме, удобной для дифференциро
вания:

Е* = Ео ехР j  ('u t - k x  + <Р0).  (2.9в)
Физический смысл здесь имеет только действительная часть комп

лексного выражения напряженности электрической волны Е = Re Е̂ . 
На рис. 2.5 представлена бегущая плоская гармоническая электро
магнитная волна.

УРАВНЕНИЯ МАКСВЕЛЛА

Распространение электромагнитных волн описывается уравнени
ями Максвелла. Для изотропной, однородной непроводящей среды 
эти уравнения в векторной форме записываются в виде

r)F
rot Н = ££0 ^  (I), div Н = О (III),

дн (2Л0)
rot Е = -  w 0 —  (II), div Е = О (IV),

где Н и Е — напряженность магнитного и электрического полей 
соответственно, е й  ц  — диэлектрическая и магнитная проницае
мость вещества, е0 и — электрическая и магнитная постоянные,
t — время.

Применим оператор rot к правой и левой частям первого урав
нения:

rot rot Н = eeQ —  (rot Е).

Из векторного исчисления известно, что для любого вектора (в на
шем случае Н)

д2 д2 д2rot rot Н = grad div Н — АН, где А = — т Н-----~ Н----
дх2 ду2 dz2



Тогда с учетом системы уравнений (2.10) из последнего выраже
ния получим

А НАН = ее0цц0 - ^ - .

Поскольку для вакуума е  =  fi =  1 , а произведение £qU q =  1 / Cq , т о  

окончательно получим

АН -  -^ -^ г  = 0 <2Л1>4
и аналогично для Е

ДЕ — = 0. (2.12)
с2 dt2

Это есть волновые уравнения Д ’Аламбера, определяющие потен
циалы электромагнитных волн. Решением волнового уравнения яв
ляется плоская бегущая монохроматическая гармоническая волна. 
Покажем это.

Рассмотрим плоскую волну, распространяющуюся вдоль положи
тельного направления оси дс, где вектор Е лежит в плоскости ух. Тог
да на основании вышеизложенного вектор Н будет расположен па
раллельно оси z в плоскости zx (см. рис. 2.5). Такая схема, не лишая
общности, упрощает решение системы уравнений (2.11) и (2.12), так
как компоненты Ех = Ez = Нх = Ну = 0 и останутся только компо
ненты Еу и # 2, для которых волновые уравнения запишутся в виде

d2Hz I d2Hz
— f - \ — г * 0* <2ЛЗ)дх2 eg дГ

д2Е  ! д2Е
— ^  = 0. (2.14)
дх2 eg dt2

Подставляя в уравнение (2.14) выражение для у-компоненты бегу
щей плоской волны Еу = Е^е1 (mt ~ кх\  покажем, что оно удовлетворя
ет волновому уравнению. Действительно,

д2Е„ „ д2Е„
J = - k 2Ev, — ? = - < o2Ev

дх2 r  dt2 У
Подставив эти выражения в (2.14), получим

2
-  к2Е0 + ^ г Е 0 = 0, Eq (к2 -  к2) = 0. 

с0



Таким образом, решением волнового уравнения является плоская 
бегущая гармоническая волна.

П ОЛЯРИЗАЦИЯ ЭЛЕКТРОМАГНИТНОГО ИЗЛУЧЕНИЯ

За направление колебания электромагнитной волны принято на
правление колебания напряженности электрического поля Е. Таких 
направлений для Е существует бесконечное множество. Когда по
перечные колебания электромагнитной волны совершаются только 
в какой-либо одной плоскости (скажем, в плоскости ух , см. рис. 2.5), 
то такую волну, как указывалось выше, называют поляризованной 
или просто поляризованной. За направление поляризации принято 
считать направление колебаний напряженности Е. Поскольку в лю
бой среде Е и Н связаны между собой, то в дальнейшем мы будем 
пользоваться в основном только вектором Е.

В общем случае вектор Е можно разложить на две ортогональ-
компоненту Е  , лежащую в плос-

м, а компоненту Ez> ортогональную 
это плоскости, через Е ±. Плоскость ух бу
дем называть опорной плоскостью поляриза
ции (рис. 2 .6) (разумеется, ее можно выбрать 
произвольно).

ные составляющие. Обозначим 
кости поляризации ух> через Е

Рис. 2.6. Разложение вектора 
напряженности Е на две орто
гональные линейно полярюо- 
ванные составляющие £ ц и  Е  L

Рис. 2.7. Схема двух монохроматических 
волн, поляризованных в плоскостях ух  и zjc, 
с разными начальными фазами

У большинства естественных источников электромагнитного из
лучения плоскость поляризации векторов напряженности электри
ческого и магнитного полей хаотически изменяется в пространст
ве, что приводит к равновероятному распределению поляризации. 
Такое излучение назывется неполяризованным или естественным 
светом.

Естественный свет можно с помощью приборов разложить на две 
взаимно перпендикулярные линейно поляризованные волны.

Пусть имеем две монохроматические волны, поляризованные 
в плоскостях ух и zx (рис. 2.7), с разными начальными фазами:

Еу = ау cos ip, Ez = az cos (<p -  a),



где (р = cot — кх + у и а = у — у . Из указанных выражений
имеем

cos

= cos (р cos а  + sin (р sin а;

Ь .  • л /  S i<р = —*•; sin <р = v 1 -  —£

Л ,
Подставив два последних выражения в первое, получим

\а  = Д/ 1 _Z 1 _ Z 1  
az ау cos<

Л ,
возведем обе части в квадрат:

/#? \ 2

az/ I 1 I

sin a;

cos2 a —

-  [> -  ( f )  ]  s<"2 «•

и после преобразования последнее выражение примет вид

( е  ) 1
(Ev)

1 (Е \ (е \Z + -  2 Z —L
a z ау a z ау

\  ) \ у ) \  ) \  у /

cos а = sin2 а.

Это уравнение эллипса в координатах Е , Ez (рис. 2.8, а)

(2.15)

Рис. 2.8. Траектория конца вектора напряженности электрического поля Е при эллип
тической поляризации (а), круговой поляризации (б), линейной поляризации (в)



Рассмотрим два случая.
1. а = V2, тогда cos а = О, sin а = 1. Из (2.15) получим

(e v) 1 (е  \

Л
+ Z

a z\ /

Это уравнение эллипса с центром в начале координат и осями, 
направленными вдоль осей системы координат. При Еу = Ez эллипс
переходит в окружность, что соответствует круговой поляризации 
(рис. 2.8 , б).

2. При а = 0 из уравнения (2.15) получим

Здесь конец суммарного вектора Е движется по прямой. Получает
ся линейно поляризованная волна (рис. 2.8, в).

ЭНЕРГИЯ ,
П ЕРЕНОСИМ АЯ БЕГУЩ ЕЙ ВОЛНОЙ

Мгновенный поток энергии, переносимый через единичную пло
щадку поверхности бегущей электромагнитной волной, определяется 
уравнением Умова-Пойтинга

S=  [ЕН] (2.16)
(S в Вт/м2).

В общем случае вектор напряженности Е 
может иметь любую линейную поляриза
цию. Если рассмотреть распространение пло
ской волны в положительном направлении 
оси х  ( см. рис. 2.9, где приведены взаим
но ортогональные векторы Е и Н ), то для 
плоской волны компоненты Ех = Нх = 0. Поэ
тому мгновенный поток энергии запишем 

i j k
S =

#„ я .
= \ (EyHz - E zHy).

В курсах электродинамики показано, 
что компоненты векторов Н и Е свя
заны соотношением Hz = 1 /  (с0 //0) Еу и
Ну = -  l / ( c 0 ju0) Ez (см., например: Мат
веев А.Н. Оптика. М., 1985). С уче

Рис. 2.9. Распространение 
плоской электромагнитной 
волны в положительном 
направлении х с произ
вольной линейной поля
ризацией вектора напря
женности электрического 
поля Е



том этих соотношений вектор потока энергии будет иметь 
вид

Поскольку величины Е  и E z — комплексные, а квадрат модуля 

комплексного числа I z l2 = zz*, где z* — сопряженное значение z, то

<2Л7>

Естественный поток солнечного излучения представляет собой 
последовательность огромного числа линейно поляризованных волн 
с непрерывно изменяющимися амплитудами и фазами. Частота это
го излучения составляет примерно 1014-И 015 Гц. Из этого следует, 
что солнечное излучение не поляризовано, а измеряемое значение 
плотности потока представляет собой величину, осредненную за вре
мя релаксации (т) приемником излучения мгновенных значений при
ходящей радиации.

Осредняя по времени выражение (2.17), окончательно получим 
плотность потока энергии солнечной радиации, переносимого элект
ромагнитными волнами в вакууме:

< l s l > = ^ [ < ^ ) - < ^ )] <2.18)

Полученное уравнение показывает, что энергию солнечного излу
чения можно представить как сумму двух потоков, связанных с 
колебаниями электрического поля в направлении У и Z. Это важный 
результат, так как устанавливает связь между результатами геомет
рической оптики и электромагнитной теории Максвелла.

РАСПРОСТРАНЕН И Е ИЗЛУЧЕНИЯ
В АТМ ОСФ ЕРЕ И  ОКЕАНЕ

При распространении электромагнитных волн в атмосфере и океа
не, в отличие от распространения в вакууме, имеет место вза
имодействие излучения с веществом. Это находит свое выражение 
в таких явлениях, как поглощение, рассеяние, дисперсия света, ре
фракция и др.

Природа взаимодействия электромагнитных волн с веществом 
сложна и требует учета как квантовых свойств света, так и волновых 
свойств вещества. Однако в задачах, рассматриваемых в настоящей 
главе, можно ограничиться электромагнитной теорией света Макс
велла и электронной теорией строения вещества X. Лоренца; согласно



последней, вещество рассматривается как система электрических за
рядов (электронов и ионов).

По Лоренцу, электромагнитные волны приводят в колебание 
электроны вещества. Ионы считаются неподвижными, так как обла
дают значительной по сравнению с электронами массой и не успева
ют следовать за частотой падающего излучения (—1015 Гц). В свою 
очередь электроны сами начинают излучать электромагнитные вол
ны той же частоты. Будучи когерентными, вторичные волны интер
ферируют с первичными, что обусловливает ряд процессов на грани
це оптически неоднородных сред.

ПОГЛОЩ ЕНИЕ ИЗЛУЧЕНИЯ

П. Бугер еще 200 лет тому назад экспериментально показал, что 
поглощение тонкого параллельного монохроматического луча света в 
однородной среде прямо пропорционально толщине слоя и интенсив
ности падающего излучения (рис. 2.10):

dPx = -  k'p Рхо dz, <2-19)

где к ' — массовый поперечник [м2/кг ], р  — плотность поглощающего 
вещества. Если к ' постоянно, то интегрирование (2.19) дает

р л(х ) =  РХ0 e ~ k pz (2‘20)

Для океана р  = const, и это уравне
ние запишется в виде P^(z) = PXQe4Z > 
где аед = р  — объемный показатель
поглощения [м—1 ]. Вместе с тем закон 
Бугера не вскрывает физического меха
низма поглощения.

Сущность процесса поглощения сос
тоит в следующем. Согласно модели Ло
ренца, связанный электрон под воздейст
вием внешнего электромагнитного поля 
приходит в колебательное движение, 
которое можно описать уравнением

х  + 2ух + (ofr = ^ 0  gfrrf (2.21)

где х  — смещение, у — коэффициент затухания, со0 — собствен
ная частота колебания электрона, т и е — масса и заряд элект
рона, F0 — амплитуда внешней силы. Решение уравнения (2.21) есть

где ш — частота падающей волны. Подставляя решение в

Рис. 2.10. Поглощение тонкого 
монохроматического луча света в 
однородной среде



уравнение (2 .21), можно получить выражение для амплитуды 
колебания:

т ojq — со2 + 2 jу со’

так как амплитуда — комплексное число, то ее можно выразить 
в виде А  = А0^ у где А0 — модуль комплексной амплитуды, равный

Л - еро , 1
т V (o)q — (о2')2 + 4 у2со2 

При этом фаза определяется из соотношения tg <р 

чательно решение можно записать в виде

х = А0е'(ы  + * \  (2.22)

Из-за наличия трения часть энергии вынужденных колебаний будет 
переходить в тепло, таким образом реализуется процесс поглощения 
излучения.

РАССЕЯНИЕ ИЗЛУЧЕНИЯ

Рассеяние электромагнитного излучения, так же как и процесс 
поглощения, ослабляет интенсивность радиации при ее распростране
нии в среде. Однако природа рассеяния отлична от природы поглоще
ния радиации. Рассеяние не поглощает излучение, а только изменяет 
направление распространения излучения. Рассеяние имеет место в 
среде с оптически инородными микровкраплениями. Такие среды 
называются мутными. Океан и атмосфера являются мутными среда
ми. Здесь локальные неоднородности возникают из-за флуктуации 
плотности и температуры, а также из-за наличия взвесей. В атмосфе
ре это аэрозоли, капельки тумана, пыли и др., а в океане — частицы 
органического и неорганического происхождения.

По характеру рассеяния различают рассеяние на мелких сфери
ческих частицах с диаметром меньше длины падающей радиации 
(А > (1) и на крупных частицах, размеры которых соизмеримы с дли
ной волны и больше нее.

В атмосфере в очень малых объемах из-за теплового движения 
молекул газов наблюдаются флуктуации плотности, что самопроиз
вольно приводит к образованию локальных микронеоднородностей 
с разными значениями показателя преломления. В физической опти
ке рассеяние излучения, определяемое тепловым движением среды, 
принято называть молекулярным рассеянием света.



Рис. 2.11. Модель электри- Рис. 2.12 Излучение сферической волны диполем по
ческого диполя закону Герца

Теория молекулярного рассеяния была разработана Рэлеем. Она 
имеет исключительно важное значение для понимания физических 
процессов, происходящих в атмосфере и в океане. Ниже будут рассмот
рены только основные положения молекулярного рассеяния света 
(подробнее см. в общих и теоретических курсах физической оптики).

Рассеяние проявляется как несобственное свечение среды, сущ
ность которого состоит в следующем. Под действием падающего излу
чения электроны атомов среды приходят в колебательное движение и 
сами начинают излучать. В электромагнитной теории моделью тако
го элементарного излучателя служит линейный гармонический ос
циллятор, представляющий собой электрический диполь. Если диполь 
поместить в начало координат, а его поляризуемость направить по 
оси z (рис. 2.11), то выражение для дипольного момента запишется в 
виде pz = е Az, где е — заряд электрона, a Az — его смещение в атоме
(смещение ядра не учитывается, так как масса ядра намного больше 
массы электрона).

Герцем было показано, что если на диполь падает поляризованная 
в плоскости xz гармоническая монохроматическая волна, то диполь 
будет излучать сферическую волну, в которой напряженность поля 
определяется ускорением дипольного момента, расстоянием г и зе
нитным углом 0  (рис. 2.12):

1 д2Рг
Е в =  ~7------ Т  sin 0 - (2-23)cyr dt

В задачах физики атмосферы и океана удобнее рассматривать
рассеяние не на атомах, а на малых сферических изотропных и
однородных частицах жидкости или газа. В этом случае индуциро
ванный дипольный момент будет определяться в виде

pz = а Е0 cos cot, (2.24)

где а — поляризуемость малой частицы, а Е0 — напряженность 
падающего поля. Из (2.23) и (2.24) с учетом равенства & = а>/с0 = 
= 2тг/Я, где к — волйовое число, получим

а



Рис. 2.13. Излучение двух взаимно 
ортогональных линейных гармони
ческих осцилляторов

Нас интересует рассеяние солнеч
ного излучения. Поскольку оно не по
ляризовано, то его можно представить 
как сумму двух линейно поляризо
ванных составляющих с поляриза
цией в плоскостях zx и ух. Тогда кро
ме вибратора с поляризацией ру на 
рис. 2.13 надо ввести вибратор с по
ляризацией pz. Из рис. 2.13 следует, 
что излучение указанных вибрато
ров будет состоять из двух поляри
зованных волн:

к 2 к 2ЕУ = — —а Е0у sin © cos cot и Ez = -  — a E0z siny x cos cot.

С учетом того, что © = V2 — у, а у\ = V2, т.е. sin © = sin (V2 — у) = 
= cos у и sin у j = sin * /2 = 1, компоненты рассеянного излучения бу
дут равны

а  ь2
coscot. (2.26)& kL Еу = — —а Е0у cos у cos cot; Ez = — —

При рассмотрении рассеяния одним из основных параметров явля
ется направление рассеянного излучения. Поэтому рассеяние приня
то описывать энергетической силой излучения, учитывающей на
правление излучения. По определению сила излучения /  = (1Ф/dQ = 
= P d s /  dQ , но так как элемент сферической поверхности ds = r^dQ,
то /  = Рг2 или /  = Е 2? .  Последнее дает возможность записать (2.26) 
в терминах энергетической силы излучения:

а 21,О?
2 т 1 ( 2л: cos у и I z = -2 | Х О z* (2.27)

Естественный (неполяризованный) свет / 0, рассеянный по направ
лению угла у, будет состоять из суммы взаимно ортогонально по
ляризованных составляющих волн /  = Iy + Iz. Поскольку каждая
из составляющих неполяризованного солнечного излучения / 0 равна 
/qz = I 0y = 1̂/ 2  ̂/ 0, то окончательно получим

I ? =  I y  +  I z = ̂ 2 (х) (! + cos2y ) ■ а 2 8 )

Это и есть известная формула Рэлея. 
144



Из (2.28) следует, что энергетическая сила рассеянного света 
обратно пропорциональна четвертой степени длины волны падаю
щего излучения. Эта закономерность объясняет изменение спект
рального состава солнечного излучения при прохождении через ат
мосферу. При низкой высоте Солнца распространяющийся в атмос
фере белый свет оказывается обогащенным длинными волнами, поэ
тому восходы и закаты имеют красноватую окраску. При невысоком 
Солнце малая воздушная масса рассеянного излучения (цвет небо
свода) содержит преимущественно короткие волны, и поэтому мы 
воспринимаем небосвод сине-голубым.

Существенным фактором является то, что при рассеянии естест
венный свет частично поляризован.

Последний сомножитель в формуле (2.28) определяет зависи
мость силы света от угла рассеяния. Полярная диаграмма (инди
катриса) рэлеевского рассеяния приведена на рис. 2.14. Как следует 
из формулы (2.28), луч 1± не зависит от угла рассеяния, и поэто
му при изменении последнего на 360° конец единичного вектора 
описывает окружность / , тогда как луч с поляризацией /, ( описыва

ет кривую 2 . Суммарная интенсивность (1 + cos2 у) отображена кри
вой 3.

Для количественной характеристики поляризации введена так 
называемая степень поляризации:

*  (2'29> +  I 1 +  C O S^ y

1
/

2

Е- 1Чр т 3

Е0г

Рис. 2.14. Полярная диаграмма (индикатриса) рэлеевского рассеяния: 1 — поляризо
ванный падающий свет E L\ 2 — поляризованный £ ц  падающий свет; 3 — неполяризо- 
ванный падающий свет



Между тем, размеры частиц, на которых происходит рассеяние 
солнечной радиации в океане и атмосфере, не ограничены только 
рэлеевскими частицами. Теория рассеяния света крупными частица
ми сложна. Разработкой такой теории для крупных сферических 
частиц, .основанной на представлениях Максвелла, занимался немец
кий физик Густав Ми. Он показал, что при увеличении размеров ча
стиц интенсивность рассеянного излучения пропорциональна /  ~ Ят  , 
где т' < 4. Кроме того, амплитуда индикатрисы принимает вытяну
тый вид и при дальнейшем увеличении частиц приобретает сложную 
структуру.

Разработке теории рассеяния света на крупных проводящих час
тицах посвящен ряд фундаментальных исследований, проведенных 
российскими физиками В.В. Шулейкиным, К.С. Шифриным и др.

В заключение следует отметить, что рассеяние света — это фунда
ментальное физическое явление взаимодействия излучения с вещест
вом. Мы видим окружающие нас предметы в основном в результате 
прихода рассеянного излучения. Процесс рассеяния имеет место во 
всей толще атмосферы и океана, что делает неповторимо красочной и 
гармоничной нашу планету.

УРАВНЕНИЕ ПЕРЕНОСА ИЗЛУЧЕНИЯ
С УЧЕТОМ ПОГЛОЩ ЕНИЯ И РАССЕЯНИЯ

При распространении оптического излучения в атмосфере и оке
ане имеют место процессы поглощения, рассеяния и излучения. Ря
дом авторов (Кондратьев, 1959; и др.) в рамках представлений гео
метрической оптики были получены уравнения переноса излучения 
для стационарного поля яркости. Хотя эти уравнения непосредствен
но из уравнений Максвелла не выводятся, тем не менее они дают 
хорошее согласие с опытными данными. Уравнение переноса может 
быть записано в следующей форме:

ст Г
+ + Ъ  J X ( r r ’)B x dQ, (2.30)

Q = 4jt

где dr = dz • sec © (z — вертикальная координата, © — зенитный 
угол, см. рис. 2.15), ае^и о — объемные показатели поглощения и
рассеяния соответственно, — яркость, Е  ̂— излучательная способ

ность черного тела и Х  — индикатриса рассеяния излучения.
Первый член правой части уравнения описывает затухание радиа

ции вследствие поглощения и рассеяния. Второй член характеризует 
собственное излучение элементарного объема среды, а последний 
определяет долю лучистой энергии, упавшей на рассеивающий объ



ем в направлении г' и рассеянной в 
направлении переноса излучения 
г. Интегрирование в последнем чле
не идет по всему телесному углу, 
т.е. по всем направлениям г'.

Для температур, близких к нор
мальным (Т ~ 300 К), излучение 
атмосферных газов в диапазоне 
спектра солнечной радиации
0 ,3 -г-4 мкм ничтожно мало и его 
можно не учитывать. Кроме того, 
при решении задач оптики океана и 
атмосферы для определенного диа
пазона длин волн перенос излуче
ния можно рассматривать как про
цесс ослабления радиации. В этом 
случае уравнение переноса примет 
простой вид:

^ = _  
dr

Решением этого уравнения является рассмотренный выше закон Бу
гера: Bx(z) = В0 exp ( -  ае z) (см. уравнение (2.20)). При рассмотрении
задач переноса длинноволнового теплового излучения в атмосфере 
(при Т —300 К) для безоблачного неба уравнение переноса будет 
выражаться следующим образом:

dB}
- ^  = * { Е к - В х). (2.31)

Это широко применяемое в геофизике уравнение Шварцшильда.

ОТРАЖЕНИЕ И ПРЕЛОМЛЕНИЕ СОЛНЕЧНОЙ РАДИАЦИИ
НА ГРАНИЦЕ РАЗДЕЛА ОКЕ АН-АТМОСФЕР А

При прохождении солнечной радиации через атмосферу и океан 
на границе раздела сред имеет место отражение и преломление излу
чения.

Поскольку градиенты плотности воздушных и водных масс у гра
ницы контакта вода-воздух ничтожно малы, то можно считать, что 
оптические свойства этих масс однородны и изотропны. Это дает 
основание применить формулы Френеля для определения отражения 
и преломления потока солнечной радиации с малой площадки по
верхности океана.

Рис. 2.15. Иллюстрация к составлению 
уравнения переноса излучения



Рис. 2.16. Ход лучей при отражении 
и преломлении падающего излу
чения

Френель, исходя из электро
магнитной теории Максвелла, на
шел выражение для коэффициентов 
отражения и преломления радиа
ции, падающей на поверхность раз
дела двух сред с различными пока
зателями преломления и п2).
На рис. 2.16 приведена схема хода 
лучей при отражении и преломле
нии падающего излучения, а также 
соответствующие им углы падения 
(<р) и преломления (X) для случая 
я1 < п2. Через Е п и Е ± показаны
электрические напряженности волн 
двух поляризаций (согласно приня
тому ранее положению, см. рис. 2.6). 
При указанных обозначениях фор
мулы Френеля запишутся в следу
ющем виде:

*

р г
R  - - 1 1  к \ I — р  М I

к = sin2 {<р — х) . 
sin2 (*>+*) ’

/ г \ 2 
*11 = Ч 2 (<Р~Х)

tg2 (<Р + х)

(2.32)

(2.33)

Коэффициент пропускания излучения для волн Е ± по определению 
равен Т ± = 1 — R ±. Подставляя сюда значение R ±, получим

т _  sin Ър sin 2у 
х sin2 (<р +  х)

и соответственно для волн Е ,. поляризации

(2.34)

Г м = 1  - Л , , = sin2 2(р sin 2х
sin2 (<р + х) cos2 (<р -  х)

(2.35)

Интенсивность неполяризованного излучения можно представить 
как сумму интенсивности двух неполяризованных потоков Р = 
= Р L -f Р. и Поскольку для неполяризованного излучения Р± = Р\\ =



R =
Р г Р гJL М  I

Р Р

подставляя сюда значение Р = 2Р± = 2 Р , ,, получим

*  = 2 р ±  + р  II) - i ( Л,,)

1 sin2 (<р - х )
2 sin2 (<р + Х) t g O  +х)

Рассмотрим процессы поляриза
ции, связанные с отражением и пре
ломлением излучения. Пусть при от
ражении и преломлении имеет мес
то соотношение <р + х = ^2  . Тоща 
*£ (<Р + X) 00 и Я ,, = 0 (2.33). Это 
значит, что компонента потока ради
ации, поляризованная в плоскости па
дения, не испытывает отражения. Сле
довательно, неполяризованное солнеч
ное излучение после отражения све
та будет полностью поляризовано. 
Угол, при котором реализуется ус
ловие полной поляризации, называется 
углом Брюстера и равен (ръ = л/2 —

При этом cos <р̂  = cos ^ — xj = s*n X> 
а в соответствии с законом Снелиуса 
sin (рв = п sin я. Тогда

(2.36)

Рис. 2.17. Графики зависимости 
R l (/),  Я, ,  (2) и R (3) от уг
ла падения приходящего излуче
ния

sin <ръ п sm у 
tg <Рп = -------- = —— = Л,гв cospB sinx

т.е., зная угол Брюстера, можно определить показатель преломле
ния среды.

Интерес представляют графики для R ±y /?,, и R  в за
висимости от угла падения излучения (рис. 2.17). При <р =



_  sin2 ( л / 2 - х )  _  . 
х sin2 ( л / 2  +х)

tg2 (jt/ 2 -  у)
* "  tg2 ( л / 2 + х)

(2.37)

и полный коэффициент отражения R  = ( \ / 2  ̂  = 1 .
Рассмотрим случай, когда <р 0. Поскольку при малых уг

лах синусы и тангенсы можно заменить их аргументами 
(sin f  ~  tg (р ~  (р), то выражение sin <р =  п sin# дает соотношение 
между углами р = пХ иХ = <р/п, а из формул (2.32) и (2.33) получаем

{<р-<р/п)2 / п -  Iх 2 
Х 11 ( r  + r l n f -  U + 1

(2.38)

Так как для воды л ~ 1,3, то из выражения (2.38) получим R ± -  
= R 11 ~ 0,02. Это очень важный результат.

На рис. 2.18 приведен график изменения френелевского коэф
фициента отражения солнечной радиации от вод Мирового океана в 
зависимости от высоты Солнца (Aq = 90° — 0 ). Из графика видно, что
в диапазоне й0 ~ 90 ч-20° практически вся приходящая солнечная
радиация проникает под поверхность океана и нагревает его деятель
ный слой. Этот факт имеет исключительно важное значение для 
понимания термодинамики океана и атмосферы в целом. Здесь умес-

Puc. 2.18. Изменение с высотой Солнца /iq  коэффициента отражения R при штиле (У) 
и при волнении в 4 балла (2)



A.R.°/o

тен вопрос, насколько справедливо применение теории отражения 
Френеля, полученной для отражения излучения от плоской гра
ницы двух сред, к сложной по форме поверхности океана. Безус
ловно, физический закон отражения будет точнр описывать процесс 
преломления и отражения излучения для падающего и отраженно
го луча. Однако из-за волнения и ряби на поверхности океана уг
лы падения будут во времени изменяться случайным образом и 
приемник отраженного излучения зафиксирует диффузное отра
жение.

Вычисления, проведен
ные по различным схе
мам, учитывающим диф
фузное отражение, показы
вают, что уровень отраже
ния при этом несколько 
выше и составляет вели
чину примерно 6-7%. Для 
характеристики указанного 
процесса отражения вводит
ся понятие альбедо взволно
ванной поверхности океана 
А = Л + Р р/ Р пр, где Рр —
рассеянная отраженная сол
нечная радиация, Рпр — 
приходящая солнечная ра
диация, a R — френелев- 
ская отраженная радиация.
На рис. 2.19 приведены гра
фики значений альбедо оке
ана в зависимости от высо
ты Солнца.

Остановимся на прелом
лении света при прохожде
нии через границу вода—воздух. Самый простой закон преломле
ния — это закон Снелиуса sin у? = n sinX, где п — абсолютный по
казатель преломления. Для воздуха n = 1, а для воды nw ~ 1,3. 
По Максвеллу, п = с0/г>, где v — скорость распространения излуче
ния в веществе, с0 — скорость в вакууме.

Следует указать еще на ряд оптических явлений, имеющих мес
то в атмосфере из-за плавного изменения показателя преломления 
с высотой. В главе I отмечалось, что по одной из моделей атмосферы 
(изотермической) давление и, следовательно, плотность изменяются

Рис. 2.19. Изменение с высотой Солнца /iq  
альбедо океана (Л). Для сравнения приведе
на кривая изменения коэффициента отраже
ния R



по барометрической формуле p{z) = р 0 exp ( — ghf RT)  . Так как по
казатель преломления есть функция от плотности п — 1 = сру где 
с — постоянная, то получаем

п -  1 = с р 0 ехр (2.39)

откуда следует, что показатель преломления плавно по экспоненте 
убывает с высотой. Это вызывает атмосферную рефракцию, приводя
щую к тому, что у горизонта Солнце и Луна кажутся сплющенными 
в вертикальном направлении. Атмосферная рефракция также может 
привести к миражу в случае инверсионного распределения темпера
туры в атмосфере. В пустыне мираж создает впечатление водной 
поверхности.

Преломлением света объясняются радуга и гало. Гало — это появ
ление системы светлых колец вокруг Солнца и Луны как результат 
преломления и отражения света при прохождении через ледяные 
перистые облака.

В заключение следует отметить, что особо важными оптически
ми атмосферными процессами являются поглощение и рассеяние, 
определяющие интенсивность переноса солнечной и длинноволно
вой (ИК) радиации в атмосфере и ее радиационный обмен с космо
сом и подстилающей поверхностью. Эти процессы в основном опреде
ляют термодинамическое состояние воздушной и водной оболочек 
Земли.

ЭКОЛОГИЧЕСКИЕ АСПЕКТЫ ИЗМЕНЕНИЯ
РАДИАЦИОННОГО ТЕПЛООБМЕНА ЗЕМЛИ,
ВЫЗЫВАЕМОГО ЕСТЕСТВЕННЫМИ
И АНТРОПОГЕННЫМИ ФАКТОРАМИ

Основополагающим параметром термодинамического состояния 
системы океан—атмосфера является температура поверхности Зем
ли. Среднеглобальная температура земной поверхности определяется 
балансом между поглощением солнечной радиации и потоком собст
венного излучения Земли в космос (Фпад ф = Фисх •

Исходя из закона Ламберта, первый из указанных потоков запи
шется в виде (см. рис. 2.4)

где B q  —  яркость Солнца, A S q  и А £ ф  —  площади меридиональ
ных сечений Солнца и Земли соответственно, dqq — расстояние 
между Солнцем и Землей, А — альбедо Земли, R q — радиус Солнца.

* 4 ©  =  B c £ S 0 - r -  0  -  л )  =  Л В 0 Д 5 ф
“о®



Поскольку плотность потока и яркость связаны соотношением =  

= л В 0  = ct7 q, a ASq = то выражение для поглощенного Землей 
потока солнечной радиации примет вид

R  1
*«0 =  ^ 0  - Л

\ /
В свою очередь поток земного излучения в космос равен

ФИ0 = ^05пов® = 4Д50а70

(здесь учтено, что интенсивность излучения Земли Лв = а7ф, а пло
щадь земной поверхности равна 5повф = 4А5ф). Приравнивая полу
ченные выражения для потоков, легко определить радиационную 
температуру Земли:

В выражении (2.40) все параметры, за исключением альбедо Зем
ли А, постоянные. Что касается альбедо, то оно зависит от оптиче
ских характеристик среды (е = ж + а). Выше было показано, что 
процессы поглощения и рассеяния в атмосфере определяются ее газо
вым составом (рис. 2.20) и аэрозолями (частицами сажи, пыли, воды, 
соли и др.), а в океане — наличием растворенных веществ (органи
ческих и неорганических) и взвесей (минеральных и органических), 
а также наличием на поверхности океана поверхностно активных 
веществ (ПАВ).

Расчеты температуры подстилающей поверхности Земли (океана 
и суши), проведенные по формуле (2.40) при принятом в настоящее 
время значении альбедо Земли, равном примерно 0,35, показали, что 
она близка к Тф — 250 К. Однако средняя температура подстилающей
поверхности Земли примерно на 40 К выше рассчитанной по форму
ле (2.40) и равна 288 К.

Повышенное значение температуры у поверхности Земли — ре
зультат так называемого “парникового’’эффекта, состоящего в следу
ющем. Атмосфера практически прозрачна в видимом участке солнеч
ного спектра. В результате приходящая солнечная радиация с малы
ми потерями достигает подстилающей поверхности и нагревает ее.

Что касается переноса теплового (ИК) излучения земной поверх
ности через атмосферу в космос, то здесь из-за наличия в атмос
фере оптически активных газов (водяного пара, двуокиси углерода, 
озона, метана, окиси азота и хлорфторуглеродов) основная доля этого

(2.40)



х>ис. 2.20. Спектры поглощения Н 20 ,  С 0 2, 0 2 и 0 3, N20 ,  СН4 и спектр поглощения 
атмосферы

излучения будет поглощена атмосферой. И только меньшая ее часть 
уйдет в космос через “окно прозрачности” атмосферы (в диапазоне 
ДА — 8—12 мкм), причем только в случае, если этому не будут препят
ствовать облака.

Помимо указанного, следует отметить, что с понижением высоты 
давление в атмосфере увеличивается, и это приводит к увеличению 
поглощения излучения.

Все эти факторы приводят к тому, что общий эффект переноса 
излучения Земли таков, каким он был бы при излучении только 
из слоев атмосферы, расположенных на высоте примерно 5,5 км, где 
температура приблизительно равна 250 К.

В этом и состоит сущность “парникового” эффекта, приводящего 
к повышению температуры в нижней атмосфере (аналогичные эф
фекты наблюдаются на всех планетах, имеющих атмосферу с газа
ми, поглощающими длинноволновое излучение). Эффект потепления 
нижней атмосферы был назван “парниковым” по аналогии с меха
низмом действия парника, где стекла пропускают видимый свет и 
задерживают обратное тепловое излучение, что приводит к нагреву 
воздуха внутри парника. Малые газы, приводящие к этому эффекту, 
часто называют “парниковыми’’газами (ПГ).



В наше время все чаще высказываются опасения глобального 
потепления климата Земли. Этот процесс объясняется быстрым на
коплением в атмосфере ПГ. Он вызван в основном промышленной 
и сельскохозяйственной деятельностью человека. Надо отметить, что 
накопление некоторых ПГ, например метана, происходит естествен
ным путем в результате процессов, имеющих место на обширных 
территориях нефтяных болот в тундре.

Между тем главным виновником потепления атмосферы считает
ся двуокись углерода С 02. С тех пор как началась промышленная 
революция (конец прошлого столетия), концентрация двуокиси угле
рода в атмосфере увеличилась на 25%, метана — на 100%, помимо 
этого появились технологические газы, такие, как различные хлор- 
фторуглероды.

Никто теперь не отрицает потепления климата на 1,5-2°С. Все это 
наносит необратимый ущерб геосфере, атмосфере и биосфере. Про
гноз катастрофических последствий феномена глобального потепле
ния планеты показывает, что наиболее опасные из них следующие. 
Во-первых, повышение уровня Мирового океана, происходящее в ос
новном из-за объемного расширения воды, что грозит затоплением 
огромных территорий густонаселенных прибрежных районов на Зем
ле. Во-вторых, повышение температуры подстилающей поверхности 
и значительное охлаждение стратосферы. И, наконец, летние засухи 
в континентальных районах и увеличение количества осадков в высо
ких широтах. Все указанные факторы могут привести к деградации 
экосистемы Земли.

Кроме потепления атмосферы, некоторые из ПГ, такие, как фтор- 
хлору глероды, вызывают разрушение слоя озона в верхней атмосфе
ре, что грозит полным уничтожением озонного экрана, защищающе
го все живое от губительных ультрафиолетовых лучей.

На радиационные свойства атмосферы помимо ПГ влияют аэро
золи естественного и антропогенного происхождения. Это морской 
аэрозоль, вулканический пепел, частицы пыли и дыма. Последние 
могут быть результатом техногенного загрязнения атмосферы. Фи
зические и химические характеристики атмосферного аэрозоля име
ют широкий спектр значений, а их пространственно-временное рас
пределение непостоянно. Все это приводит к значительным трудно
стям при учете аэрозольного фактора в интересах задач климато
логии.

На основании вышеизложенного можно заключить, что изменение 
состояния экосистемы Земли со всеми сложными аспектами взаимо
связанных физических, химических и биологических процессов в 
конечном счете определяется изменением альбедо и, следовательно, 
изменением поступающей в термодинамическую систему океан—ат
мосфера солнечной радиации.



ГЛАВА 3
ВЗАИМОДЕЙСТВИЕ ОКЕАНА И  АТМОСФЕРЫ  
(ТЕПЛОМАССООБМЕН)

Океан и атмосфера, представляющие собой водную и воздушную 
оболочки Земли, постоянно обмениваются энергией между собой и 
с космосом.

Академик В.В. Шулейкин еще в 1927 г. впервые обратил внима
ние ученых на то, что океан и атмосферу следует изучать во взаи
модействии, а не в отрыве друг от друга, как это было в то время 
принято в океанологии и метеорологии. Тем самым еще тоща был 
поставлен вопрос об океане и атмосфере как единой термодинами
ческой системе.

Стационарность климата нашей планеты определяется работой 
термодинамической системы океан-атмосфера. Необходимое для 
производства указанной работы тепло поступает в систему в резуль
тате поглощения приходящей солнечной радиации, а отработанное 
тепло выбрасывается в космос длинноволновым излучением атмосфе
ры и океана.

Плотность потока солнечной радиации на верхней границе атмос
феры (солнечная постоянная), как указывалось выше, равна P q̂

= 1,4 кВт/м2. Поскольку поток солнечной радиации пересекает диск 
Земли, площадь которого в четыре раза меньше ее поверхности, то 
средняя плотность по всей поверхности земного шара будет равна 
(Р) = 350 Вт/м2.

Часть указанной радиации из-за отражения и обратного рассея
ния от облаков, атмосферы, океана и суши уйдет в космос и прак
тически не будет влиять на тепловое состояние атмосферы и океана. 
С учетом указанного фактора, при принятом в настоящее время 
значении альбедо Земли, равном 35%, средняя плотность потока, 
поступающего на Землю, составит величину (Рпад) — 225 Вт/м2.
Примем полученную оценку за 100%. Этот поток радиации будет 
весь поглощен и уйдет на нагрев атмосферы и суши. Так как климат 
нашей планеты стационарен, то плотность потока поступающей сол
нечной радиации на верхней границе атмосферы равна плотности 
длинноволнового земного излучения в космос, этим и достигается 
среднегодовая термическая стабильность Земли. Однако океан и ат
мосфера из-за различия в оптических свойствах по-разному погло
щают и переизлучают солнечную радиацию, что в конечном сче
те приводит к их различному термическому состоянию. В главных



чертах процессы лучистого теплообмена атмосферы и океана со
стоят в следующем.

РАДИАЦИОННЫЙ ТЕПЛООБМЕН АТМОСФЕРЫ

Нагрев атмосферы происходит в результате поглощения солнеч
ной радиации и теплового излучения подстилающей поверхностью 
Земли (ППЗ), а охлаждение идет за счет собственного излучения 
атмосферы в космос (Vw — уходящая радиация) и к поверхности
Земли (G — противоизлучение атмосферы).

Процессы излучения атмосферы, согласно закону излучения 
Кирхгофа, определяются полосами поглощения ее газового состава. 
Из всех входящих в атмосферу газов в диапазоне длин волн солнеч
ной радиации (Я = 0,2-4 мкм) и длинноволнового излучения ППЗ 
при температурах, близких к нормальной — 288 К (А = 4-40 мкм), 
полосы поглощения имеют следующие газы: водяной пар Н20 , уг
лекислый газ С 02, озон 0 3 и кислород 0 2 . Спектр поглощения 
атмосферы приведен на рис. 3.1. Здесь на спектр поглощения атмо

сферы для наглядности нанесены нормированные спектры излучения 
Солнца и ППЗ (пунктирные линии). Из рассмотрения спектра погло
щения можно заключить следующее.

1. Ультрафиолетовая область с Я < 0,3 мкм поглощается озоном 
и кислородом (в основном в стратосфере на высоте 25-50 км).

2. Для видимого участка спектра солнечной радиации (0,3-0,7 мкм) 
атмосфера практически прозрачна.

Поглощение окиси азота N20  и метана СН4 можно не учитывать, так как их 
объемная доля в атмосфере на несколько порядков меньше указанных газов.
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Рис. 3.2. Схема теплового баланса системы космос-атмосфера-океан
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3. В области ИК-излучения Солнца (0,7-4 мкм) имеет место 
значительное ослабление за счет полос поглощения парами воды и 
углекислого газа, составляющее 26% от радиации, поступающей 
на Землю. Оно идет на нагревание атмосферы (см. -схему теплово
го баланса на рис. 3.2). Следует отметить, что излучением атмосферы 
в указанном диапазоне можно пренебречь, так как при температу
рах, близких к нормальной, оно ничтожно мало.

4. Область спектра поглощения (и, следовательно, излучения) атмос
феры с длинами волн 4 ч-40 мкм примечательна тем, что она совпада

ет с интервалами излучения АЧТ при 
нормальной температуре. Поскольку тем
пературы ППЗ и нижних слоев тропосфе
ры различаются всего на десятки граду
сов, то спектр излучения атмосферы прак
тически совпадает со спектром излуче
ния океана и суши. Отличие здесь со
ставляет только интервал длин волн 8-  
14 мкм, где единственная линия погло
щения озона (Я -  9,6 мкм) настолько 
узка, что указанный интервал практи
чески прозрачен для теплового излуче
ния океана и суши. Это так называемое 
“окно прозрачности” атмосферы, где она 
не излучает и не поглощает.

На рис. 3.3 приведены спектры из
лучения атмосферы (кривая 1) и под-

X, мкм

Рис. 3.3. Спектры излучения ат
мосферы (У) и подстилающей по
верхности (2) при температуре, 
близкой к нормальной <—300 К)



стилающей поверхности (кривая 2) при температуре, близкой к нор
мальной. Из спектров следует, что радиационный теплообмен атмос
феры с космосом реализуется во всем диапазоне излучения атмосфе
ры. Это излучение (уходящая радиация Uw ) играет определяющую
роль в охлаждении нашей планеты, так как обеспечивает переизлу- 
чение в космос 91 % поступающего на Землю тепла (см. рис. 3.2). Что 
касается противоизлучения атмосферы, то оно реализует радиацион
ный теплообмен атмосферы с подстилающей поверхностью — океа
ном и сушей — и будет учтено ниже при оценке энергообмена в этих 
подсистемах.

*10,

РАДИАЦИОННЫ Й ТЕПЛООБМ ЕН ОКЕАНА

Замечательным свойством Мирового океана как подстилающей 
поверхности является то, что приходящая солнечная радиация про
никает в поверхностный 
слой океана и в результате 
поглощения нагревает его.
Спектр объемного показате
ля поглощения стандартной 
морской воды (рис. 3.4) име
ет сложную форму с мини
мумом в области синего 
участка спектра. Показатель 
поглощения меняется значи
тельно (от 10-1  до 105 об
ратных метров) и свидетель
ствует о сильном поглоще
нии инфракрасной радиации.
Ослабление радиации зави
сит как от поглощения, так и 
от рассеяния (е = ав+ а). Од
нако для воды поглощение 
много больше рассеяния 
(ае»сг) и закон ослабления 
Бугера-Ламберта для моно
хроматического излучения 
можно записать с учетом 
только поглощения:

Рис. 3.4. Спектр объемного показателя по
глощения стандартной морской воды в диа
пазоне длин волн солнечной радиации

dPl(z) = Р0Х ехР ( -  х л2)-

Академиком А.Г. Колесниковым было показано, что перенос из
лучения для всего диапазона длин волн солнечного излучения



можно представить в виде суммы экспоненциально затухающих 
компонент

т _
P(z) = I0 n - A ) 2 l m e (3.1)

' ' 1
где жт  — средний показатель поглощения на выделенном т -м ин
тервале спектра, а / 0 — сумма прямой и рассеянной радиации. 
Позже на основании натурных наблюдений, проведенных при по
мощи подводного пиранометра (измерителя потока солнечной ра
диации), С.Г. Богуславский показал, что при точности актиномет
рических измерений, принятой в океанографической практике 
(2-т-5%), поток радиации можно представить в виде суммы двух 
экспонент:

Р{г) = / 0 (1 -  X ) |>j е" * mi Z + Р2 е~ * m2Z j , (3.2)

где Рр Р2 — константы, зависящие от района Мирового океана, 

и жт2 — средние значения показателя поглощения для коротковол

новой и длинноволновой частей спектра соответственно. Отметим, 
что второй член формулы (3.2) начиная с глубины в несколько мет
ров обращается в нуль, что свидетельствует о полном поглощении 
инфракрасного солнечного излучения в тонком подповерхностном 
слое моря. Из графика убывания суммарной радиации с глубиной 
(рис. 3*5) видно, что уже в первых метрах поверхностного слоя 
происходит сильное поглощение радиации.

Рис. 3.5. График у б ы в а н и я  суммарной Рис. 3.6. Характерный профиль темпера-
радиации с глубиной (по С.Г. Богус- туры в деятельном слое океана
лавскому, 1956)



Если рассмотреть суммарный эффект поглощения всей поступаю
щей в океан солнечной радиации в зависимости от глубины, то 
окажется, что первый же метр морской воды поглощает 60% от 
приходящей на Землю радиации, тогда как ниже глубины 50 м 
проникает всего лишь 0,05% излучения. Этот факт представляет 
собой чисто морской феномен. Его особенность состоит в том, что в 
результате объемного поглощения приходящей радиации и интенсив
ного турбулентного перемешивания в океане формируется квази- 
однородный по температуре поверхностный слой (толщиной около 
100 м) с огромной теплоемкостью, служащий гигантским тепловым 
резервуаром для всей Земли. На нагрев этого слоя расходуется вся 
поступающая в океан радиация, составляющая 74% от приходящего 
на Землю излучения.

В квазиоднородном, или, как его еще называют, деятельном, слое 
океана в результате изменения облученности в суточном цикле у по
верхности в светлое время суток формируется дневной квазиоднород- 
ный слой моря (толщиной около 10 м) , который в ночное время 
исчезает (рис. 3.6).

Исходя из изложенного, следует заключить, что процессы взаимо
действия солнечного излучения с океаном в результате селективного 
поглощения и турбулентного перемешивания ведут к расслоению 
океана и формированию термически устойчивых слоев океана — 
деятельного и дневного.

ИЗЛУЧЕНИЕ ОКЕАНА.
РАДИАЦИОННЫЙ СЛОЙ.
ЭФФЕКТИВНОЕ ИЗЛУЧЕНИЕ ОКЕАНА

В отличие от объемного поглощения приходящей солнечной ра
диации процессы теплового излучения океана имеют место прак
тически на его поверхности. Океан излучает как серое тело (степень 
черноты е ~ 98-99%), и, в соответствии с законом излучения План
ка, при нормальной температуре максимум спектра излучения со
средоточен в интервале длин волн 4-40 мкм с максимальной спект
ральной плотностью на длине волны А̂ ,̂ . = 10 мкм. Поглощение
воды в указанном диапазоне огромно, чем и определяется малая 
толщина излучающего слоя. Из рис. 3.7 видно, что изменение по
казателя поглощения в указанном диапазоне длин волн лежит в
интервале 5 • (104—105) м— *. Следовательно, в соответствии с за
коном поглощения Бугера P(z) = PQ exp (— asz) характерная глубина

поглощающего (излучающего) слоя z0 = 1 /ае (где интенсивность
излучения упадет в е — 2,78 раза) составит 10-20 мкм. В дальней



шем для краткости этот слой будем называть радиационным и обоз
начим его через z0 = А.

В радиационном слое помимо излучения имеет место и силь
ное поглощение приходящего противоизлучения атмосферы G, 
спектр которого совпадает со спектром излучения воды, за иск
лючением диапазона “окна прозрачности” атмосферы. В результате 
поглощение потока противоизлучения атмсоферы в значительной 
мере компенсирует тепловые потери на излучение. Для характе
ристики реальных тепловых потерь океана на излучение введено по
нятие эффективного излучения поверхности океана ^эфф, представ
ляющего собой алгебраическую сумму собственного теплового излу
чения океана U и противоизлучения атмосферы, G: Рэфф = U — eG,
где е — степень черноты поверхности океана.

Из рис. 3.8 видно, что эффективное излучение сосредоточено в 
интервале длин волн 8-12 мкм в “окне прозрачености” атмосферы 
(поглощение озона узкой линией с А = 9,6 мкм вносит лишь неболь
шой вклад).

При распространении в атмосфере часть эффективного излу
чения поглощается облаками (водными каплями) и идет на на
грев атмосферы. По среднеклиматическим расчетам эффективное 
излучение океана составляет 28% от поступающей на Землю ра
диации (Р^). При этом 19% поглощается облаками, а 9% уходит 
в космос (см. рис. 3.2). При исследовании процессов теплооб
мена между океаном и атмосферой обычно оперируют с понятием

Рис. 3.7. Кривая зависимости объемного пока- Рис. 3.8. Спектр эффективного излу
чателя поглощения воды от длины волны теп- чения океана
левого излучения подстилающей поверхности

Приведенные оценки лучистого 
теплообмена в системе Земля позво
ляют составить тепловой баланс оке
ана и атмосферы.
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ТЕПЛОВОЙ БАЛАНС
СИСТЕМЫ ОКЕАН -АТМ ОСФ ЕРА

На схеме теплового баланса океана и атмосферы (см. рис. 3.2) в 
первых двух колонках указаны составляющие радиационного балан
са для солнечного и земного излучения соответственно. Из схемы 
следует, что уравнения радиационного баланса атмосферы и океана 
запишутся соответственно

R a = j + F n ~ U  ос * R w =  I n ~ F9W

где j  и Fn — поглощенные атмосферой потоки солнечной радиа
ции и части эффективного излучения океана, U  ̂ — тепловое из
лучение атмосферы в космос, 1п — поток поступающей в океан 
солнечной радиации, ^эфф — эффективное излучение океана. Расчет 
на основе данных приведенной схемы показывает, что радиацион
ный баланс атмосферы отрицателен (Ra = (Рп)(26% + 19% -  91%) =

= -4 6 %  • 225Вт/м2 = -  103 Вт/м2), тогда как радиационный ба
ланс океана положителен (R w = (74% — 28%) • 225 Вт/м2 =

= 46% • 225Вт/ м2 = 103Вт/м2), следовательно, приход солнечной 
энергии на Землю и дальнейшее ее переизлучение в космос при
водит океан и атмосферу в термически неравновесное состояние (по
верхностный слой океана теплее тропосферы).

Несмотря на отрицательный радиационный баланс, атмосфера не 
остывает. Это явление объясняется тем, что термически неравно
весное состояние естественно ведет к возникновению тепломассо
обмена между океаном и атмосферой, заключающегося в процес
сах испарения, ИК-излучения и конвекции. Тем самым отрицатель
ный радиационный баланс атмосферы компенсируется теплом кон
денсации водяного пара, поступающего в тропосферу с поверхно
сти океана, и конвективным переносом тепла с подстилающей по
верхности.

Следует особо отметить, что основную роль в теплообмене играет 
скрытая теплота конденсации водяного пара. Количественно она рав
на 40% от поступающего в систему тепла, и лишь 6% приходится 
на конвективный перенос. Из сказанного следует, что процесс ис
парения является определяющим фактором в тепломассообмене 
между океаном и атмосферой и, следовательно, в формировании 
погоды и климата на Земле (Иванов, 1978; Перри, Уокер, 1979; 
и др.).

Тем самым систему океан-атмосфера можно представить как теп
ловую машину, где нагревателем служит океан, холодильником — 
атмосфера, а рабочим веществом — водяной пар.



Коэффициент полезного действия этой машины небольшой. 
При разности температур между поверхностью океана и атмосфе
рой на высоте образования облаков (~ 1 ч-6 км) около 6 К (гради
ент температуры по стандартной модели атмосферы равен 6 К/км) 
КПД паровой машины rj = лт/т будет не более 2%. Эта часть тепла, 
преобразованная в механическую работу, расходуется на поддержа
ние всех динамических процессов в атмосфере и океане (глобаль
ные циркуляции воздушных и водных масс, течения, ураганы и др.). 
Основная же часть тепла (98%) идет на обеспечение стационарного 
термического состояния Земли (климат и погода), т.е. на реализацию 
привычного комфорта для обитателей нашей планеты.

Особенности радиационного теплообмена между Солнцем и Зем
лей состоят в том, что нагрев атмосферы в основном происходит не 
путем непосредственного поглощения солнечной радиации атмосфе
рой, а через процесс конденсации водяного пара, поступающего в 
атмосферу с поверхности океана. Поэтому говорят, что в отличие 
от океана атмосфера нагревается снизу.

ПРОЦЕССЫ ОБМЕНА НА ПОВЕРХНОСТИ ОКЕАНА
И ФОРМИРОВАНИЕ ТОНКИХ ТЕРМИЧЕСКИХ СТРУКТУР —
РАДИАЦИОННОГО СЛОЯ И ХОЛОДНОЙ ПЛЕНКИ ОКЕАНА

Формирование таких жизненно важных факторов на Земле, как 
климат и погода, в конечном счете определяется процессами обмена 
теплом между Солнцем, атмосферой, океаном и космосом.

Будучи первопричиной глобальных циркуляций воздушных и вод
ных масс на Земле, процессы испарения, эффективного излучения 
океана и контактного переноса тепла имеют место практически на 
поверхности океана. Эффективное излучение идет из радиационного 
слоя толщиной 10“ 5 м, а испарение и контактный теплообмен проис
ходят с поверхности радиационного слоя толщиной порядка несколь
ких мономолекулярных слоев (~ 10~9 м).

Указанные процессы уносят с поверхности океана огромное ко
личество тепла (среднеглобальный поток составляет ~ 175 Вт/м2). 
Что касается тепла, поступающего в радиационный слой в результате 
поглощения приходящей солнечной радиации, то из-за незначитель
ной толщины этого слоя его недостаточно для поддержания поверхно
стных процессов . Это приводит к интенсивному выхолаживанию

Так как поглощенная часть радиации выражается в виде dP = — аеР dz  (для 
океана среднее значение аз =  0 ,035  м- 1 , приходящая радиация Р = 225 В т /м 2, а тол
щина радиационного слоя dz = 10 5 м ), то величина поглощенной части составит dP  = 
= 3 ,5  Ю-2  м -1 • 2,3 • 102 В т /м 2 • 10"5 м — 8 • Ю ~5 В т/м , что пренебрежимо ма
ло по сравнению с суммарным потоком тепломассообмена.



радиационного слоя (PC). Образование дефицита тепла приводит к 
перепаду температуры между радиационным слоем и нижележащим, 
более теплым дневным слоем воды. Если динамическая структура 
дневного слоя характеризуется турбулентностью, то при подходе к 
поверхности океана турбулентность затухает, а у самой границы раз
дела вода-воздух движение принимает ламинарный характер, когда 
перенос тепла определяется молекулярным процессом с обычным для 
воды значением коэффициента теплопроводности.

Все указанные факторы приводят к образованию особой терми
ческой структуры — холодной пленки океана с инверсионным рас
пределением температуры по глу
бине и громадными градиентами 
температуры у поверхности. На 
рис. 3.9 изображена схема тепло
массообмена радиационного слоя с 
атмосферой и космосом, а также 
приведен компенсационный поток 
тепла qj ,  поступающий к поверх
ности из дневного однородного 
слоя океана через холодную плен
ку. В стационарном случае (за ре
дким исключением конденсации 
на поверхности океана) урав
нение теплового баланса для ра
диационного слоя запишется в 
виде <72 = ЬЕ  + ^фф + <7К, где 
LE , qK, — потоки на испаре
ние, контактный и эффективный 
обмен соответственно, a q^ — сум
марный компенсационный поток,

Рис. 3.9. Модель тепломассообмена ра- поддерживающии все поверхност- диационного слоя океана
ные процессы.

Физическая сущность структуры холодной пленки океана заклю
чается в природе теплообмена океана. Поскольку прогрев деятель
ного слоя в результате поглощения солнечной радиации происходит 
во всей толще этого слоя, а охлаждение реализуется только с поверх
ности, то из его объема постоянно идет подвод тепла к холодной 
поверхности. Механизм переноса тепла в деятельном слое турбу
лентный, и только в тонком миллиметровом поверхностном слое 
режим движения переходит в ламинарный, при котором коэффи
циент теплопроводности А на несколько порядков меньше турбу
лентного коэффициента теплопроводности Кг  Эти факты находят
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свое выражение в резком изменении профиля температуры у поверх
ности и приводят к формированию громадных градиентов темпера
туры (grad0Z — 103 К/м). Профиль температуры в холодной пленке
показан на рис. 3.9 сплошной кривой.

Таким образом, термически неравновесное состояние океана и 
атмосферы приводит к формированию у поверхности универсальной 
термической структуры — холодной пленки океана, представляющей 
собой реакцию теплого океана на тепломассообмен с атмосферой.

ТЕМПЕРАТУРА ПОВЕРХНОСТИ ОКЕАНА (ТПО )

Температура поверхности океана (или температура радиационно
го слоя) является одним из основных факторов, определяющих ин
тенсивность процессов тепломассообмена между океаном и атмосфе
рой. В связи с этим встает вопрос: что нужно понимать под ТПО? 
Термическое состояние поверхности океана зависит от скорости под
вода и отвода тепла в радиационном слое. В то же время граница 
раздела вода-воздух представляет собой поверхность фазового пере
хода для молекул воды, для которой в условиях открытого моря 
можно применить условия квазиравновесного состояния. Это, как 
показано Н.Е. Кочиным (1949), позволяет говорить о непрерывности 
температуры (0) и давления (е) вдоль кривой фазового равновесия на 
диаграмме (0, ё), которая с хорошим приближением вычисляется 
из уравнения Клапейрона-Клаузиуса, записанного для границы раз
дела вода-воздух. При этом условие равновесия сводится к тому, что 
температуры воды (6W) и воздуха (0^), на поверхности раздела вода-
воздух будут равны 6W | z = 0 = ва | z = 0 = 0у, где 0S — равновесная

температура на поверхности и ее можно принять равной температуре 
насыщения в$ = 0(ew) вблизи границы раздела при давлении в паро
вой фазе ew.

Приведенные соотношения дают представление о распределении 
температуры вблизи поверхности океана. В свою очередь давление 
водяного пара (упругость) является быстро растущей функцией тем
пературы . Равновесная температура поверхности океана поддается 
экспериментальному определению по тепловому излучению океана. 
Все эти причины делают целесообразным выделить в5 в качестве
исследуемой температуры поверхности океана.

Уравнение Клапейрона-Клаузиуса в этой области записывается в виде dp/dT  =  
= L/T A v , где L  — скрытая теплота парообразования. Давление при этом выражается 
как р =  р0 exp ( — ь ! RT), что с учетом L »  RT  подтверждает сделанный вывод.



ИНСТРУМЕНТАЛЬНЫЕ МЕТОДЫ РЕГИСТРАЦИИ  
П РОФИЛЯ ТЕМПЕРАТУРЫ В ХОЛОДНОЙ ПЛЕНКЕ,
П РИВОДНОМ СЛОЕ АТМОСФЕРЫ  
И  ДНЕВНОМ ОДНОРОДНОМ СЛОЕ ОКЕАНА

Ранние работы по изучению термической структуры погранич
ного слоя моря основывались на измерении температуры на диск
ретных уровнях в поверхностном слое водоема с шагом дискретно
сти, соизмеримым и даже превышающим, как это сейчас видно, тол
щину холодной пленки. Очевидно, что указанная методика не поз
воляла проводить измерения при волнении в условиях открытого 
моря. Такие работы проводились только на внутренних небольших 
водоемах (прудах и озерах) или на прибрежном мелководье при 
штилевых условиях погоды и в лабораториях. В начале 1970-х гг. 
была разработана новая методика регистрации профиля температу
ры в холодной пленке. Сущность методики заключается в следу
ющем: малоинерционный датчик температуры быстро перемещает
ся в исследуемых слоях воздуха и воды в вертикальном направле
нии при непрерывном переходе через границу раздела двух сред. 
При этом ведется синхронная регистрация распределения по вер
тикали температуры на электронном осциллографе, расположенном 
на борту судна.

Для уменьшения влияния ветровых волн (гравитационных и ка
пиллярных) на равномерность движения датчика относительно по
верхности океана датчик и система протяжки располагаются на лег
ком трехпоплавковом плотике (буе).

Известно, что волновые возмущения с частотой выше 0,5 Гц при 
волнении в 3 балла в море практически отсутствуют (рис. 3.10). Зная 
спектр волнения, можно подо
брать параметры буя так, чтобы 
его частотная характеристика 
перешла из колебательной в апе
риодическую. Таким образом 
достигалась “привязка” буя к 
физической поверхности моря 
и, следовательно, обеспечивалась 
стабилизация скорости движе
ния термодатчика относительно 
поверхности океана при воздей
ствии на буй гравитационных 
(длиннопериодных) волн.

Что касается стабилизации 
движения буя при воздействии

S(f),CM*C

Рис. 3.10. Спектр волновых возмущений 
морской поверхности при волнении в 
3 балла (по В.В. Ефимову, 1981)
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на него капиллярных волн, то здесь стабилизирующим фактором 
может служить только метод быстрого зондирования, для которо
го капиллярные волны и волны ряби можно считать неподвижны
ми — “замороженными” относительно буя. Понятно, что чем выше 
скорость зондирования, тем точнее будут выполняться условия “за- 
мороженности ”. Однако значение скорости зондирования ограничено 
сверху постоянной переходного процесса датчика температуры т.

с оптимальная скоростьРасчет показывает, что при г ~ 1,5 • 10“ 
зондирования составляет 0,15 м/с.

При регистрации профиля температуры в море судно ложится 
в дрейф, а поплавковая система с термозондом отпускается на сиг
нальном кабеле от судна на расстояние 70-100 м. Этим исключаются 
возмущения поверхностного слоя моря от корпуса судна. Общий вид 
буя показан на рис. 3.11. Новая анпаратура, построенная по указан
ному принципу, состоит из термозонда 7, протяжного устройства 2, 
позволяющего перемещать термозонд по вертикали со скоростью
0,15 м/с, блока электронного усилителя сигнала 5, блока автомати
ческого запуска регистратора 4 , пульта управления 5 , регистратора 6 
(одним из возможных вариантов которого является электронный ос
циллограф с фотоприставкой), блока питания 7, поплавковой сис
темы Я, контейнера 9. Все блоки, за исключением 5, 6, 7, находятся 
на буе.

В качестве датчика температруры в аппаратуре используется диф
ференциальная термопара. Ее конструкция и электрическая схема 
приведены на рис. 3.12. Измерительный спай 7, составленный из сва
ренных встык медной и константановой проволок (0  ~  30 мкм), натя
нут на ножки П-образного держателя 2. Такая конструкция обеспе
чивает хороший термоконтакт 
приемника со средой (водой).
Спай сравнения термопары 3 
вместе с электронным усилите
лем 4 размещен в небольшом 
герметичном контейнере 5 . По
следний при работе удерживается 
поплавковой системой под водой 
на глубине 0,3 м, и этим обеспе
чивается термостатирование спая 
сравнения (суточный ход темпе
ратуры в однородном поверхност
ном слое моря составляет 1-е-3°С).
Абсолютная температура контей
нера измеряется независимо пла
тиновым термометром сопротив
ления 6 с точностью 0,05 К.

Рис. 3.12. Конструкция и электрическая 
схема датчика температуры



Рис . 3.13. Образец регистрации профиля температуры в холодной пленке (а) и пере
ходная характеристика термозонда (б)

На рис. 3.13, а приведен образец регистрации профиля темпера
туры, типичный для условий открытого моря, а на рис. 3.13, 6 в том 
же масштабе времени — переходная характеристика термозонда. 
Из сравнения этих кривых видно, что измерительная система вос
производит исследуемые процессы практически без искажений и, 
следовательно, позволяет надежно регистрировать профили темпера
туры в холодной пленке при волнении.

П РЯМЫЕ РЕГИСТРАЦИИ ПРОФИЛЯ ТЕМПЕРАТУРЫ
В УСЛОВИЯХ ОТКРЫТОГО М О РЯ

В настоящее время имеются многочисленные регистрации профи
ля температуры в холодной пленке, полученные разными исследова
телями в различных акваториях Мирового океана и в различное 
время года при различных гидрометеорологических условиях (Кос
мическое землеведение, 1992).



Анализ этих многочисленных данных наблюдений позволил сде
лать вывод о существовании двух типов вертикальной структуры 
распределения температур в приповерхностном слое: а) монотонно 
изменяющегося по глубине, б) с локальным максимумом температу
ры вблизи поверхности. Эти типы соответствуют двум режимам теп
лообмена в приповерхностном слое (на рис. 3.14, а, б приведены 
характерные регистрации профиля температуры, относящиеся к ука
занным режимам).

Основные особенности структуры профиля температуры в холод
ной пленке для указанных типов распределения состоят в следу
ющем: 1) профили температуры в тонких пограничных слоях ат
мосферы и океана при переходе через границу раздела вода—воздух 
не терпят разрыва; 2) температура поверхности океана всегда ниже 
температуры прилегающих слоев воды; 3) слой со значительными 
градиентами температуры локализован в первых двух-трех милли
метрах глубины сразу под поверхностью моря; 4) перепады темпе
ратуры в холодной пленке в среднем не превышают 0,5-ь 1,5 К; 
5) холодная пленка существует в любое время суток, а в шторм пос
ле разрушения гребня волны быстро (за Юн-12 с) восстанавливает
ся до прежних параметров; 6) обработка и анализ данных прямых 
регистраций профиля температуры показали, что профиль темпера
туры в холодной пленке следует экспоненциальному закону и может 
быть записан в виде в(г) — 6S = (6W — 0Л fl — exp (— /3z)l, где

Рис. 3.14. Два вида профиля температуры в Рис. 3.15. Геометрия определения
подповерхностном слое моря: а — монотонно толщины слоя h. Отрезок 0s N  — ка-
узменяющийся по глубине и 6 —с локаль- сательная к профилю температуры
ным максимумом вблизи поверхности моря в Х0Чке z -  О



Qz — температура на глубине z, 6$ — температура поверхности моря,
6W — температура в квазиоднородном поверхностном слое моря и /J —
коэффициент затухания.

Глубина залегания холодной пленки характеризуется так назы
ваемой толщиной приведенного слоя А. В гидродинамике погра
ничных слоев она определяется выражением h = XM(6W — 6S) / д, где
Ам — коэффициент теплопроводности, 6S и 6W — температуры по
верхности и квазиоднородного слоя соответственно, q — плотность 
потока тепла. Физический смысл параметра Л виден из рис. 3.15. Это 
та толщина, которую имел бы термический пограничный слой с 
линейным профилем (где Ам = const) при условии, что через него
переносился бы такой же поток, как при реальном профиле темпе
ратуры. Из этой модели следует, что у поверхности моря (при z = 0) 
градиенты температуры, определенные из профилей в приведенном 
слое и в холодной пленке, равны. Следовательно, (dO(z)/dz)j | q =
= /3 (6W — 6S) = (i9W — 6s) /h  и /J = 1 / А. Примечательно, что значение
температуры на глубине z = А определяется из выражения 0(A) — 6S =

= [* -  ехР ( -z /A ) ] z=h ~  (<9w ~ es) • 0,63. Из рис. 3.15
видно, что полученное соотношение дает возможность по регистра
циям профиля в холодной пленке графически определить толщи
ну приведенного слоя по отрезку в^К = А, пересекающему кривую
профиля в точке К . К примеру, натурные регистрации профиля 
температуры на многосуточной станции (48 часов), полученные в 
открытом районе Черного моря, показали, что среднее значение 
толщины приведенного слоя холодной пленки составляет величину 
Тг48 = 1,8 мм, при этом в дневные часы 7£д = 1,6 мм и в ночное вре
мя суток 7гн = 2 мм.

ДИНАМИЧЕСКАЯ СТРУКТУРА
КВАЗИОДНОРОДНОГО ПОВЕРХНОСТНОГО СЛОЯ ОКЕАНА

Характерной особенностью термической структуры поверхностно
го квазиоднородного слоя океана является резкое падение темпера
туры у границы раздела вода-воздух. Причиной указанной инверсии 
в профиле температуры может являться только изменение дина
мической структуры поверхностного слоя, заключающееся в затуха
нии турбулентности у поверхности океана и переходе к ламинар
ному режиму движения вблизи поверхности океана. К сожалению, 
еще не все естествоиспытатели разделяют положение о существова
нии у поверхности океана в холодной пленке ламинарного подслоя. 
Отчасти это можно объяснить наличием работ, где авторы (см., на



пример, Малевский-Малевич, 1963), исходя из своих экспериментов, 
как правило, лабораторных, приводят значения коэффициентов теп
лопроводности, в 2-6 раз превышающие истинное значение.

ЛАМИНАРНЫЙ ПОДСЛОЙ
Х ОЛОДНОЙ ПЛЕНКИ ОКЕАНА

Существование ламинарного подслоя в холодной пленке в услови
ях открытого моря, впервые инструментальным методом было уста
новлено и описано А.М. Гусевым с соавторами (1976). Поток тепла, 
поступающий в радиационный слой для поддержания необратимых 
процессов тепломассообмена между океаном и атмосферой, можно 
определить двумя методами: в холодной пленке профильным мето
дом (<? = grad в\ здесь X — неизвестный коэффициент теп-

Л  | 2. —  U  ^

лопроводности), а ниже, в квазиоднородном слое, ще движение тур
булентно, структурным методом Рейнольдса (Q = cpp w ' 6 здесь ср
и р  — теплоемкость и плотность воды, a w',0' — пульсация вер
тикальной составляющей скорости и температуры в воде). Значе
ния потоков, синхронно определенных двумя указанными методами, 
равны между собой, и можно записать, что Xwx grad в | z=0 = срр в' w \

При этом искомое значение коэффициента теплопроводности вы
разится в виде Xwx = срр в' w'/grad 0 12=0« По данным наблюде
ний, проведенных на двухсуточной станции (48 измерений) в от
крытой части Черного моря, было рассчитано выборочное среднее 
значение коэффициента теплопроводности по указанной схеме. До
верительная оценка определялась в соответствии с выражением
I С*ш ~ * J / (sxn ~0,5) I < t(<x',n-  1), где J wx — эмпирическое зна- 

чение коэффициента теплопроводности, ^Xwx — X^j — отклонение 

среднего от истинного значения, sf — эмпирическое значение дис-
п

Персии, определяемое по формуле sf  =  ̂^  ~  1),

здесь п — число измерений, a t (а; п — 1) — коэффициент Стьюден- 
та, значение которого зависит от доверительной вероятности а 
и степени свободы к = п — 1. Расчеты показали, что для а = 0,9 и 
к = 47 доверительная оценка коэффициента теплопроводности равна 
Xwx = (0,58 ± 0,06) Вт/(м • К), что с точностью до ошибки измере
ний в 10% оказалось равным значению теплопроводности воды при 
соответствующей температуре.

Зная точность регистраций профиля температуры в холодной 
пленке моря, можно получить оценки толщины ламинарного под
слоя, где распределение температуры по глубине будет отличаться



от линейного не более чем на среднеквадратическую ошибку метода. 
Расчет показывает, что для точности измерений в 10% толщина 
ламинарного подслоя будет составлять Лл = 0,2А, где /i= /J -1 — 
толщина приведенного слоя.

Данные выше оценки толщины приведенного слоя лежат в ин
тервале 1,6ч-2 мм (день-ночь). Следовательно, соответствующие зна
чения толщины ламинарного подслоя холодной пленки будут равны 
Лл = 0,3-0,4 мм при среднем значении Ал = 0,35 мм. Таким образом, 
впервые прямым инструментальным методом было показано, что 
теплообмен между океаном и атмосферой в конечном счете происхо
дит через ламинарный подслой холодной пленки, где коэффициент 
теплопроводности — известная величина.

ФОРМИРОВАНИЕ ПРОФИЛЯ ТЕМПЕРАТУРЫ
С ПОДПОВЕРХНОСТНЫМ МАКСИМУМОМ

Наглядной иллюстрацией результата совместного действия двух 
конкурирующих факторов генерации объемных источников тепла 
(из-за поглощения ИК солнечной радиации и турбулентности в по
верхностном слое моря) является формирование при штилевых усло
виях профиля температуры с подповерхностным максимумом ниже 
холодной пленки.

Ранее считалось, что из-за перемешивания селективное поглоще
ние солнечной радиации не приводит к образованию локальных неод

нородных структур. 
Однако более поздние 
исследования (см., на
пример, Аксенов, 1986) 
показали, что погло
щательная способность 
воды быстро растет с 
увеличением длины 
волны излучения и 
уже ближний И К-ди
апазон (длины волн 
от 0,7 до 4 мкм), на 
который приходится 
около половины пол
ной энергии проника
ющего солнечного из
лучения, практически 
полностью поглоща- 

Рис. 3.16 . Распределение по глубине объемных источни- ется В первом же мет- 
ков тепла при различных зенитных углах i ВОДНОГО СЛОЯ тогда
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Puc. 3.17. Примеры типов вертикального распределения температуры в тонком поверх
ностном слое моря

как глубина проникновения видимого света достигает нескольких 
десятков метров.

Сильное поглощение И К солнечной радиации в море приводит 
к интенсивному нагреву дневного слоя. Как видно из рис. 3.16, вы
деление энергии вблизи поверхности моря достигает 105-106 Вт/м3 
и быстро убывает с глубиной.

Проведенные расчеты показали, что наряду с профилями темпе
ратуры уже упоминавшегося типа (рис. 3.17, а) возможно форми
рование профилей с подповерхностным максимумом температуры 
(рис. 3.17, б). Этот случай может быть реализован при штиле на море 
и безоблачном небе. При этом запас тепла, полученный слоем воды 
толщиной zmax в результате поглощения И К солнечной радиации, 
может оказаться достаточным для обеспечения потока тепла с повер
хности океана в атмосферу. Так как при указанных метеоусловиях 
турбулентность незначительна, то процессы перемешивания могут 
начаться ниже глубины Az, а это приведет к формированию теплого 
подслоя под холодной пленкой океана.

Следует отметить, что на принципиальную возможность такого 
распределения указывал М.П. Тимофеев еще в 1963 г., но без при
ведения расчетов и детального обоснования. Наблюдения профиля 
с подповерхностным максимумом в условиях открытого моря редки. 
Известно только несколько случаев, когда наблюдались в полуденные 
часы подобные распределения в Атлантическом океане и в других 
районах Мирового океана.

* Образование под холодной пленкой подслоя теплой воды может 
привести к тому, что температура поверхности моря Gs станет вы



ше температуры в его квазиоднородном слое (рис. 3.17, <з). Приме
няя двухточечную методику регистрации профиля температуры в 
точке 1 радиометром, а в точке 2 термометром, когда в будет выше
6W, некоторые авторы, к сожалению, интерпретируют эту ситуацию
как появление так называемой теплой пленки (пунктирная линия на 
рис. 3.17, б). Учет поглощения ИК-радиации делает возможным объ
яснение этого явления, не вступая при этом в противоречие с основ
ным положением теплообмена (невозможность передачи тепла от 
холодной атмосферы к теплому океану).

Р Е Ж И М  ТЕПЛОМАССООБМЕНА
В ЗО Н Е  АДВЕКТИВНОГО ТУМАНА

В отличие от “двухточечной” методики регистрации, приводящей 
к ошибочным представлениям о термической структуре поверхност
ного слоя океана, известны лишь отдельные работы, проведенные 
методом термозондирования, где наблюдалась теплая поверхностная 
пленка. Такой режим может реализоваться только при наличии мощ
ных источников тепла на поверхности океана.

В связи с этим привлекают внимание процессы образования адвек
тивного тумана, обусловленного натеканием теплого и влажного воз
духа на холодную поверхность воды. Это имеет место в Арктике, 
Антарктике и в зонах апвеллинга в теплых районах океана. Сотруд
никами физического факультета МГУ были выполнены исследова
ния тепломассообмена в зоне теплого Гольфстрима и холодного Лаб
радорского течения с использованием метода термозондирования

во время экспедиции НИС “Профессор 
Q ос Штокман” в Северной Атлантике. Регист

рации показали, что если в Гольфстриме 
существует режим холодной пленки и по
токи в атмосферу достигают величин по
рядка 4 • 103 Вт/м2, то в зоне адвективно
го тумана (над холодным Лабрадорским 
течением) происходит смена режима теп
лообмена, что проявляется в изменении 
направления потока и образовании теплой 
пленки на поверхности океана (рис. 3.18). 
При этом потоки атмосфера-океан состав
ляют величину 60-ь400 Вт/м2.

Механизм формирования теплой плен
ки определяется конденсацией водяного 
пара на поверхности океана. При этом 
тепла, выделяющегося при частичном осу

Рис 3.18. Режим теплой плен
ки как результат конденсации 
водяного пара на поверхности 
океана при адвективном гу- 
мане



шении слоя влажного воздуха толщиной в несколько сантиметров, 
достаточно для поддержания режима теплой пленки.

Таким образом, прямыми регистрациями в океане показан меха
низм формирования теплой пленки в зоне адвективного тумана.

МОДЕЛЬ ХОЛОДНОЙ ПЛЕНКИ ОКЕАНА

Исходя из приведенных выше положений о термических и дина
мических процессах, имеющих место в поверхностном квазиодно- 
родном слое океана, можно представить следующую модель тонкой 
термической структуры холодной 
пленки океана (рис. 3.19). У самой 
поверхности расположен радиаци
онный слой 1 толщиной 10-20 мкм.
Ниже идет ламинарный подслой 2 
толщиной 0,3 мм с линейным профи
лем температуры. Под ним лежит 
инверсионный слой 3 с экспоненци
альным распределением температу
ры, с глубиной залегания 3,5 мм.
Толщина приведенного слоя состав
ляет величину А — 1,8 мм. Инвер
сионный слой монотонно переходит 
в квазиоднородный поверхностный 
слой 4.

Исследуя механизм теплообмена 
между морем и атмосферой, естест
венно поставить вопрос: до какого 
состояния волнения может сущест
вовать холодная пленка с ее ламинарным подслоем? Ответить можно 
следующим образом. Большие волны — это сильный ветер, который 
приведет к интенсивному испарению и, следовательно, к сильному 
выхолаживанию поверхности (радиационного слоя) океана. Это вы
зовет .утончение холодной пленки и ее ламинарного подслоя. Однако 
холодная пленка не может быть ‘разрушена”, так как обмен вблизи 
границы раздела жидкой и газообразной фаз может происходить 
только с помощью молекулярных процессов переноса.

В связи со сказанным исключительный интерес представляет ре
гистрация профиля температуры в холодной пленке при грозовом 
шквале, когда скорость ветра соизмерима с ветром в тропическом 
циклоне (ТЦ) и достигает 40-70 м/с. В отличие от ТЦ в грозовом 
шквале из-за небольшого времени действия ветра (до нескольких 
десятков минут) волны не успевают вырасти до высот, угрожающих

Рис. 3.79. Модель холодной пленки



Рис. 3.20. Профили температуры в холодной пленке: а — при шквальном ветре 
со скоростью 20 м/с; б — при обдуве поверхности моря струей воздуха со скоростью 
40 м/с

гибелью судну, что дает возможность применить метод термозонди
рования в зоне грозового шквала.

Для северных районов Каспийского моря характерно образование 
грозовых шквалов. Прямые регистрации профиля температуры при 
шквальном ветре (около 20 м/с) были получены в указанных районах 
с борта НИС “Акватория” в 1987 г. методом термозондирования 
(Хунджуа и др., 1989).

Регистрации показали, что холодная пленка при ветре 20 м/с 
не разрушается и сохраняет свою термическую структуру с гради
ентами температуры, достигающими 4500 К/м. На рис. 3.20, а при
веден профиль температуры при шквальном ветре со скоростью 
20 м/с.

В Каспийской экспедиции получены также профили температу
ры в холодной пленке при обдуве поверхности моря струей воздуха 
от винта зависшего на высоте 20 м над морской поверхностью вер
толета МИ-8. Оценки скорости ветра в этих условиях с использова
нием соотношения и = (2M g/npR)Vl, где р — плотность воздуха, 
М  — масса вертолета, g — ускорение свободного падения, R — 
радиус винта вертолета, дают значение более 40 м/с. Регистрации 
показали (рис. 3.20, б), что холодная пленка при таком ветре не 
разрушается, при этом градиент температуры в холодной пленке 
составляет 15000 К/м.

ТЕПЛОМАССООБМЕН М Е Ж Д У ОКЕАНОМ
И АТМОСФЕРОЙ

Основная задача в проблеме тепломассообмена между океаном 
и атмосферой состоит в определении потоков тепла и влаги, отда



ваемых океаном в атмосферу путем процессов испарения, ИК-из- 
лучения и конвекции. Значимость этих процессов заключается в 
том,что в конечном счете они поддерживают стационарное состояние 
теплового баланса атмосферы.

Известно несколько методов определения потоков: метод тепло
вого баланса, профильный, структурный и их модификации. Пер
вый применим для расчетов средних величин на обширных аква
ториях и длительных периодах наблюдений. Второй, к сожале
нию, требует априорных знаний турбулентных коэффициентов об
мена, значения которых могут изменяться на несколько поряд
ков. Третий, структурный метод основан на регистрации турбу
лентных пульсаций компонент скорости ветра (или течения) и 
переносимых субстанций. Это прямой метод, но он требует ис
пользования нестандартной измерительной аппаратуры, специаль
ных платформ-носителей и сравнительно длительных рядов наблю
дений.

Термическое состояние деятельного слоя океана в интегральном 
виде характеризуется уравнением теплового баланса, представляю
щим алгебраическую сумму прихода и расхода тепла. Этот метод 
впервые был предложен академиком В.В. Шулейкиным в 1927 г. и 
в дальнейшем нашел самое широкое использование при исследова
нии термических режимов в океане и процесссов энергообмена с ат
мосферой.

Уравнение теплового баланса столба воды одиночного сечения в 
деятельном слое океана глубиной h при отсутствии адвекции можно 
записать в виде

cpPh f  = А> 0  -  К )  ~  ^эфф - L E - Q ,  (3.3)

где ср и р  — теплоемкость и плотность морской воды соответственно, 
в — средняя по глубине температура столба воды, / 0 = qn + qp —
сумма прямой и рассеянной радиации, A w — альбедо морской поверх
ности, /^фф — эффективное излучение, LE  — поток тепла на испа
рение, Q — поток контактного теплообмена. Здесь помимо адвекции 
не учтен ряд потоков, таких, как теплообмен на нижней границе 
деятельного слоя, и других, роль которых по сравнению с основными 
потоками мала (меньше 0,5%).

Левая часть уравнения (3.3) описывает теплонакопление океана. 
В климатологических расчетах годовых бюджетов изменение тепло- 
накопления считается равным нулю, хотя сезонные изменения могут 
достигать 30% от потока тепла на испарение. Это положение исполь
зуется при исследовании тепломассообмена между океаном и атмос



ферой методом энергетического бюджета. В этом случае уравнение 
запишется в виде

L E + Q = I 0 (1 - A w) (3.4)

где LE  + Q — подлежащие определению потоки скрытого и явного 
тепла, как основные составляющие теплообмена между океаном и 
атмосферой. Правая часть уравнения (3.4) представляет собой радиа
ционный баланс

*  = / о ( 1 - Л . )  -  ^эфф’ (3'5>
состоящий из проникающей в океан радиации и эффективного из
лучения поверхности океана. Пределы применимости метода зависят 
от достоверности определения радиационного баланса R , а также 
возможности пренебрежения теплонакоплением и адвекцией.

Метод теплового баланса приме
ним только для расчетов средних 
величин составляющих обмена на 
больших акваториях и за довольно 
длинные периоды времени. Графи
ки зависимости от широты сред
негодового испарения для северной 
части Тихого океана (рис. 3.21) по
казывают, что данные мало отлича
ются друг от друга.

Трудность таких расчетов состо
ит в том, что получить карты 
глобального распределения земной 
температуры, влажности и других 
параметров для определенных ин
тервалов времени наземными и 

морскими средствами наблюдений практически невозможно. Это 
сводит общую проблему к фрагментарным представлениям обменных 
процессов на Земле.

КОСМИЧЕСКАЯ ОКЕАНОГРАФИЯ

В наше время в результате исключительных достижений в области 
космонавтики стало возможным получать качественно новую инфор
мацию о термодинамическом состоянии Мирового океана, основан
ную на дистанционных методах регистрации температуры поверхнос
ти океана (ТПО) с искусственных спутников Земли. На рис. 3.22 
приведена общая схема организации многоуровневых исследований 
природных ресурсов Земли, включающая и радиационную программу 
изучения Мирового океана.

Е,г1(смг-сут)

Рис. 3.21. Зависимость от широты сред
негодового испарения для северной ча
сти Тихого океана по расчетам: 1 — 
Мосби (1936), 2 — Вюста (1936), 3 — 
Джекобса (1951), 4 — Будыко (1967)



Рис. 3.22. Схема организации многоуровневых исследований природных ресурсов 
ЗеКши



Комплексные исследования с использованием космических и на
земных средств наблюдений дают возможность изучать процессы в 
океане и атмосфере, определяющие особенности энергообмена между 
ними. Например, такие исследования в начале 80-х гг. были проведе
ны по международным программам “Черное море-Интеркосмос” и 
“Море-Цвет” (ведущей организацией по этим программам был Сева
стопольский гидрофизический институт).

В результате указанного комплексного эксперимента были полу
чены новые данные, составившие основу для усовершенствования 
модели переноса излучения в системе океан-атмосфера, а также 
решен ряд задач по динамике деятельного слоя океана.

В те же годы в США по спутниковым наблюдениям были построе
ны карты осредненных за сутки значений приземной температуры, 
влажности и скорости ветра всего земного шара. Эти карты давали 
возможность в целом проследить ход формирования погоды на Земле 
и выявить основные факторы, определяющие динамизм термических 
процессов.

Однако для решения задач тепломассообмена точность определе
ния ТПО была недостаточна (она составляла около 1,5-н2 К). Как 
выяснилось позже, причины больших ошибок определения парамет
ров океана (ТПО и др.) и атмосферы связаны с недостаточно коррек
тным учетом механизмов переноса излучения в атмосфере и излуча- 
тельной способности поверхности океана.

Согласно требованиям к спутниковой информации в исследо
ваниях краткосрочных изменений климата и прогноза погоды, та
кой наиболее важный параметр, как температура поверхности, дол
жен определяться с точностью не хуже 0,5 К при временном мас
штабе осреднения в один месяц и пространственном масштабе 
100х 100 км.

Методика и аппаратура с заданными выше параметрами были 
созданы к концу 80-х гг. советскими учеными. Новые методы обеспе
чивают точность восстановления ТПО ~ 0,2-0,4 К, рассчитаной по 
данным дистанционных регистраций радиационной температуры с 
искусственных спутников Земли.

Между тем при экспериментальных исследованиях процессов 
тепломассообмена, имеющих место в радиационном слое (толщи
на ~ 10^-20 мкм), необходимо измерять ТПО с точностью не хуже
0,05 К. Это требование основано на следующем. Из синхронных ре
гистраций суточного хода ТПО и потоков тепла известно, что изме
нение температуры на 1 К приводит к изменению плотности 
потока тепла в 5-6 раз. Поэтому при измерении плотности пото
ков тепла с приемлемой точностью в 10% необходимо регистриро



вать профиль температуры в холодной пленке и ТПО с точностью 
не хуже 0,05 К.

При регистрации профиля температуры методом быстрого термо
зондирования указанная точность обеспечивается. Однако регистра
ция ТПО термозондом с такой точностью невозможна из-за соиз
меримости размеров датчика с толщиной слоя. Поэтому при исследо
ваниях тонкой структуры поверхностных слоев регистрация ТПО 
производится обычными радиометрами с борта судна или с поплав
ковых систем, где из-за незначительной высоты расположения ат
мосферные возмущения на показания радиометра практически 
не влияют.

НАТУРНЫЕ НАБЛЮДЕНИЯ ИЗМЕНЧИВОСТИ ТПО
В СУТОЧНОМ ЦИКЛЕ В ОТКРЫТОМ МОРЕ
С ПОПЛАВКОВОЙ СИСТЕМЫ

В области исследования суточных колебаний температуры ква- 
зиоднородного поверхностного слоя моря выполнено много работ. Что 
касается исследований изменчивости истинной температуры поверх
ности моря — ее радиационного слоя, то такие работы единичны 
и требуют применения методов ИК-радиометрии или малоинерци
онных термозондов. При исследовании формирования холодной 
пленки и структуры ТПО радиометры располагаются в непосред
ственной близости от поверхности моря (на борту судна или на 
поплавковой системе), чем исключаются вносимые атмосферой ис
кажения. В литературе имеются детальные описания таких радио
метров.

Главым фактором, позволившим поднять на порядок чувствитель
ность радиометра, является применение так называемой методики 
опорных тарировок. Сущность ее заключается в следующем. В про
цессе измерения ТПО слой воды под радиометром периодически 
тщательно перемешивается при помощи специального устройства. 
В результате холодная пленка разрушается и температура поверх
ности принимает значение температуры квазиоднородного слоя 0W,
которая регистрируется радиометром. Далее на спецпроцессоре рас
считывается разность ТПО при естественном состоянии радиацион
ного слоя и после перемешивания.

Таким образом сводятся к минимуму ошибки, вносимые отражен
ными от моря потоками излучения. В результате точность регистра
ции перепада температуры в холодной пленке достигает 0,02 К. Этот 
радиометр является базовым при определении ТПО в условиях от
крытого моря при волнении.

На рис. 3.23 приведены графики суточного хода ТПО, зарегист
рированного в условиях открытого моря. Здесь кривая 1 относится



69°С к регистрации ТПО ИК-
радиометром, кривая 2 
получена методом термо
зондирования, а кривая 3 
отражает температуру в 
квазиоднородном слое на 
глубине 5 см, измерен
ную термометром со
противления. Все кривые 
были получены путем 
осреднения в соответст-

0 6 12 16 24 t, ч вующие часы суток д а н 

ные. 3.23. Изменение ТПО в суточном цикле НЫХ регистраций темпе- 
(по Г.Г. Хунджуа и др., 1977) ратуры В море.

Из рисунка видно, что во все часы суток ТПО всегда ниже темпе- 
ратуры подповерхностного квазиоднородного слоя и имеет ярко вы
раженный суточный ход. При этом кривые 7 и 2 несколько отли
чаются друг от друга (на 0,2 К). Это объясняется тем, что в первом 
случае средняя температура измерялась в слое воды толщиной 
10 мкм, а во втором — 100 мкм, а также инерционностью термозонда. 
Между тем коэффициент корреляции для кривой ТПО и температу
ры квазиоднородного слоя составил величину 0,8 при уровне надеж
ности 0,9.

Обращает на себя внимание тот факт, что перепад температуры 
в изменении ТПО в суточном цикле составляет величину боль
шую, чем перепад в квазиоднородном слое. Это хорошо согласуется 
с известным положением об увеличении перепада температуры в 
холодной пленке в светлые часы суток. Для рассмотренной серии 
измерений средний перепад температуры в суточном цикле составил 
величину 0,9 К. Все изложенное указывает на роль ТПО как одной 
из важнейших характеристик тепломассообмена между океаном и 
атмосферой.

НАТУРНЫЕ ИССЛЕДОВАНИЯ ТЕПЛОМАССООБМЕНА ОКЕАНА
С АТМОСФ ЕРОЙ НА ОСНОВАНИИ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ
ТЕМПЕРАТУРЫ В ХОЛОДНОЙ ПЛЕНКЕ ОКЕАНА

Знание термической структуры поверхностного слоя океана поз
воляет обосновать метод определения суммарного потока тепла от 
океана в атмосферу (д^) на основании распределения температуры
в холодной пленке. Из рассмотренной выше модели холодной пленки 
следует, что механизм формирования потоков тепла и влаги на по
верхности океана определяется следующими факторами: а) океан и



атмосфера изначально неравновесны; б) процессы тепломассообмена 
имеют место практически на поверхности океана в радиационном 
слое толщиной 10-20 мкм; в) тепла, поступающего в радиационный 
слой в результате поглощения приходящей солнечной радиации, 
недостаточно для поддержания процессов обмена из-за ничтожно 
малой толщины радиационного слоя; г) подвод тепла к радиационно
му слою океана происходит путем диффузии тепла снизу через лами
нарный подслой холодной пленки, где известен коэффициент тепло
проводности.

Все это дает основание записать уравнение теплового баланса 
радиационного слоя в виде

при условии сопряжения температур на границе контакта вода-воздух

Здесь первый член правой части LE  — поток на испарение, где 
L — удельная теплота парообразования [Дж/кг], Е  — плотность

ет контактный поток тепла через ламинарный подслой приводного 
слоя атмосферы с коэффициентом молекулярной теплопроводности 
воздуха Ха.

Все эти три потока составляют расходную часть в уравнении 
баланса. Приходной частью является поток тепла, подводимый к 
холодному радиационному слою из нижележащих теплых слоев воды 
через ламинарный подслой, который в соответствии с законом Фурье 
равен = — Xw grad в | и выражает весь теплообмен океана с
атмосферой.

Таким образом, прямые регистрации профиля температуры в хо
лодной пленке позволяют рассчитать градиенты температуры в лами
нарном поверхностном слое океана и тем самым получить довери
тельные оценки суммарного потока тепла от океана в атмосферу. 
Этот метод, еще в 70-х гг. предложенный Г.Г. Хунджуа и Е.Г. Андре
евым, в настоящее время нашел широкое применение в исследовани
ях процессов тепломассообмена в натурных условиях.

Новая методика дает возможность быстро и с высокой надеж
ностью определять суммарный поток тепла в условиях открытого 
моря при волнении до 4 баллов. Проведение систематических наблю
дений в море позволило исследовать суточный ход изменений пото
ка тепла от океана в атмосферу, установить его зависимость от тем-

(3.6)

(3.7)

потока водяного пара [кг/м2 • с ]. Второй член ^зфф — плотность 
потока эффективного излучения [Вт/м2], и последний член описыва-



Рис. 3.24. Кривые изменения суммарного потока тепла от океана в атмосферу в 
суточном цикле

пературы поверхности океана, а также от скорости ветра. Эти дан
ные были получены в разное время в разных районах Мирового 
океана.

Для иллюстрации на рис. 3.24 приведены данные о теплообмене, 
полученные на многосуточной станции в открытом районе Черного 
моря. Эта серия интересна тем, что поток тепла помимо метода 
термозондирования определялся еще и структурным методом, а так
же регистрировалась температура на различных горизонтах в воде. 
Из рисунка видно, что суммарный поток тепла определяющий
теплообмен океана с атмосферой, имеет выраженный суточный ход. 
Он достигает своего максимального значения в 14-15 ч, а минималь
ного — около 3 ч. Среднее значение потока тепла в дневное время 
суток (д = 230 Вт/м2) примерно на 30% больше, чем в ночное время 
(<7Н = ПО Вт/м2). Суточный ход потока тепла следует за суточным 
ходом ТПО (0S). Проведенный корреляционный анализ показал, что
при уровне надежности 0,9 коэффициент корреляции между указан
ными изменениями в8 и равен 0,8. Для наглядности на рис. 3.24
показана также кривая изменений температуры на глубине 5 см. 
На этом же рисунке приведен суточный ход потока тепла, определен
ный структурным методом (кривая q^T) . Из сравнения кривых пото



ков q^T и q2 видно, что они с точностью до ошибок метода (~ 10%)
практически совпадают между собой.

Влияние поверхностно-активного вещества (ПАВ) на формирова
ние тепловых потоков от океана в атмосферу изучалось на одной из 
суточных станций в условиях открытого моря. Наблюдения показали, 
что сразу же после того, как буй с измерительной аппаратурой вошел 
в зону морской поверхности, покрытой ПАВ, суммарный тепловой 
поток начал резко уменьшаться. Этот процесс продолжался до момен
та выхода буя из указанной зоны. После сноса течением ПАВ про
изошло практически полное восстановление величины суммарного 
теплового потока. На рис. 3.25 
кривая 1"показывает изменение 
суммарного теплового потока q%
при наличии ПАВ. Проведенные в 
то же время радиационные наблю
дения показали, что поток эффек
тивного излучения ^эфф практи
чески не зависит от наличия или 
отсутствия ПАВ (кривая 2). Пред
ставление о величине относитель
ного изменения потока тепла на 
испарение под воздействием ПАВ 
дает кривая 3. Уменьшение этого 
потока, вызванное ПАВ, составля
ет 75%, тогда как уменьшение 
суммарного потока составило 60% 
от первоначальной величины.

В наше время, когда мировой транспорт нефти реализуется морем, 
а добыча нефти занимает все большие области океанического шель
фа, процессы загрязнения нефтепродуктами океана становятся серь
езной экологической проблемой. Резкое изменение потока водяного 
пара в зонах загрязнения ПАВ поверхности контакта океан—атмос
фера может привести к перестройке термодинамического режима 
системы и непредсказуемым эффектам воздействия на состояние по
годы больших регионов океана и суши. В связи с этим можно ожидать 
привлечения внимания исследователей к проблеме защиты Мирового 
океана от загрязнения ПАВ.

Особый интерес представляет определение теплообмена океана 
с атмосферой в экстремальных условиях. Как было показано вы
ше (см. рис. 3.20), такие наблюдения удалось провести в северной 
части Каспия. Выполненные измерения позволили рассчитать сум
марные потоки тепла, которые при ветре в 20 м/с составили 
2700 Вт/м2 (что в 3 раза превышает значение потока тепла при 
ветре в 10 м/с), а при ветре в 40 м/с — 9000 Вт/м2. Полученные

Рис. 3.25. Графики изменения тепловых 
потоков под влиянием ПАВ



данные дают представление о значении потоков тепла от океана в 
атмосферу при скоростях ветра, сравнимых со скоростью в тропи
ческом циклоне.

ТЕРМИЧЕСКАЯ СТРУКТУРА
ПРИВОДНОГО СЛОЯ АТМОСФЕРЫ

Многолетние наблюдения, проводившиеся с борта “кораблей пого
ды”, показали, что основной перепад температуры и влаги в плане
тарном пограничном слое атмосферы (высотой в 1,5 км) сосредоточен 
в первых метрах воздуха над морем (до 80-90%). Именно это дает 
основание условно выделить приводный слой атмосферы (ПСА) тол
щиной 10-15 м из планетарного пограничного слоя.

По наблюдениям “кораблей погоды” 
распределение температуры в ПСА с по
вторяемостью 0,9 сверхадиабатическое . 
На рис. 3.26 приведен характерный про
филь температуры в ПСА, построенный 
по данным, полученным стандартной 
методикой измерений, где первый гори
зонт начинается на высоте двух метров 
над морем. Между тем обращает на себя 
внимание тот факт, что основные гради
енты температуры и влаги в ПСА при
ходятся именно на нижний двухметровый 
слой.

Применение новой методики регист
рации температуры на начальном участ
ке ПСА с поплавковой системы показало 
принципиальное отличие профиля темпе
ратуры от ранее принятого. Новая аппа
ратура представляет собой мачту с термо

метрами сопротивления, которая крепится на поплавковой системе 
вместе с описанным выше комплексом — термозондом и радиомет
ром. Тем самым можно проводить регистрации температуры на на
чальном участке ПСА начиная с высоты 0,2 м от поверхности моря 
при волнении до 4 баллов. Датчики температуры защищены от ради
ации специальными экранами, а точность регистрации температуры 
составляет 0,1 К (см. рис. 3.11).

* При адиабатическом переносе элементарного объема воздуха по вертикали 
изменение его температуры характеризуется равновесным адиабатическим градиентом 
температуры = 0,9 • К /100 м. В отличие от него сверхадиабатический градиент 
у =  — dT/dz характеризует степень вертикальной неустойчивости атмосферы.

Рис. 3.26. Характерный про
филь температуры при сверх- 
адиабатических условиях. Ав — 
разность между температурой 
слоев воздуха Ва и температу
рой поверхности океана 0



Рис. 3.27. Характерные профили температуры в двухметровом слое воздуха над морем 
для дневного (а) и ночного (б) времени суток

Характерные профили температуры (рис. 3.27) показывают, что в 
самом нижнем слое наблюдается инверсия, где температура с высотой 
повышается. Выше этого слоя распределение температуры сверхадиа- 
батическое, которое по мере удаления от поверхности моря переходит 
практически к почти нейтральной стратификации.

В слое инверсии распределение температуры устойчивое, но для 
его реализации необходимы источники тепла. Теоретическое рас
смотрение процессов переноса водяного пара в ПСА показало, что 
инверсия температуры является следствием эффекта теплоты сме
шения, состоящего в разбавлении водяного пара в азоте воздуха при 
его поступлении в ПСА. Физика эффекта теплоты смешения состо
ит в следующем. В реальных газах, каким является влажный воз
дух, внутренняя энергия определяется суммой v  = E k + Е , где Е к

и Ер — кинетическая и потенциальная энергия газа соответственно. 
Если при смешении газов нет обмена энергией с внешней системой, 
то внутренняя энергия смеси газов должна оставаться постоянной. 
Следовательно, изменение одного из видов энергии должно приво
дить к соответствующему изменению другого вида. При поступлении 
водяного пара с поверхности моря в атмосферу под действием силы 
Архимеда он будет подниматься вверх и смешиваться с воздухом 
(азотом), что приведет к выделению теплоты смешения. Оценка 
эффекта на основе уравнения состояния реальных газов дает вели
чину изменения температуры на 0,3 К, что по порядку величин 
соответствует реально наблюдаемым перепадам.

Наряду с указанной моделью были предложены и другие, в сущно
сти сводящиеся к одной и той же схеме, которая заключается в



следующем. Предполагается, что над поверхностью водоема зарожда
ются теплые неустойчивые конвективные структуры — пузыри, или 
“термики”, которые, всплывая, образуют инверсию температуры. 
Однако такая модель не может объяснить многочисленные случаи, 
когда температура поверхности моря и, следовательно, термиков 
ниже, чем в слое инверсии. Тогда, естественно, тепло не может быть 
перенесено термиками в теплый слой от холодной поверхности моря 
(см. рис. 3.27).

Поскольку температура поверхности океана определяет интенсив
ность испарения, то в суточном цикле ее изменения должно наблю
даться и изменение в структуре ПСА, особенно в слое инверсии. Из
мерения показывают, что повышение ТПО ведет к повышению гра
диента температуры в слое инверсии. Это хорошо видно из рис. 3.27, 
где приведены профили температуры в инверсионном слое в разное 
время суток.

Одним из центральных вопросов в исследовании тепломассообме
на океана с атмосферой является изучение зависимости структуры 
ПСА от скорости ветра. Усиление ветра должно увеличивать поток 
водяного пара с поверхности моря и приводить к росту перепада 
температуры в слое инверсии. В то же время усиление ветра вы
зывает развитие динамической турбулентности, что приводит к пе
ремешиванию воздуха в ПСА и может разрушить слой инверсии

Исследования влияния ветра (вплоть до 
шквального) и температуры поверхности 
океана (ТПО) на интенсивность тепломас
сообмена проводились на Черном и Кас
пийском морях. Приведенные на рис. 3.28 
данные наблюдений показывают, что при 
скорости ветра больше 10 м/с слой инверсии 
температуры не разрушается, а градиент 
температуры в нем возрастает до 10 К/м, 
что на три порядка превышает устойчи
вый адиабатический градиент. Выше слоя 
инверсии из-за турбулентности происхо
дит выравнивание профиля температуры.

Таким образом, процесс образования ин
версии есть реакция приводного слоя атмос
феры на изменение потока водяного пара. 
Увеличение последнего из-за усиления вет
ра или повышения ТПО приводит к уве
личению степени устойчивости инверси
онного слоя. Это затрудняет поступление 
водяного пара в атмосферу. И наоборот,
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Рис. 3.28. Кривые изменения 
градиента температуры между 
уровнями 0,25 и 0,5 м (У) и 
скорости ветра (2) в суточном 
цикле



уменьшение потока пара ведет к уменьшению устойчивости запира
ющегося слоя. Следовательно, можно заключить, что слой инверсии 
является своеобразной термодинамической структурой, регулирую
щей скорость поступления влаги и тепла в атмосферу.

Систематические наблюдения, проведенные при помощи новой 
малоинерционной аппаратуры разными авторами в различных райо
нах Мирового океана, позволяют сформулировать следующие основ
ные выводы.

1. Выхолаживание поверхности океана процессами обмена и за
тухание турбулентности у границ контакта вода-воздух приводят 
к образованию универсальной устойчивой структуры — холодной 
пленки океана с инверсионным распределением температуры, огром
ными градиентами и молекулярным механизмом переноса тепла 
у границы. Холодная пленка, являющаяся результатом теплообмена 
с атмосферой, представляет собой устойчивый структурный элемент, 
ограничивающий подвод тепла к радиационному слою до возможных 
скоростей переноса молекулярными процессами.

2. Тепломассообмен океана с атмосферой, состоящий в испарении, 
ИК-излучении поверхности океана и контактной передаче тепла, в 
конечном счете реализуется молекулярными процессами переноса 
тепла от квазиоднородного слоя океана к его поверхности через 
тонкий ламинарный подслой холодной пленки океана.

3. В результате термического эффекта смешения водяного пара 
с азотом воздуха на начальном участке приводного слоя атмосферы 
формируется слой с устойчивой стратификацией, что приводит к 
ограничению скорости поступления водяного пара в атмосферу.

4. Загрязнение поверхности океана ПАВ приводит к значительно
му уменьшению потока тепла и влаги от океана в атмосферу (до 
75%), что при загрязнении больших районов может вызвать пере
стройку термодинамического режима этих районов.

5. При больших скоростях ветра (характерных для грозовых шква
лов) холодная пленка океана и слой инверсии температуры ПСА не 
разрушаются. Усиление ветра приводит к увеличению градиентов 
температуры в холодной пленке в несколько десятков раз, а в слое 
инверсии ПСА до трех порядков.

6. Интенсивность тепломассообмена океана с атмосферой зависит 
от температуры поверхности океана и скорости ветра над ним. Коэф
фициент корреляции между потоком тепла и температурой поверх
ности океана достигает высокого значения (— 0,9), а величина потока 
тепла в дневные часы в 5-6 раз превышает значение, полученное в 
ночное время суток. Существенно изменение интенсивности теплооб
мена при увеличении ветра. Например, при шквальном ветре поток 
может увеличиваться от обычных значений 0,3-0,5 кВт/м2 до десят
ков кВт/м2.



Полученные выводы дают основание представить в общих чертах 
механизм тепломассообмена океана с атмосферой следующим обра
зом. Радиационный теплообмен между Солнцем, Землей и Космосом 
приводит океан и атмосферу в термически неравновесное состояние. 
В результате на поверхности теплого океана спонтанно возникают 
процессы обмена, состоящие из испарения, ИК-излучения и конвек
ции. Потоки тепла и вещества через границу раздела вода-воздух 
вызывают перестройку динамической структуры пограничных слоев 
океана и атмосферы, заключающуюся в затухании турбулентности 
у поверхности океана. В свою очередь это приводит к формированию 
самоорганизующихся устойчивых диссипативных структур — холод
ной пленки океана и инверсии температуры ПСА, регулирующих 
скорость поступления тепла и влаги в атмосферу.

ОБЩ АЯ ЦИРКУЛЯЦИЯ АТМОСФЕРЫ

Тепловой баланс системы океан-атмосфера показывает, что ос
новное тепло атмосфера получает из океана в результате конденса
ции водяного пара, поступающего с поверхности океана в зону обра
зования облаков (высота 1ч-6 км). Механизмом переноса водяного 
пара в зону конденсации является конвекция, заполняющая всю 
нижнюю тропосферу, ее интенсивность определяется меридиональ
ным изменением ТПО.

В отличие от нее в экваториальной зоне развивается мощная 
конвекция, которая проникает во всю толщину тропосферы и приво
дит к формированию грозовых кучево-дождевых облаков. Выделя
ющееся здесь в процессе конденсации водяного пара огромное коли
чество тепла служит основным энергетическим источником для про
цессов глобального переноса воздушных масс на Земле.
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Рис. 3.29. Схема вертикального разреза общей циркуляции атмосферы



В атмосфере, помимо конвективных (вертикальных) переносов 
масс, имеют место процессы переноса тепла от низких широт в 
высокие. Эти крупномасштабные переносы почти горизонтальны и, 
следовательно, подвержены воздействию сил Кориолиса.

Суммарный эффект указанных конвективных процессов переноса 
тепла и влаги приводит к формированию общей циркуляции атмос
феры, представляющей собой структуры взаимодействующих замк
нутых циркуляционных ячеек (рис. 3.29).

Ключевую роль в энергетике атмосферы играет конвекция, кото
рая развивается следующим образом. Над экватором из-за высокого 
значения ТПО влажность воздуха повышена. Следовательно, средняя 
молекулярная масса воздуха низкая ( /^ q  = 18 <fia = 29) и удель

ный вес экваториальных воздушных масс меньше, чем в средних ши
ротах. Указанный факт приводит к конвекции в экваториальной зоне. 
При подъеме воздушные массы, расширяясь, охлаждаются. На опре
деленной высоте при достижении температуры точки росы начинает
ся конденсация водяного пара и формирование мощных кучево-до
ждевых облаков. Дальнейший подъем воздушных масс поддерживает
ся выделением теплоты конденсации. Достигая тропопаузы, воздуш
ные массы растекаются от экватора на полюса Северный и Южный. 
Влажность растекающихся потоков низкая, так как почти вся влага 
остается в зоне образования облаков.

При растекании воздушные массы теряют тепло на излучение, и 
плотность их повышается. В области 30° северной и южной широт 
происходит опускание воздушных масс по всей толще тропосферы, за 
исключением нижнего 2-километрового слоя, где господствует мелко
масштабная конвекция. В зоне 30° широты давление у поверхности 
океана выше, чем в экваториальной области. Этот перепад давления 
приводит к переносу воздушных масс ветровыми системами — пассата
ми. Пассаты замыкают первую циркуляционную ячейку (ячейку Гад- 
лея). В Северном полушарии из-за действия сил Кориолиса пассаты 
имеют северо-восточное направление, а в южном полушарии — юго- 
восточное. Вблизи экватора пас
саты обоих полушарий сходятся 
в так называемую внутритропи- 
ческую зону конвергенции.

В северных широтах, в райо
не 30-60°, реализуется ячейка 
Ферреля. В этой зоне под дейст
вием субтропических антицик
лонов преобладают западные вет
ры и погода определяется дви
жущимися циклонами и анти
циклонами (рис. 3.30).

Рис. 3.30. Перемещение воздушных масс 
из зоны высокого давления (В) в область 
низкого (Н)



В полярных областях радиа
ционные потери тепла приводят 
к выхолаживанию и опусканию 
воздушных масс. Это, в свою оче
редь, повышает давление у под
стилающей поверхности. Пере
пад давления между зоной по
лярного антициклона и поясом 
низкого давления в зоне 60° Се
верного (и соответственно Юж
ного) полушария определяет пе
ремещение воздушных масс от 
полюса, которые под действием 
сил Кориолиса приобретают вост
очную составляющую скорости.

На рис. 3.31 приведена схема 
распределения поясов давления и 
ветра над поверхностью земного 

шара, определяющих общую циркуляцию атомсферных масс (полное 
изложение циркуляционных процессов можно найти во многих моно
графиях, например у Э.Н.Лоренца, 1970). Следует отметить, что приня
тая схема общей циркуляции описывает только усредненную картину 
переносов атмосферных масс. Отклонения могут быть вызваны различ
ными факторами: значением альбедо для водной и твердой оболочек 
Земли, орографией суши, состоянием метеорологических условий и др.

Исследование общей циркуляции атмосферы в целях дальнейшего 
уточнения ее влияния на климат представляет собой одну из главных 
проблем века. В последние десятилетия уже разработаны и реализу
ются такие международные и национальные научные программы, как 
“Всемирная программа исследования климата” (ВПИК), “Трбпичес- 
кий океан и глобальная атмосфера” (TOGA), WOCE, “Разрезы” и др. 
В этих программах принимают участие все ведущие научные органи
зации географического профиля РАН, а также университеты Россий
ской Федерации и других государств СНГ.

В России ведущей организацией по изучению роли процессов 
взаимодействия в энергоактивных зонах Мирового океана является 
Государственный океанографический институт.

Проведенные в последнее время научными силами Российской 
Федерации исследования представляют особый интерес, так как они 
выполнялись по комплексной программе, последовательно охватывая 
всю цепочку пространственно-временных масштабов взаимодействия 
от глобальных до мелкомасштабных. Такой подход обеспечил пол
учение новых представлений о переносе тепла в системе океан-ат
мосфера. (Более подробно см. монографию С.С. Лаппо и др., 1990.)

Рис. 3.31. Схема распределения поясов вы
сокого (В) и низкого (Н) давления и ветра 
на земном шаре



ГЛАВА 4
ГИДРОЛОГИЧЕСКИЙ ЦИКЛ ЗЕМЛИ

Наша Земля из Космоса выглядит бело-голубой. Голубоватый 
цвет — это цвет океанов, занимающих: около двух третей поверхно
сти Земли. Белый цвет — рассеянное от облаков солнечное излуче
ние. Помимо водяных капель облаков (рис. 4.1) в атмосфере находят
ся невидимые массы водяного пара, поступающего в атмосферу в 
результате испарения воды с поверхности Мирового океана и вод суши 
(реки и озера), а также сублимации с ледовых покрытий и транспира
ции влаги растениями. Поднимаясь вверх в атмосферу, водяной пар 
охлаждается, переходит в жидкую или твердую фазу и в конечном 
счете выпадает в виде осадков — дождя или снега. Часть осадков 
возвращается в океан, а часть — на поверхность литосферы, где через 
стоки и фильтрацию вновь поступает в океан. Весь этот цикл в 
системе океан-атмосфера-литосфера-океан называется гидрологиче
ским циклом Земли (рис. 4.2).

Замечательным свойством этого цикла является сохранение на 
Земле общего количества влаги и восстановление ее пригодности к 
новому, употреблению.

При своем “круговороте” вода испытывает фазовые превращения. 
При существующих на Земле значениях температуры и давления 
вода может находиться в трех агрегатных состояниях: твердом, жид
ком и газообразном. Если бы земной шар не находился на расстоянии

Условная граница 
между облачными t 
дождевыми каплями) 

г з 100,
V - 70

О

Типичное ядро
•  конденсации 

r = 0,1,n*10st 
v --0,0001

Типичная облачная капля 
г -10, П--106. v - 1

Рис. 4.1. Сравнительные размеры, концентрация и скорости падения частиц, участву
ющих в процессах облако- и осадкообразования (по Мак-Дональду, 1958): г — радиус 
(мкм), п — число частиц (л- 1 ), v — установившаяся скорость падения (см/с)



Рис. 4.3. Стадии (прямоугольники) и процессы (кружки) круговорота воды. Числа 
(в процентах) показывают количество воды, присутствующей в настоящее время в 
каждой стадии. Скорости процессов даны в 1015 кг/год (по Гарвею, 1982)



1,5 • 108км от Солнца, то вода не могла бы существовать в трех 
состояниях. Расчеты показывают, что изменение расстояния до Сол
нца примерно на ± 11% привело бы к полному испарению или 
замерзанию воды. Гидрологический цикл состоит из серии переходов 
воды из одного агрегатного состояния в другое. Поскольку в среднего
довом бюджете круговорот воды можно рассматривать как установив
шийся процесс, то источники и стоки воды для каждого состояния 
должны быть равны между собой (закон сохранения вещества). Сле
довательно, время пребывания молекул воды в каждом состоянии 
определяется отношением массы воды в указанном состоянии. на 
массовую скорость: г = т / ит. Схема состояний (стадий) и процессов
гидрологического цикла приведена на рис. 4.3. Исходя из общей 
массы воды на Земле, равной 1,4 • 1021 кг, время пребывания моле
кул воды в каждом состоянии составляет следующие значения: 
в океане — 4 • 103 лет, в ли
тосфере (все воды суши) —
4 * 10 лет, в атмосфере 
(водяной пар и облака) —
10 дней. Из приведенной схе
мы также следует, что прак
тически вся вода (97%) на
ходится в Мировом океане.

Любое изменение фазо
вого состояния требует за
траты энергии. На рис. 4.4 
приведены переходы в раз
личные фазы и соответству
ющие им температуры и ко
личества теплоты. Особо об
ращают на себя внимание 
большие значения величи
ны теплоты испарения и теплоты таяния. Это то свойство воды, 
которое позволяет ей играть определяющую роль в энергетике атмос
феры и океана.

Рассмотрим физику процессов фазового перехода воды.

ИСПАРЕНИЕ И  КОНДЕНСАЦИЯ

В природе испарение является единственным процессом переноса 
влаги в атмосферу с поверхности Мирового океана и суши. Физи
ческий механизм испарения состоит в том, что часть молекул воды 
в результате хаотического движения приобретает значительные ско
рости, позволяющие им преодолеть силы притяжения соседних мо
лекул и покинуть жидкость. При этом совершается работа, состоящая

Водяной пар —  I 
Жидкая вода + водяной пар /

j-*------- Теплота испарени!
540 кал/г

Жидкая вода

Теплота талиия 
80 кал/г

-1 0 0
600 800200 400

Теплота, кал

Рис. 4.4. Фазовые переходы воды (по Вайсбергу, 
1980)



из работы против сил сцепления и работы против внешнего давления 
образовавшегося пара. Указанная работа в конечном итоге соверша
ется за счет кинетической энершк теплового движения молекул, что 
приводит к охлаждению жидкости. Поэтому для поддержания про
цесса испарения при постоянной температуре необходимо подводить 
к жидкосп? тепло. Как уже указывалось, это тепло, отнесенное к 
единице массы, есть теплота испарения (L = Q /m  [Дж/кг]).

Обратный испарению процесс — конденсация — состоит в перехо
де игра в жидкое состояние. При этом выделяется теплота, количест
во которой равне теплу, затраченному на испарение сконденсирован
ной влаги.

Вследствие, теплового движения молекул испарение происходит 
при любой температуре. Естественно, что при повышении температу
ры жидкости скорость испарения возрастает. Если жидкость помес
тить в замкнутый сосз'д, то через некоторое время между жидкостью 
и паром над ней установится динамическое равновесие, состоящее в 
том, что число вылетающих в единицу времени из жидкости молекул 
воды будет равно числу возвращающихся в жидкость молекул пара. 
Таким образом, ь указанных условиях одновременно с испарением 
происусдит конденсация, чем и обеспечивается взаимная компенса
ция этих процессов. Пар, находящийся в динамическом равновесии 
со своей жидкостью, называется насыщенным паром. Давление, кото
рое оказывает насыщенный пар, называется упругостью (или давле
нием) насыщенного пара по отношению к водкой поверхности (е ).
Поскольку кинетическая энергия молекул воды определяется темпе
ратурой. упругость насыщенного пара также зависит от температуры 
жидкости. Скорость изменения давления насыщения от температу
ры описывается уравнением Клапейрона-Клаузиуса.

Обычно это уравнение получают из рассмотрения бесконечно ма
лого обратимого процесса Карно для двухфазной системы. На рис. 4.5

в координатах р , V показан график 
изотермического процесса для изо
терм Т  и Т + dT  реального газа. 
В промежутке точек 1 и 2 жид
кость находится в равновесии со сво
им насыщенным паром. Работу в 
цикле (заштрихованная область) при
ближенно можно выразить в виде 
АЛ -  m(Vn -  Уж) Ар. Тоща коэффи
циент полезного действия цикла будет 
г, = AA /Q  = [(Vn -  V j / L ]  ■ Ар,

Рис. 4.5. График изотермического где L  —  теплота испарения, a Q —  
ппоцрг-':а лля изотерм 7  и 7' + rfr подведенное тепло (Q = mb). В свою



очередь КПД можно выразить в виде rj = А Т/Т .  Из последних двух 
выражений получаем

dp ^  L  
dT T ( V n - V j ;

так как Vn »  Кж, то окончательно

dp L
dT  TV„ (4.1)

(4.2)

Это уравнение Клапейрона-Клаузиуса, связывающее давление и 
температуру, при которых двухфазная система жидкость-пар нахо
дится в равновесии.

При температурах, близких к нормальной, плотность насыщенно
го водяного пара понижается настолько, что его можно принять за 
идеальный газ. Теперь, если еще учесть, что изменение теплоты испа
рения в диапазоне нескольких десятков градусов составляет малую 
величину (меньше 10%), т.е. положить L = const, то уравнение (4.1) 
ввиду того, что pV  = RT, можно записать как

f  " " ‘' ( е т ) -
После интегрирования получим

р = С е х р ( - ^ ) ,

где С — постоянный коэф- УлрУГ0СТЬ , тж , водяного пара, мофициент. Из графика за- ^
висимости давления насы
щения от температуры 
жидкости (рис. 4.6) видно, 
что давление насыщения 
пара растет с температу
рой очень быстро — по 
экспоненциальному зако
ну. Зная зависимость дав
ления насыщенного пара 
от температуры, можно 
определить точку росы — 
температуру, при которой 
водяной пар становится 
насыщенным. Из рис. 4.6 
видно, что если единич
ный объем пара, состоя
ние которого характери- Рис. 4.6. Упругость насыщенных паров воды как 
зуется точкой Л , охлаж- функция температуры



дать при постоянном давлении, то при достижении точки В , лежащей 
на кривой насыщения, пар сконденсируется. Температура, соответст
вующая точке В , — так называемая точка росы 0р. При охлаждении
пара до точки росы начинается его конденсация. В атмосфере появ
ляются туманы, выпадает роса.

Кривая давления насыщения дает возможность определить отно
сительную влажность. Для состояния пара в точке А давление водя
ного пара определяется ординатой еа (в приведенных на рис. 4.6 
значениях координат еа = 20 мб), а давление насыщения ew определя
ется ординатой точки С на кривой насыщения (в указанном на 
графике случае ew = 31,5 мб для температуры 25°С). Теперь можно 
рассчитать относительную влажность:

/ =  (eJ ew) ■ 100% = (20/31,5) • 100% -63,5% .

Относительная влажность возрастает не только при увеличении водя
ного пара, но и при уменьшении температуры.

Интенсивность испарения помимо температуры воды определя
ется еще и другими метеорологическими факторами. В атмосфере ис
парение воды происходит не в вакууме, а в воздушной среде с внеш
ним барометрическим давлением р0. В результате молекулы пара 
испытывают дополнительное соударение с молекулами воздуха и 
часть водяного пара вновь возвращается на поверхность жидкости, 
где происходит конденсация. Эмпирически было показано, что ин
тенсивность испарения и внешнее барометрическое давление р0 свя
заны соотношением

( * » - ' ) •  ■ <«>

где С — постоянная, определяемая из эксперимента, S — площадь 
свободной поверхности.

Наблюдения и расчеты показывают, что давление паров воды в 
слое воздуха, непосредственно прилегающем к поверхности океана, 
близко к насыщенному при температуре, равной температуре повер
хности океана (ТПО). С высотой давление паров в атмосфере падает. 
Это приводит к диффузии водяного пара вверх, в область меньшего 
давления паров. Подъем водяного пара в атмосферу и его перемеши
вание с газами воздуха ведет к испарению новой порции воды. В свою 
очередь скорость переноса пара в приводном слое зависит от интен
сивности турбулентности, следовательно, от скорости ветра и его 
градиента по высоте. Как можно было ожидать, испарение сильно 
зависит от скорости ветра, что было показано ранее, в гл. III.

Особо следует отметить, что испарение резко уменьшается при 
загрязнении океана поверхностно-активными веществами (ПАВ).



Прямыми измерениями в океане было показано, что потоки влаги 
в зонах нефтяного загрязнения уменьшаются на 80-^90%. Это резко 
снижает поступление тепла и влаги в атмосферу и может вызвать 
экологически неблагоприятную обстановку в локальных регионах 
океана.

П Р О Ц Е С С Ы  К О Н Д Е Н СА Ц И И  В А Т М О СФ ЕРЕ
И  О БРАЗО ВАН И Е ТУМ АНО В

Конденсация водяного пара в атмосфере происходит в результате 
охлаждения воздушных масс. Охлаждение может иметь место при 
контакте с холодной поверхностью океана или суши и при подъеме 
воздуха вверх после достижения температуры точки росы. Процесс 
конденсации может развиваться только при достижении парами воды 
давления насыщения (w/ws = 1).

При подъеме воздушной массы конденсация происходит в объеме. 
Для начала объемной конденсации пар должен быть пересыщен, т.е. 
w/ws > 1. Степень пересыщения зависит от наличия в атмосфере так
называемых ядер (центров) конденсации — частиц водяного и твер
дого аэрозоля, а также ионизированных атомов. Обычно в атмосфере 
содержится достаточное количество центров конденсации, чтобы кон
денсация началась сразу же при превышении влажности уровня на
сыщения.

Конденсация также может иметь место при смешении воздуш
ных масс. На рис. 4.6 приведены точки D и Е  в разных состояниях. 
При смешении объемов в равных количествах смесь перейдет в об
ласть жидкого состояния и произойдет конденсация (точка F ) .

Процессы конденсации в атмосфере приводят к образованию ту
манов и облаков. Различают следующие виды туманов.

1. Радиационный туман. Образуется над поверхностью суши в 
результате потери тепла на длинноволновое излучение в ночное 
время. Такие туманы по понятным причинам чаще всего наблюдают
ся при безоблачном небе.

2. Адвективный туман. Образуется в результате натекания тепло
го и влажного воздуха на более холодные воды океана и суши. 
Большинство морских туманов — это адвективные туманы.

3. Фронтальный туман. Образуется при смешении воздушных масс 
с различной температурой и влажностью (рис. 4.6, точка F).

О БРА ЗО ВА Н И Е ОБЛАКОВ

Облака — это одна из стадий гидрологического цикла воды. Они 
представляют собой систему крошечных водных частиц, взвешенных 
в воздухе (в среднем 108 частиц/м3).



При подъеме влажных воздушных масс они из-за расширения 
охлаждаются. Понижение температуры приводит к насыщению водя
ного пара и его конденсации на аэрозольных частицах. Рост капель 
вследствие конденсации и слияния их между собой вызывает падение 
таких капель. При переходе на более низкий уровень высоты капли 
могут испариться. Такой процесс конденсации и испарения постоянно 
происходит в облаках. Большие капли достигают земной поверхно
сти, однако, как показывают расчеты, высота облака при этом долж
на быть не менее 4 • 103 м.

Облака могут образоваться при подъеме воздушных масс вследст
вие обтекания горных систем и образования атмосферных волн (см. 
рис. 1.11), при конвективном подъеме воздуха вверх, а также при 
смешении воздушных масс с разными характеристиками (состояние F 
на рис. 4.6).

Облака классифицируют по высоте расположения в атмосфере, по 
составу (капли воды или кристаллы льда), а также по степени верти
кального развития.

На рис. 4.7 приведена схема указанной классификации облаков с 
трехъярусным распределением по высоте: нижний ярус — до 2 км 
высоты, средний — до 6 и верхний — до 10 км. В настоящее время 
типы облаков определяются с использованием атласа, где приведены 
цветные фотографии различных типов облачных систем. Кроме того, 
вводятся различные наименования облаков, которые помогают пред
ставить себе внешний вид облачных систем. Например, приставка 
"st га to” указывает на то, что облако слоистообразное и вытянуто 
по горизонтали, “cumulo” относится к облакам-башням, вытянутым 
по вертикали, и, наконец, “nimbus” — относится к дождевым обла-
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Pul. 4.7. Типы облаков и высота, па которой они образуются в средних широтах 
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кам. Особо следует отмстить кучево
дождевые облака; занимающие по 
высоте все три яруса. Если в зоне 
нижнего яруса они состоят из водя
ных капель, то верхняя часть их со- 
стоит из ледяных кристаллов. Следу
ет еще упомянуть перистые и пери
сто-слоистые облака верхнего яруса.
Эти облака состоя! из ледяных кри
сталлов и вызывают гало вокруг Сол
нца и Луны.

Особый интерес представляет вли
яние облаков на перекос длинновол
новой радиации в атмосфере. Это 
можно продемонстрировать на примере изменения спектра поглоще
ния (испускания) атмосферы в зависимости от состояния облачного 
покрова (рис. 4.8). При увеличении облачности (по Больцу, 1949) 
окно прозрачности атмосферы уменьшается (пунктирные линии) и 
излучение (поглощение) переходит в черное, т.е. эффективное излу
чение практически падает до нуля, что меняет режим радиационного 
баланса атмосферы и океана и ведет к перестройке тепломассообмена 
между океаном и атмосферой.

ГЛАВА 5
ОСНОВЫ ДИНАМИКИ АТМОСФЕРЫ И  ГИДРОСФЕРЫ.
СИЛЫ , ДЕЙСТВУЮЩИЕ В АТМОСФЕРЕ
И  ГИДРОСФЕРЕ ЗЕМЛИ

Движущими силами в атмосфере Земли являются сила градиента 
давления и сила тяжести. В гидросфере Земли движущей силой ока
зывается также и сила трения. Сила Кориолиса, центробежные силы, 
существующие при криволинейном движении, и внутреннее трение 
между слоями жидкости являются силами, лишь отклоняющими и 
тормозящими движение.

Рассмотрим идеальную, т.е. невязкую, жидкость и выделим в ней 
объем dx dy dz (рис. 5.1). На выделенный объем в направлении оси х  
будет действовать сила

Рис. 4.8. Спектральное распределе
ние противоизлучения атмосферы и 
стадии его трансформации в спектр 
излучения черного тела



Если силу градиента давления отнести к единице массы, то для 
составляющих этой силы в направлениях осей координат х, у, z будут 
справедливы выражения

Г  = -  
х р дх'

г  = - 1 ^ Р  
У Р ду'

(5.2)

■Р*4>

Рис. 5.1. Расчет силы, обусловленной гради
ентом давления

Р dz
Выражение для составляющей 
по вертикальной оси Gz учиты
вает силу тяжести, направлен
ную вниз. При статическом 
равновесии жидкости Gz = 0. 
Это соотношение будет также 
выполняться, когда жидкость 
движется горизонтально, т.е. 
если отсутствует вертикальное 
ускорение.

Атмосфера и гидросфера 
участвуют во вращении Земли 
с угловой скоростью при 

этом на каждую частицу жидкости, движущуюся со скоростью v по 
отношению к земной поверхности, действует сила Кориолиса. Отне
сенная к единице массы, эта сила выражается следующим образом:

FK = [v • 2 » ] .

Выберем на поверхности Земли точку М  и поместим в нее пра
вую систему координат: ось х  направлена к югу, ось у ориентирована 
на восток и ось z — вверх. В этом случае составляющие силы Корио
лиса имеют вид

= 2 (vo)z — иKo ĵ = 2cov sin <p,

FKy = 2 (wcox — uoj ĵ = — 2a)w cos <p — 2cou sin <p, (5.3)

= 2 (uojy — vaj^j = 2cov cos <p.

Здесь <p — географическая широта, (и, v , w) и (cox, coy> coz) — проек
ции векторов v и (о по осям х, у и z соответственно.

Наибольший интерес представляет горизонтальная составляющая 
силы Кориолиса FKs- В выражениях для F^  и FKy можно пренебречь 
слагаемыми, содержащими вертикальную скорость w, так как она в 
атмосфере и гидросфере в десятки раз меньше и и г>. Тогда можно 
записать

FKs = ^ L  + W y = 2P V ^ (5.4)



где

V = V и2 + v 2 , coz = со sin (p.

Так как для Северного полушария параметр Кориолиса / = 2a>z > О,
а для Южного — 2a>z < 0, то в Северном полушарии сила Кориолиса
будет отклонять движущие частицы вправо от направления их дви
жения, а в Южном — влево.

Силы вязкости или трения между движущимися слоями жид
кости формируют непрерывное поле скорости и необратимо пере
водят часть кинетической энергии в тепло. В состоянии покоя силы 
вязкости себя проявить не могут. Напряжение трения, обусловлен
ное действием молекулярной вязкости, пропорционально градиен
ту скорости:

I“ = + <5-5>

где г/ — коэффициент динамической вязкости воздуха. Сила же, 
обусловленная вязким трением, приложенная к единице массы слоя 
толщиной dz и действующая в направлении оси х, будет иметь вид

г  — J_ ^ zx _ 1 / д дuzx\
тр Х ~  р dz ~ p y d z  dz ] •  ( )

Согласно выражению (5.5), силы трения наиболее ярко проявляют
ся в пограничных слоях, где значения градиентов скорости велики. 
При постоянном значении коффициента rj = const и в случае, когда 
скорость есть функция всех трех координат, составляющая силы 
трения по оси х  равна

F  =%■ тр* р
д2и д2и д2и^
д ^  ду2 dz2

= 2- у 2м = уДы. (5 .7)

Аналогично можно получить выражения для сил трения, действу
ющих в направлениях осей у и z.

О С Н О В Н Ы Е  У РА В Н Е Н И Я  Д И Н АМ И КИ  
И  У Р А В Н Е Н И Е  Н ЕРАЗРЫ ВН О СТИ

Для объема жидкости единичной массы справедливы соотно
шения

£ - 2 ' ,
здесь t — время.



Учитывая сказанное выше о силах, действующих в атмосфере и 
гидросфере, и считая, что составляющие скорости являются функци
ями координат и времени, выражения (5.8) можно записать следу
ющим образом:

du 1 др . 0 .r j
— г  = -г -  +  2 o j v  sin <р +  —dt р дх r  р

dv 1 др ^ , rj—  = --f- — 2сои sin ф + ±dt р ду r  Р

dw 1 др , ~ . Tj
— 77 = -  — + 2сov cos <р ~тdt р dz r  Р

( д2и д2и д2и
дх2 ду2 dz2

( д2у д2У д2у )
дх2 ду2 dz2

(5.9)

f d2w d2w d2w 
дх2 'ду2 dz2

-  g-
/

Как показывает количественная оценка порядка величин различ
ных членов в выражениях (5.9), третье уравнение движения в боль
шинстве случаев сводится к основному уравнению статики

dp
dz = - p g , (5.10)

выражающему равновесие двух сил — градиента давления и силы 
тяжести. В первых двух уравнениях системы (5.9) члены, содержа
щие вертикальную проекцию скорости, малы по сравнению с другими 
членами. С учетом отмеченного система (5.9) примет вид

du _  _  1 др
dt р дх + 2со у + vAи,

dv 1 др ~ А-77 = ------ г-  + 2 со и + vAv,dt р ду z

dp
Tz = ~ p g-

(5.11)

Свойство жидкости двигаться без образования пустот, непрерывно 
заполняя определенную часть пространства, описывается уравнени
ем неразрывности. Выделим в жидкости некоторый элементарный
объем К, ограниченный поверхностью да. Поскольку жидкость дви
жется без образования пустот, то при р = const поток вектора скорости 
через поверхность, ограничивающую выделенный элементарный объ
ем, будет равен нулю, т.е.

tij Vj da = 0, (5.12)

где rij — нормаль к поверхности сг, Vj — составляющие скорости.



Используя переход от поверхностного интеграла к объемному, 
получим

[ &V; „
n; Vf da= \ —J-d V =  0. (5.13)J J ) dXj

о у

Поскольку выделенный объем V является произвольным, из (5.13) 
следует

dv .
т = div v = 0. (5.14)
dXj.

Это условие неразрывности несжимаемой жидкости. Если плотность 
жидкости зависит от времени и координат, то уравнение неразрыв
ности примет вид

*  + +  +  ^  =  <5.151dt дх ду dz
Уравнения (5.9) и уравнение (5.15) представляют собой основную 

систему уравнений движения несжимаемой жидкости и носят назва
ние уравнений Навье—Стокса. Система эта является замкнутой. 
Система уравнений динамики без учета силы Кориолиса может быть 
представлена в векторной форме:

f + ( W ) v = — Vp + r/A\ — pgk; (5.16)

здесь k — единичный вертикальный вектор.
При решении задач динамики атмосферы и гидросферы к уравне

ниям (5.9) и (5.15) следует добавить уравнения состояния для возду
ха и морской воды соответственно.

ОСНОВНЫЕ ПРИБЛИЖЕНИЯ ДИНАМИКИ

При изучении конкретных явлений систему уравнений динамики 
упрощают на основе различных предположений, так как решить ее 
в полном виде практически невозможно. Рассмотрим наиболее упот
ребляемые упрощения.

Если считать, что плотность жидкости определяется только ее 
температурой, то справедливо соотношение

р = р 0 ( 1 - р г ) ,  (5.17)

где р 0 — некоторое среднее значение плотности, /?= —(1 //э) х 
х ( d p /d T )p — коэффициент теплового расширения жидкости. Под
ставив выражение (5.17) в уравнение (5.16), получим

р ° 0  - P r ) ^ n = - V p + V ^ - p 0 (1 - p r ) g k. (5.18)
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Представим теперь давление в виде суммы р — р + р \  где р опреде
ляется уравнением статики Vp = — ар'  — отклонение давления 
от этого значения. Тогда правую часть уравнения (5.18) можно пере
писать в виде

В левой же части уравнения (5.18) можно пренебречь членом, содер
жащим f iT ' , что возможно, если вертикальное ускорение dw /d t  мало 
по сравнению с ускорением силы тяжести. Это условие выполняется 
при свободноконвективном движении. Поделив уравнение (5.18) на 
/о0, можно записать

Такая форма записи уравнений динамики носит название прибли
жения Буссинеска и используется при описаний конвективных про
цессов.

Для областей атмосферы и океана, лежащих вне пограничных 
слоев, достаточно хорошо выполняется так называемое геострофичес- 
кое приближение:

В этом случае движение формируется под действием двух сил — 
силы градиента давления и силы Кориолиса. Определенные по 
(5.21) скорости иг и v r носят название составляющих геосшрофи- 
ческого течения. Разность между действительным течением и гео- 
строфическим называется агеострофическим отклонением.

На изменении геострофического ветра с высотой сказывается на
личие горизонтальных неоднородностей в поле температуры. Прира
щение геострофического течения в атмосфере, обусловленное гори
зонтальным градиентом температуры, называется термическим вет
ром. Направление термического ветра перпендикулярно горизон
тальному температурному градиенту.

В мощных вихревых системах, где траектории движения частиц 
существенно криволинейны (например, в циклонах и антициклонах), 
помимо двух сил, указанных в уравнении (5.21), важную роль играет 
и центробежная сила. Уравнение движения в этом случае, записан
ное в цилиндрических координатах, примет вид

-V p' + г)А\ + p 0fiT'gк. (5.19)

+ (vV) v =  -  -J- Vp' + vAv + g p r  к. at P о (5.20)

— + 2<ov sin ф = 0,p  d x  г у

— -j- — 2сои sin <p = 0.P dy r

(5.21)



здесь г — радиус вихревой системы. Движение, описываемое этим 
уравнением, называется градиентным течением в океане или гради
ентным ветром в атмосфере.

Если размер вихревой системы таков, что ускорением Кориоли- 
са по сравнению с центробежным ускорением можно пренебречь 
(например, центральная часть тропического циклона), то движение 
жидкости будет находиться в циклострофическом балансе. Цикло
строфическое приближение можно записать так:

— —  = 0 (5 23)г р dr KD'Z3>

Жидкость называется баротропной, если ее плотностьр есть функ
ция только от давления р, и бароклинной в случае, когда плот
ность зависит также от температуры и солености. Реальная атмо
сфера бароклинна, для нее р зависит не только от р, но и от темпе
ратуры Т.

Баротропной воздушной массой (атмосферой) называют такую, 
в которой температура — однозначная функция давления, изотер
мические поверхности параллельны изобарическим и изотермы на 
синоптических картах параллельны изобарам. Поскольку тогда тер
мический ветер параллелен геострофическому при z = 0, вся ба- 
ротропная воздушная масса движется в одном направлении, хотя и 
с линейно меняющейся по высоте скоростью.

Бароклинной называют жидкость, у которой изотермические по
верхности не параллельны изобарическим, вдоль последних имеются 
градиенты температур и плотность жидкости определяется самостоя
тельными полями давления и температуры.

Баротропные и бароклинные приближения позволяют решить ряд 
конкретных задач в метеорологии и в гидрофизике.

ТУРБУЛЕНТНОСТЬ И УРАВНЕНИЯ РЕЙНОЛЬДСА ,
УРАВНЕНИЯ ТЕПЛО- И МАССОПЕРЕНОСА

Все существующие в природе водные и воздушные потоки мож
но разбить на два качественно отличных типа — ламинарный и 
турбулентный. Первый из них характеризуется плавным изменени
ем всех характеристик от точки к точке. Особенность же второго 
проявляется в неупорядоченности движения как во времени, так и 
в пространстве, существовании случайных пульсаций скорости боль
ших и малых масштабов, между которыми происходит непрерыв
ный обмен энергией. Турбулентное движение переносит импульс, 
тепло, влагу, соль и т.д. В наиболее мелких турбулентных образова



ниях кинетическая энергия превращается в тепло, т.е. происходит ее 
диссипация.

В ламинарном потоке траектории частиц также содержат слу
чайные пульсации. Это броуновское движение. Однако оно не име
ет отношения к основному потоку и существует даже тогда, когда 
жидкость находится в состоянии покоя. Турбулентное движение 
включает спектр случайных колебаний скорости. Центральной тео
ретической проблемой турбулентности является исследование ис
точников этих колебаний и их влияния на среднее движение. Тео
рия турбулентности по самому своему существу не может не быть 
статистической: индивидуальное описание полей скорости, темпера
туры, давления, примесей и др. в турбулентном потоке принци
пиально невозможно и было бы даже бесполезно, так как запу
танный, хаотический характер этих полей не позволяет использо
вать точные данные о них в практических задачах. При изучении 
турбулентных потоков используются методы статистической меха
ники.

Свойством, присущим только турбулентным потокам, является 
взаимная обусловленность всех гидродинамических полей. Активно 
участвуя во всех физических процессах, протекающих в атмосфере 
и гидросфере Земли, турбулентный обмен организует эти процессы 
в целостную систему и вместе с тем в каждый данный момент отра
жает элементы системы в тех исключительных комбинациях, состав
лять которые умеет только Природа. Вот почему изучение законо
мерностей турбулентного движения природных водных и воздушных 
потоков позволит понять физическую сущность разнородных геофи
зических процессов в их взаимосвязи.

Большое осложнение в исследование турбулентного движения 
вносит стратификация плотности, характерная для атмосферы и гид
росферы. Математическая теория в случае переменного градиента 
плотности гораздо сложнее, нежели для однородной жидкости.

Исследованием процесса перехода ламинарного течения в турбу
лентное занимался Рейнольдс, установивший общий критерий дина
мического подобия течений вязкой несжимаемой жидкости. Лами
нарное движение переходит в турбулентное при достижении крите
рием Рейнольдса Re = uh/v  {и и h — масштабы скорости и длины) 
некоторого критического значения Re = Re„n. При этом поток теряетк.р
устойчивость по отношению к малым возмущениям, скорость начи
нает беспорядочно пульсировать во времени и пространстве. Значе
ние ReKp зависит от степени возмущенности ламинарного потока. 
С динамической точки зрения число Рейнольдса есть отношение сил 
инерции и сил вязкости, действующих внутри жидкости.



Рейнольдс разделял все движения на молекулярные, или тепло
вые, и на механические, которые в применении к жидкости он назы
вал молярными. Причем периоды молярного движения несоизмери
мо больше периодов теплового движения. Различают среднее моляр
ное и относительное молярное движение. Основная идея Рейнольдса 
состоит в следующем: при установившемся движении передача энер
гии от осредненного движения к пульсационному равновелика пе
редаче энергии от пульсационного движения к молекулярному. Рей
нольдс использовал для описания турбулентного движения осреднен- 
ные уравнения динамики (уравнения Навье—Стокса) и уравнение 
неразрывности. Он представил скорость как сумму среднего значения 
v и пульсационного отклонения v' : Vj = Vj + vj. Здесь Vj, Vj и vj —
компоненты мгновенной, осредненной и пульсационной скорости в 
потоке соответственно. Значение г1- находят с помощью осреднения
скорости по времени t или по пространству в определенный момент 
времени. Осреднив уравнения Навье—Стокса и уравнение неразрыв
ности для установившегося потока, Рейнольдс получил уравнения 
для переноса количества движения, справедливые для турбулентного 
потока несжимаемой жидкости:



В дальнейшем, говоря о средних значениях различных величин, 
будем иметь в виду осреднение по времени.

Для природных потоков понятие среднего значения любой гидро
динамической величины зависит от масштаба осреднения. При раз
личных масштабах осреднения одни и те же колебания скорости 
могут рассматриваться как пульсации или как плавное изменение ее 
среднего значения. Следовательно, от выбора периода или области 
осреднения существенно зависят результаты расчетов. ___

В уравнениях Рейнольдса (5.24) появляются члены вида (—pu-uj)  ,
где U j  =  1, 2, 3, характеризующие перенос количества движения 
пульсациями скорости. Эти члены называют напряжениями Рей
нольдса или турбулентными напряжениями. Система уравнений 
Рейнольдса не замкнута, так как в ней число неизвестных превыша
ет число уравнений: на 4 уравнения приходится 10 неизвестных — 
три компонеты скорости, шесть турбулентных напряжений и дав
ление.

Проблема замыкания системы уравнений Рейнольдса решается 
с помощью так называемых полуэмпирических теорий турбулент
ности. Различные модификации такого подхода стремятся выразить 
турбулентные потоки какой-либо субстанции через осредненные ха
рактеристики среды. На основе аналогии между хаотическим теп
ловым движением молекул и случайными перемещениями конеч
ных объемов жидкости в турбулентном потоке в полуэмпирических 
теориях турбулентности вводятся такие понятия, как путь переме
шивания (аналог среднего пути свободного пробега молекул), интен
сивность турбулентности (аналог средней скорости движения моле
кул), коэффициенты турбулентной вязкости, температуропроводно
сти и диффузии — коэффициенты турбулентного обмена (аналоги 
молекулярной вязкости, температуропроводности и диффузии), об
ратно пропорциональные градиентам соответствующих средних вели
чин. Турбулентные коэффициенты вязкости, температуропроводно
сти и диффузии в отличие от их молекулярных аналогов не являют
ся физическими константами среды, а меняются от точки к точке 
потока и зависят от его характеристик.

Коэффициенты горизонтального турбулентного обмена в гидро
сфере и атмосфере на несколько порядков превышают соответствую
щие коэффициенты вертикального обмена. Это объясняется прежде 
всего огромным преобладанием горизонтальных областей, охвачен
ных турбулентным обменом, над вертикальными. Кроме того, вер
тикальный градиент плотности, существующий во всех природных 
потоках, влияет главным образом на интенсивность вертикальной 
турбулентности. Столь существенное различие в вертикальном и 
горизонтальном турбулентном обмене привело к тому, что в гидро



сфере и атмосфере процессы горизонтального и вертикального пере
мешивания обычно рассматриваются раздельно.

Из полуэмпирических теорий турбулентности наибольшее рас
пространение получили гипотезы Буссинеска, введшего понятие ко
эффициента турбулентного обмена, теория Прандтля, предложив
шего гипотезу пути смещения, которая позволила получить логариф
мический закон распределения с высотой средней скорости, хорошо 
оправдывающийся данными натурных наблюдений, и теория Карма
на, позволившая выразить путь перемешивания через осредненные 
характеристики поля скорости. Полуэмпирические теории турбулен
тности оказались весьма плодотворными и не потеряли своего зна
чения по сей день. Однако они не могут раскрыть механизмы тур
булентного движения, внутреннюю структуру пульсационного поля 
в турбулентном потоке.

Помимо уравнений Рейнольдса для описания турбулентного дви
жения используется уравнение баланса турбулентной энергии несжи
маемой жидкости, позволяющее оценить вклад различных механиз
мов в генерацию и релаксацию турбулентной энергии потока:

£— = G + P + 0  + D , (5.25)ot

здесь Е  — средняя плотность кинетической энергии пульсационно
го движения. Первый член в правой части характеризует генера
цию турбулентной энергии за счет осредненного движения или, на
оборот, переход энергии пульсационного движения в энергию средне
го течения. Последняя ситуация получила название эффекта отрица
тельной вязкости. Второй член характеризует генерацию турбулент
ной энергии за счет сил плавучести (сил Архимеда). Третий член 
обусловлен диффузией турбулентной энергии за счет ее неравномер
ного распределения в потоке. Четвертый член отражает потери тур
булентной энергии за счет диссипативных процессов.

Уравнение баланса турбулентной энергии в последнее время все 
чаще привлекается для замыкания системы уравнений Рейнольдса. 
Однако это уравнение, позволяющее полнее понять процессы, проте
кающие в турбулентном потоке, содержит ряд новых неизвестных. 
Таким образом, этот путь не приводит к замыканию системы уравне
ний турбулентности и требует привлечения дополнительных гипотез, 
позволяющих выразить эти неизвестные через осредненные характе
ристики потока.

Для описания процессов тепло- и массопереноса в гидросфере и 
атмосфере одних уравнений динамики недостаточно. В этом случае 
привлекается уравнение диффузии примеси:



В качестве примеси s могут выступать теплосодержание срр Т , соле
ность жидкости S, % о, влажность воздуха q, концентрация взвесей d 
и т.д. Коэффициент Я является коэффициентом молекулярной диф
фузии того свойства, которое рассматривается в конкретном случае. 
Уравнения диффузии примеси для турбулентного потока получаются 
из уравнения (5.26) аналогично тому, как получены уравнения Рей
нольдса из уравнений Навье—Стокса.

ПОГРАНИЧНЫЕ СЛОИ В ГЕОФИЗИКЕ

Как уже отмечалось, ключевым моментом в исследовании турбу
лентного движения является изучение процесса генерации турбулен
тности, т.е. механизма вихреобразования, и именно в тех областях 
потока, где эти явления наиболее интенсивны.

Из наблюдений, выполненных в природе, и экспериментальных 
работ известно, что преобладающая часть турбулентной энергии, 
генерируемой потоком, приходится на пограничные слои (~ 80%). 
Пограничные слои формируются в контактных зонах литосфера-гид- 
росфера-атмосфера и на границах раздела водных и воздушных масс 
с различными физическими характеристиками. Интегральные ха
рактеристики потоков находятся в прямой зависимости от процес
сов, протекающих в пограничных слоях. Таким образом, погранич
ным слоям принадлежит ведущая роль в формировании турбулент
ной структуры потоков в целом. Изучение пограничных слоев, ис
следование их структуры, генерации и релаксации в них вихре
вых образований и, наконец, выявление ведущего механизма и ос
новных закономерностей процесса обмена в них имеет особую зна
чимость.

Роль пограничных слоев в геофизике исключительна еще и в си
лу их широкой распространенности. Пограничные слои не только 
существуют в приземном слое атмосферы и в придонных слоях оке
ана, формируются на границе раздела вода-воздух и на границах 
водных и воздушных течений, но буквально пронизывают всю толщу 
океанических вод и атмосферы, проявляясь в виде тонкой термоха- 
линной структуры океана и метеорологических фронтов. Наиболее 
распространенными типами пограничных слоев в геофизике явля
ются следующие: динамические и тепловые пограничные слои на 
гладких и шероховатых поверхностях; плоские турбулентные слои 
смешения, формирующиеся на границе раздела слоев жидкости, дви
жущихся относительно друг друга; отрывные течения, возникающие 
за плохо обтекаемыми телами. И наконец, это наиболее сложный 
и играющий важнейшую роль в геофизических процессах погранич
ный слой вода-воздух, характеризующийся энергетически прозрач
ной, подвижной и легкодеформируемой границей раздела. Как пра



вило, все пограничные слои, реализующиеся в геофизических объек
тах, осложнены наличием неравномерного распределения плотности, 
что в значительной степени затрудняет исследование их структуры и 
протекающих в них процессов.

Характернейшей особенностью всех перечисленных турбулентных 
пограничных слоев является общность механизма обмена в них. Это 
так называемый “взрывной” механизм обмена, при котором сравни
тельно медленная стадия развития пограничного слоя сменяется быс
трой стадией его разрушения. При этом в пограничных слоях генери
руются вихревые структуры, которые затем проникают в основной 
поток. После разрушения пограничный слой вновь начинает форми
роваться и весь процесс повторяется, приобретая как бы пилообраз
ный характер.

Таким образом, турбулентным пограничным слоям свойственна 
квазипериодическая форма движения, характеризующаяся наличием 
структурных образований, которые и дают главный вклад в производ
ство пульсационной энергии.

В настоящее время наиболее изучены приземный и приводный 
пограничные слои атмосферы. Отличительной чертой этих погранич
ных слоев является постоянство по высоте потоков импульса, тепла и 
массьь Для пограничных слоев существен учет молекулярных меха
низмов тепло-, массо- и энергообмена.

ГЛАВА 6
ДИНАМИКА АТМОСФЕРЫ

ВОЗДУШ НЫЕ МАССЫ
И ПОВЕРХНОСТИ РАЗДЕЛА В АТМ ОСФ ЕРЕ

Воздушные массы различают по областям (очагам), где форми
ровались их свойства. В высоких широтах формируются арктиче
ские воздушные массы, которые временами могут проникать далеко 
в умеренные широты, принося резкие похолодания, высокую проз
рачность воздуха и повышенное содержание озона. В более низких 
широтах формируется воздушная масса, называемая полярной или, 
точнее, умеренной. Обширная область низких широт занята тропи
ческим воздухом. Тропический воздух отличается, кроме высокой 
температуры, также малой прозрачностью, низким содержанием озо
на и характерной облачностью: высокими и тонкими облаками в 
континентальном тропическом воздухе и сильной конвективной об
лачностью в морском воздухе. Тропический воздух, временами втор
гаясь далеко на север, приносит потепление, характерную дымку 
и ясную погоду.



Иногда особо выделяют и экваториальную воздушную массу — 
очень теплую и влажную в течение всего года. Границы воздушных 
масс и, следовательно, сами воздушные массы находятся в постоян
ном движении и перемещении. Распространяясь в далекие от своего 
очага области, они становятся там причиной резкого изменения пого
ды. Большое значение для сельского хозяйства имеют летние вторже
ния очень теплого и сухого континентального тропического воздуха, 
называемые суховеями, на европейскую территорию и в степи Ка
захстана.

При дальнейшем распространении воздушная масса изменяет свои 
свойства. Дольше всех при трансформации воздушной массы сохра
няются ее оптические свойства и типичное содержание озона.

Главные и большие изменения погоды в умеренных и высоких 
широтах связаны с атмосферными фронтами. Фронты возникают как 
области сходимости воздушных течений и представляют собой повер
хность раздела двух воздушных масс по температуре, влажности, 
облачности, осадкам, ветру и т.д. При своем движении фронт вызыва
ет быстрые изменения всех этих свойств. Пересечение поверхности 
фронта с поверхностью Земли или уровнем р = const называется 
линией фронта.

Частичное смешивание воздуха двух воздушных масс у поверхно
сти фронта превращает ее в переходную — фронтальную — зону

заметной толщины (иногда прибли
зительно 100 км), в которой, напри
мер, температура меняется постепен
но от значения в теплой воздушной 
массе до значения в холодной.

Рассмотрим равновесие двух воз
душных масс, разделяемых стацио
нарным фронтом (рис. 6.1). В любой 
точке А  фронта давления со стороны 
теплой воздушной массы р х и холод
ной р2 равны и должны быть равны 
нормальные к фронту (вдоль оси х) 
составляющие ветра их = и2. Взяв две 
точки А и В на фронте на расстоянии 
ds, имеем, очевидно, вдоль ds, что 
dpx = dp2 или

Рис 6.1. Поверхность раздела (фрон
та), параллельная оси у  и наклонен
ная под углом а  к оси х. T1, v 1 —тем
пература и скорость движения тепло
го воздуха, Т2, г>2 —температура и 
скорость движения холодного воздуха

др 1 
дх

др2
дх dx +

др 1 
ду

дРг
ду dy +

дР[
dz

др^
dz dz = 0, (6.1)

где dx , dy, dz — проекции ds на оси координат. Если ось у направле
на вдоль линии фронта и А и В выбраны в плоскости, параллель-



ной Z O X , то dy = 0. Тогда для тангенса угла наклона поверхности 
раздела фронта можно записать

dz дрх/ дх  -  др2/ дх  дрх/ дх  — др2/ дх  
Xga ~  ~ d x ~  d p j  d z -  др2/ d z ~  g(P\ - Р 2) ’ (6-2)

где, заменив др{/ dz на —p {g и др2/ dz на —p 2g, мы пренебрегли вер

тикальными ускорениями dw/dt  (приближение гидростатики). Если 
нет горизонтальных ускорений и ветер геострофический (нет тре
ния), то др{/ дх  = lp\V\ и др2/ дх  = lp2v 2, где р = р / RT.  Отсюда име
ем формулу Маргулеса

1 Р {У \ - Р 2 У2 l T lv 2 - T 2v  1t ga  = -  -  — ----- -----= -  — -------—  . (6.3)
8  Р 1 Р  2 8  ̂ 2  ~  1

В частности, для Москвы а — 1/115.
Если теплая воздушная масса, перемещаясь, оттесняет более хо

лодную, то разделяющий их участок фронта называется теплым 
фронтом. Он, таким образом, движется в сторону холодного воздуха. 
В холодной воздушной массе с приближением фронта давление па
дает и величина изменения давления за три часа достигает иногда 
7 мбар, а за фронтом давление растет. При наличии фронтальной 
зоны, однако, этот скачок д р / dt несколько смазан.

Когда холодная масса оттесняет теплую, то участок фронта, раз
деляющий их, называется холодным фронтом. Приток холодной мас
сы, кроме понижения температуры, создает неустойчивость, резкие 
изменения погоды, нередко ливни, снегопады и т.д.

Наклон холодного фронта в среднем 1/85, однако в пограничном 
слое он много круче. Холодный воздух здесь интенсивно вытесня
ет вверх теплый, в котором близ линии фронта развиваются кон
векция и мощные облака. Они дают сильные ливневые осадки, гро
зы, порывы ветра и т.д. Различают холодные фронты двух типов: 
пассивный, над которым теплый воздух отстает от движения фронта, 
и активный холодный фронт, над которым скорость движения теп
лого воздуха больше, чем скорость фронта. Во втором случае верх
ний поток обгоняет фронт и опускается иногда даже до земли, при
нося туда сухой и теплый воздух. Однако чаще всего этот теплый 
воздух не доходит до земли и оттесняется вверх мощным восходя
щим потоком, развивающимся над головной частью холодного фрон
та вместе с высокими грозовыми облаками. Иногда у фронта грозовое 
облако или несколько таких облаков с низким основанием порожда
ют смерч (торнадо) — вихрь в виде опускающейся из облака ворон
ки либо столба диаметром 3-300 м. Он видим благодаря конденса



ции в нем водяного пара, вызванной падением давления. Навстречу 
с земли может подняться аналогичная воронка из пыли или брызг 
воды над морем.

Смерч возникает при большой неустойчивости атмосферы, летом 
или осенью, и импульс ему может дать нисходящий поток возду
ха, охлажденный выпадающим дождем. Скорость течения в смерче 
может достигать 40-100 м/с, и, опустившись до земли, он вызывает 
большие разрушения зданий, поломки леса вдоль сравнительно узкой 
полосы своего движения.

Если холодный фронт движется быстрее теплого, он может до
гнать последний и объединиться с ним. Так образуется комплекс
ный фронт, называемый фронтом окклюзии. Наблюдения со спут
ников показывают, что вдоль фронта окклюзии имеется длинная 
полоса облаков (в меньшей степени, чем у других фронтов, замаски
рованная перистыми облаками), которая со временем закручивает
ся — “загибается” в циклоническом вихре и распадается на несколь
ко вихрей.

Когда холодный фронт подходит к простирающемуся параллель
но ему горному хребту, фронт задерживается и холодный воздух 
накапливается перед ним, а из вытесняемого вверх теплого воздуха 
выпадают сильные осадки. При этом другая часть холодного фрон
та может обойти хребет сбоку у его конца и затечь с другой его 
стороны.

Фронтальные явления служат причиной почти 60% всех осадков.

ЦИ КЛ О Н Ы  И  А Н Т И Ц И КЛ О Н Ы

Для прогноза поля давления, ветра и погоды, зависящей от явле
ний у фронта, используется понятие о вихре. Обозначим через Q 
вертикальную составляющую вихря скорости: Q = ( d v / дх — ди/ду) . 
Очевидно (рис. 6.2), возрастание v с ростом х (dv /dx> 0)  создает 
вращение против часовой стрелки, равно как и убывание и с ростом у.

а б
УУ У У

\
\

о о

Рис. 6.2. Составляющие вихря: а — < 0, 6 — ~dx> ®



Дифференцируя первое уравнение динамики (5.9) по у, а второе 
по х , вычитая первое из второго и имея в виду, что при движении 
по оси х  (на юг или север) параметр Кориолиса I = 2a>z меняется и
в то же время dll ду = 0, получаем с учетом выражения для полной 
производной

д£2 д£2 dQ д£2 / \ ( ди дъЛ 3 1 .
~Т7+и —  +  v —  +  w — = -  £2 +  /■ т -  +  Т "  ~  +dt дх ду dz \ ) удх ду) дх

(6.4)
Л. _1_ (д£_ др др др'\ _  I dw dv d w d u \

р2 ^дх ду ду дх )  (ах dz ду dz ) ТР’

где FTр зависит от сил трения. Величину (Q + I) = £ называют абсо
лютным вихрем скорости. В циклонах Северного полушария £ > О,
поскольку /> 0 . Так как величина абсолютного вихря существен
но больше дивергенции div v, его расчет и анализ более надежны 
и наглядны. Обозначив через Л / At операцию d/d t  + и ( д/дх)  + 
+ v ( д/ду) , находим, пренебрегая пока членами с w,

М(£+1 др др др др
дх ду ду дх + V  (6-5)

член в квадратных скобках описывает горизонтальную бароклин- 
ность атмосферы. Там, где она слаба (вдали от фронтов, гор, побе
режий), можно, используя уравнение непрерывности (5.14), за
писать:

I (6-6>
В областях восходящих движений абсолютный вихрь нарастает, в 

частности у линий сходимости, в областях общего прогрева воздуш
ных масс, около больших облаков и т.д. Везде, где й > 0  и вихрь 
возрастает, можно ожидать углубления области низкого давления 
и усиления ветра.

Возвращаясь к уравнению (6.4), мы видим, что оно описывает 
изменения одного из свойств поля ветра в функции самого ветра. 
Индивидуальное изменение вихря (левая часть) зависит прежде всего 
от дивергенции, определяющей первый член правой части. Второй 
член в (6.4) — и ( d l /дх) — описывает увеличение Q при смещении 
воздуха к югу. Этот член имеет тот же порядок, что и первый. Третий 
член зависит от горизонтальной бароклинности атмосферы. Оценка 
четвертого члена в (6.4) зависит от формы и скорости вертикальных 
движений, от рельефа и т.д. Он может быть велик в смерчах и других 
малых явлениях при больших w. Последний член в (6.4) описывает



эффект трения, тормозящего все движение. Наблюдения показыва
ют, что даже мощные тропические ураганы, выходя с моря на сушу с 
ее шероховатой поверхностью, затухают иногда за один день.

Циклоны — атмосферные вихри больших размеров, связанные 
с областями пониженного давления воздуха. В них образуются об
ширные системы облаков и осадков и происходят большие и важные 
изменения погоды.

Иногда над более теплыми районами Земли могут возникать тер
мические циклоны, где давление понижено благодаря присутствию 
более теплого и легкого воздуха. Так, над жаркой Передней Азией 
летом развивается большая “термическая депрессия”.

Намного чаще наблюдаются и являются гораздо более активными 
циклоны, возникающие вместе с волной на атмосферном фронте. 
Существующая близ фронта сходимость, согласно (6.4), благоприят
на для циклогенеза — зарождения вихря с Q > О, в области которого 
постепенно формируется область низкого давления (рис. 6.3). Если 
фронт простирался, как это чаще бывает, с запада на восток, то в 
восточной части этой области участок фронта начинает смещаться 
к северу, в западной — к югу и образуется фронтальная волна — 
первая стадия жизни циклона. Перед участком теплого фронта на 
востоке давление падает, за холодным фронтом на западе (в “ты
лу ”) — растет, и волна смещается постепенно к востоку. В дальней
шем сходимость (с ростом величины Q  -I- D и адвекция холода в ты
лу циклона увеличивают амплитуду волны и углубляют область низ-

2 •  л т f  А А. Ч Ш Ш 5  Ш Ш б --------- 7 •<?

Рис. 6.3. Стадии развития (а, б) и окклюдирования (в ) циклона. Верхний ряд — 
эволюция циклона на синоптической карге. Нижний ряд — вертикальные разрезы 
циклона по линиям ху, указанным на верхних рисунках тонкими прямыми линиями. 
/ —линии верхних течений, 2 — струйное течение, 3 — теплый фронт, 4 — холодный 
фронт, 5 — области осадков, 6 — облачность без осадков, 7 — тропопауза, в  — сечение 
струйного течения; II — низкое давление, В — высокое давление



кого давления. Постепенно развиваются большие облачные системы 
обоих фронтов, наступает вторая стадия молодого циклона, движу
щегося обычно к востоку.

Когда более быстро движущийся холодный фронт догоняет теплый 
и, начиная от центра циклона, постепенно смыкается с ним, наступа
ет третья стадия жизни циклона — стадия окклюзии. Система обла
ков принимает вид отдельных спиральных полос, сходящихся в “го
лове” облачного вихря над центром циклона.

В четвертой стадии, когда смыкание фронтов распространится 
далеко от центра, начинается заполнение циклона, давление в нем 
растет и ветры ослабевают благодаря работе сил трения. Система его 
облаков, однако, может на несколько дней пережить циклон.

Поскольку новые вихри легче образуются на холодных фронтах 
уже развитых циклонов — вслед за ними, то иногда наблюдается 
серия из 4-5 циклонов, идущих один за другим. Такие серии более 
часты над Средиземным морем, над теплым Гольфстримом, над севе
ром Европы и др.

Чаще всего циклоны образуются либо проходят в областях боль
ших контрастов температуры: у окраин теплых морских течений 
(рядом, с Исландией, Алеутскими островами) или близ теплых мо
рей и озер (Средиземного и Каспийского морей, Великих озер в 
США). Летом там циклогенез ослабевает, но возникает пояс тро
пических циклонов — над океанами, над Африкой, Индией, Индо
китаем.

Антициклон — область повышенного давления воздуха и отри
цательного вихря (Q < 0), вращающегося по часовой стрелке в Се
верном полушарии. Образование антициклонов связано с сущест
вованием циклонов, поскольку конвергенция, развитие положитель
ного вихря и убыль массы в одних местах должны компенсиро
ваться дивергенцией, отрицательным вихрем и прибылью массы — 
в других.

Дивергенция течений из антициклона уменьшает вихрь согласно 
уравнению

^ ( й  + о  = -  (Q  + l) divv, (6.7)

пока величина Q + / в правой его части не станет меньше нуля. 
Поэтому большие значения IQI в антициклонах редки.

В центральной части антициклона градиенты давления должны 
быть слабы. Соответствующая им скорость (тангенциальная) — ско
рость г>гр градиентного ветра — должна быть близка к нулю и расти
с удалением г от центра антициклона.



Тропические циклоны (ураганы над Атлантикой и тайфуны на 
Дальнем Востоке и над Тихим океаном) являются особым родом 
очень мощных циклонических вихрей. Обычно они наблюдаются 
над тропическими зонами океанов. Они зарождаются вместе с облач
ными скоплениями (кластерами) как возмущения внутритропиче- 
ской зоны конвергенции примерно между 7-10° с.ш. или 5-15° ю.ш. 
Обычно во внутритропической зоне конвергенции имеется одновре
менно несколько таких возмущений, но лишь часть из них развива
ется в вихри.

На следующей стадии их жизни начинается быстрое падение дав
ления в вихре (рис. 6.4), хотя центральная область сильных ветров 
еще мала. Окружающие ее разбросанные облака формируют пос
тепенно спиральные облачные полосы, сходящиеся к циклону. Цир
куляция его распространяется вверх. В третьей стадии (зрелой) ради
ус области ураганных ветров достигает 400 км, изредка 650 км.

В тропическом циклоне очень велики тангенциальные, или ка
сательные (перпендикулярные к радиусу-вектору), составляющие 
скорости v f. Они максимальны на расстоянии в среднем 45 км
от центра циклона. Далее они постепенно убывают и на рассто
янии 200 км от центра составляют ~  35% от максимальной. До вы
соты 4-5 км v f меняется мало. От поверхности океана до уровня
300 мб наблюдается конвергенция, а выше него — дивергенция те
чений.

мили/ч

Рис. 6.4. Запись скорости ветра при прохождении урагана “Целия” 3 -4  августа 1970 г. 
над Грегори, штат Техас, США (28° с.ш., 97° з.д.). Глаз урагана прошел непосредствен
но над метеорологической станцией



Замечательной особенностью более глубоких тропических цикло
нов является “глаз бури” — центральная область штиля, малой 
облачности и повышенной (иногда на 10°С) температуры, диаметром 
от 5 до 60 км. Прохождение “глаза” над данным пунктом может 
продолжаться более часа.

Благодаря существованию радиальной составляющей скорости v ,
к центру циклона сходятся длинные полосы облаков и осадков, 
закручивающиеся по спиралям с углом 18° к изобаре. В центре 
циклона “глаз” окружен очень высокой стеной облаков — кольцеоб
разной областью сильнейших восходящих движений (рис. 6.5).

Ураганные порывистые ветры вызывают в области циклона силь
ное волнение. У побережий циклон создает высокую нагонную волну, 
в особенности в заливах и устьях рек.

Циклоны, вступившие на материк, сравнительно быстро затухают 
из-за повышенного трения, меньшего испарения и теплоотдачи с 
поверхности суши. Однако они успевают дать на суше большое коли
чество осадков.

Н,км

Рис. 6.5. Схематическое вертикальное сечение тропического циклона. Жирные ли
нии в центре урагана — облачные стены. Черные полосы внизу — приток воздуха 
к центру циклона, пунктир — схематические изобарические поверхности



МЕСТНЫЕ ВЕТРЫ

Местными ветрами называют воздушные течения небольшого го
ризонтального (до 100 км) и вертикального протяжения, создава
емые особенностями рельефа или нагревания подстилающей поверх
ности — суши либо воды.

Местные ветры заметно влияют на погоду и климат прибрежных и 
в особенности горных областей во всех широтах во все времена года.

Широкий воздушный поток, встречая горный хребет, отклоняется 
им не только вверх, но и в стороны, так что линии тока сгущаются 
у оконечности хребта.

Когда в антициклоне притекающий с севера или северо-востока 
холодный воздух задерживается и накапливается перед горным хреб
том, он может затем начать переваливать через хребет в виде силь
ного холодного ветра — боры. Ей, очевидно, благоприятствует суще
ствование области низкого давления с подветренной стороны гор — 
над морем.

ПОДВЕТРЕННЫЕ ВОЛНЫ

Когда воздушный поток со скоростью v натекает на препятствие 
(горный хребет), с подветренной стороны могут возникнуть гравита
ционные волны, имеющие частоту

если атмосфера темодинамически устойчива. Однако амплитуда этих 
колебаний будет сложной функцией формы препятствия и высо
ты z в атмосфере, так что система образующихся волн будет тоже 
сложной.

Когда влажность воздуха достаточно велика, то в волнах образу
ются характерные чечевицеобразные облака, позволяющие легко на
блюдать положение и размеры волн. Длина последних бывает поряд
ка 10-40 км и увеличивается со скоростью ветра. Развитию волн 
способствует неустойчивость нижней атмосферы. Подветренные вол
ны могут распространяться высоко в стратосферу. Наблюдения пер
ламутровых облаков обнаруживают такие волны на высотах 23-30 км 
над горами Скандинавии высотой всего 2,5 км.

Для склонов и долин характерны нисходящие ветры, когда склон 
охлаждается излучением, и восходящие течения, когда склон либо 
дно долины обращены к нагревающим их солнечным лучам. Воздуш
ные течения с гор и из долины, таким образом, меняются со временем 
дня и с сезоном. В больших горных долинах структура ветров сложна: 
например, днем поток ветра расходится вверх по склонам, сильнее 
над освещенным солнцем склоном и т.д.



Ветры на побережьях морей, озер, а иногда и больших рек, дую
щие днем с воды на сушу, а ночью обратно, называются бризами.

В тропических странах бризы сильнее и дуют весь год, в умерен
ной зоне — слабее и заметны обычно лишь летом. Бризы наблюдают
ся, например, на побережьях Черного и Каспийского морей, на Ла
дожском озере и Братском водохранилище.

Дневной бриз возникает, когда суша нагревается сильнее моря 
и небольшой 1 мбар/50 км) градиент давления направлен с мо
ря на сушу. Поток ветра зарождается в открытом море сравнитель
но тонким слоем и постепенно приближается к берегу. Вторжение 
морского воздуха образует над берегом хорошо выраженный, хотя 
и небольшой, холодный фронт с наклоном 1/10-1/60, продвигаю
щийся со скоростью 2 м/с. За ним темпеоатура понижается на 3-4°С,

N
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Рис. 6.6. Средние ежечасные векторы ветра при бризе. Май, 1958-1962 гг., Кинлос, 
Шотландия. Восход солнца — 4 ч 30 мин, заход — 19 ч 30 мин. Направление ветра — 
от точек к центру графика; цифры у точек обозначают часы дня и ночи



иногда на 8°С, и упругость водяного пара, например, в тропическом 
бризе повышается на 7-8 мбар. В тропиках он существенно смягчает 
черты жаркого климата,

В умеренной зоне максимум скорости дневного бриза (4-7 м/с) 
наблюдается на высоте 60-150 м, в тропиках (5-11 м/с) — на высо
те 200-250 м. Вертикальные мощности его потока соответственно 
150-800 м и 1 —2 км. Над ним существует обратный поток, также 
довольно мощный. Бриз постепенно продвигается на сушу до 25-60 
км (в тропиках до 100-120 км).

Одна из замечательных черт морского бриза — это поворот его 
направления в течение дня за Солнцем (рис. 6.6), т.е. вправо. Пово
рот продолжается и после того, как дневной бриз сменяется ноч
ным, более слабым (скорость 1-2 м/с). Поворот бриза со временем 
означает, что на его развитие влияет и сила Кориолиса. Гидроди
намическая теория бриза сложна, много сложнее, чем теория вет
ров склонов, поскольку бриз — трехмерное явление, зависящее и 
О! времени.

ОБЩАЯ ЦИРКУЛЯЦИЯ АТМОСФЕРЫ

Общей циркуляцией атмосферы называют совокупность (систе
му) устойчивых воздушных течений большого масштаба — соизме
римого с размерами материков и океанов, охватывающих значитель
ные слои атмосферы. Изучать ее следует с учетом глобального взаи
модействия атмосферы с океанами и континентами. Возмущения — 
волны, циклоны и т.п. — также входят в понятие циркуляции, хотя 
относятся к движениям среднего масштаба.

Общая циркуляция меняется с сезоном, и возмущения ее эволю
ционируют ото дня ко дню. Эти изменения существенны для прогноза 
погоды, долгосрочного и краткосрочного.

Поле течения воздуха зависит прежде всего от распределения 
температуры. В тропосфере до высоты — 10 км температура в об
щем понижается от экватора (области тепла) к полюсу (области 
холода). При этом горизонтальный градиент температуры дт/дп , 
определяющий термический ветер, зимой примерно вдвое больше, 
чем летом. Стратосфера, наоборот, холодна над тропическим поя
сом (~  —80°С), и градиент температуры направлен в обшем на юг, 
кроме полярной области зимой, где есть вторичная область холода 
(до —70°С).

От поля температур зависит и поле давления. Зона низкого дав
ления находится близ экватора, летом в Северном полушарии под 
~  12° ели. Около 30° широты в обоих полушариях имеется субтро
пический пояс повышенного давления. Градиент давления, направ-



ленный от этого пояса к экватору, создает пассаты — ветры в Север
ном и Южном полушариях.

В более высоких широтах имеются пояса пониженного давления, 
особенно глубокие в Южном полушарии. Там материк Антаркти
ки как бы окружен цепью циклонических областей (обычно имеется 
6-7 центров их).

Циркуляция верхней тропосферы и нижней стратосферы распада
ется на три зоны: тропическую зону повышенного давления с малыми 
градиентами давления, с разреженными изогипсами и большими, но 
не сильными антициклонами над океанами и две зоны высоких ши
рот, в которых давление уменьшается быстро к полюсам и ветры 
(в основном западные) усиливаются с высотой. Потоки “западного 
переноса” окружают каждый полюс обширным и сильным вихрем — 
околополярным циклоном.

ЦИРКУЛЯЦИЯ ТРОПИЧЕСКОЙ зоны

Циркуляция тропической зоны охватывает почти половину повер
хности земного шара. Она является большой термодинамической 
машиной, превращающей тепло океана (в том числе скрытое теп
ло водяного пара) в кинетическую энергию атмосферы. Циркуля
ция эта включает нисходящее движение в упомянутых ранее суб
тропических антициклонах, потоки очень устойчивых пассатных вет
ров и восходящее движение в областях северной и южной конверген
ции. Вместе с расходящимся от внутритропической зоны конверген
ции верхним течением такая схематизированная циркуляция назы
вается иногда ячейкой Гадлея, как в Северном, так и в Южном 
полушарии.

В области внутритропической зоны конвергенции осредненная 
примерно по квадрату 300 х 300 км в слое 1000-850 мбар дивергенция 
скорости div V составляет — —1,4 • \0~5 с-1 и скорость w восходящего 
движения на уровне 900 мбар — около 1 см/с. Последнее переносит 
вверх около 390 Вт/м2 тепла конденсации, что соответствовало бы 
испарению “на месте” около 480 см воды в год. Очевидно, во внутри
тропической зоне конвергенции с большой площади поверхности оке
ана собирается и уносится вверх пар. Положение и смещение указан
ной зоны, таким образом, определяют и работу упомянутой термоди
намической машины, и взаимодействие тропической атмосферы и 
океана. Между южной и северной внутритропической зонами конвер
генции имеется сравнительно сухая зона. Пассаты в общем устойчи
вые ветры. Из-за малости силы Кориолиса в тропической зоне пасса
ты дуют в направлении, составляющем большой угол к изобарам. Их



вертикальная мощность сильно меняется с сезоном, увеличиваясь 
зимой (до 9 км) и уменьшаясь летом близ внутритропической зоны 
конвергенции с ее переменными и слабыми ветрами. В потоке пассата 
иногда возникают возмущения. В частности, там наблюдаются вос
точные волны — ложбины пониженного давления, движущиеся к 
западу со скоростью 7-12 м/с. Средняя длина таких волн L  — 3100 км 
и период т — 3 сут.

Сходны с восточными волнами также муссонные депрессии, летом 
проходящие над Индией на запад и слабо выраженные в поле давле
ния. Они дают много осадков.

В тропической стратосфере существует смена восточных и запад
ных ветров с 26-месячным периодом. Западный поток со скоростью 
около 15 м/с формируется в средней стратосфере выше 30 км и 
распространяется вниз, постепенно затухая и уступая потом место 
аналогичному восточному потоку.

Ц ИРКУЛЯЦ И Я УМ ЕРЕННЫ Х Ш ИРОТ

Западный ветер, преобладающий в значительной части тропосфе
ры и нижней стратосферы за пределами 30-34° ю.ш. и с.ш., можно 
рассматривать как термический ветер, создаваемый направленным к 
полюсам градиентом температур, наибольшим между 30 и 70° с.ш. 
Ближе к полюсу и градиенты и ветры ослабевают.

Заметим, что всякий меридиональный обмен воздухом между 
тропиками и полярной областью должен создавать западные состав
ляющие ветра в высоких широтах и восточные — в низких. Действи
тельно, например, в переносимых к полюсу потоках должен сохра
няться момент вращения около земной оси, направленный на восток 
и наибольший в низких широтах. Аналогично восточная составля
ющая возникает в течениях, направленных от полюса.

Зональный западный поток, т.е. поток вдоль параллели, может 
быть устойчивым, если возникшее в какой-либо области малое его 
возмущение — от более теплой подстилающей поверхности, горного 
хребта и т.д. — вскоре затухает. Он будет неустойчивым там, где 
такие возмущения вырастают в большие волны или циклоны. И не
устойчивость и поведение возмущения зависят при этом от поля 
геострофического ветра — от бароклинности атмосферы.

Пусть в бароклинной атмосфере поверхности равной потенциаль
ной температуры (изэнтропические поверхности) поднимаются под 
небольшим углом к северу, т.е. в направлении отрицательных х. 
Положим, что геострофический поток направлен к востоку и скорость 
его равна v . Пусть частица воздуха в некотором возмущении в этом 
потоке может двигаться и колебаться в плоскости £у, где ось of



направлена к северу вдоль изэнтропической поверхности. Состав
ляющие ускорения будут тоща пропорциональны агеострофическим 
отклонениям и равны, если считать, что угол осей (х, £) близок к л:,

f - / ( « - t g ;  f  - f t *  (6.8)

а изменения геострофического ветра, окружающего колеблющуюся 
частицу, равны

—  =  ( 6 . 9 )

Предположим, что и^ > 0. Если

• т-е- ж > /’ (6Л0)

то частица приобретает добавочное ускорение д и /dt = I (v — г>г) < 0, 
направленное в ту же сторону, что и скорость иg начального смеще
ния. Малые возмущения поэтому могут вырастать в большие волны, 
или волны Рособи.

Пусть в зональном потоке со скоростью v возникает малое возму
щение с составляющими скорости и ', г/. Если поток горизонтальный, 
бездивергентный (w = 0, d i v  у  = 0) и баротропный (др / дх • др/ду  —
— др/ду - др /  дх = 0), то уравнение сохранения вихря имеет вид

[—  +  U —  + V — W —  \ +Ри =  0,  ( 6 . 1 1 )* дх ду) ду) н '

где /3 = — 2оо cos ip !г (г — радиус Земли).
Подставляя и — и ', v = v + v' и пренебрегая малыми произведе

ниями u'v' и и'2, получим:

( ! + * i )  ( f  |612> 
Обозначим через W(x, у) функцию тока возмущения, такую, что 

и ’ = — d W /ду, v f = дЧ*/дх. Подставляя в (6.12), находим

д2Ч> д2Ч> _ у 3 ^  = 0. (6.13)
дудх2 d f\ /

Решением этого уравнения является, в частности, выражение



где В  — амплитуда, L  — длина волны, d — ширина пояса, в котором 
происходят колебания, с — фазовая скорость волны. Подставляя
(6.14) в (6.13), имеем

(6.15)

Так как /?<0, то скорость с тем меньше, чем больше L. В низких 
широтах, где скорость v направлена к западу и параметр 1/31 велик, 
фазовая скорость волны с < 0  и волны распространяются к западу 
(как восточные волны). В умеренных широтах 0 < с < v и цикло
ны движутся на восток. При длине волны

с = 0 и возмущения будут неподвижны. Таковыми могут быть ли
бо очень длинные волны, либо волны при малой v — слабом об
щем потоке, например, в окклюдирующемся циклоне. Таковы же 
устойчивые динамические антициклоны, в частности Азорский и 
Гонолульский в северном тропическом поясе, для которых L  = 
= 18 ООО км.

Число волн, укладывающихся на широтном круге <р, можно на
звать волновым числом к {к  — 2лг cos^)/L). Карты барической то
пографии уровней 700, 500 мбар и более высоких уровней всегда 
обнаруживают несколько (к = 5-6 и более) таких волн. Весьма дав
но существует в синоптике правило о повторяемости изменений 
погоды через Т  = 5-5,5 дня ( Т  = b / v ), хотя оправдываемость этого 
правила и невысока. Над небольшими источниками тепла, такими, 
как Средиземное или Черное море, длина волн L  мала (к до 30).

Волна в верхней тропосфере, создающая, в частности, прорыв 
холодного воздуха далеко на юг в ложбине волны, может быть при
чиной образования циклонов в нижней тропосфере из-за холодной 
адвекции, уменьшения I в низких широтах и усиления конверген
ции. Аналогично прорыв теплого воздуха на север — теплая адвек
ция — ведет там к антициклогенезу. Циркуляция тропосферы распа
дается на разбросанные вихри.

СТРУЙНЫЕ ТЕЧЕНИЯ

Одной из особенностей циркуляции тропосферы и иногда стра
тосферы являются струйные течения. Так называют узкое течение 
большой скорости, чаще всего западное, небольшого вертикального 
протяжения и значительной длины — иногда более 10 000 км, вре



менами возникающее в атмосфере. В плане струйное течение неред
ко “змеится”, следуя изогипсам — линиям тока длинных волн, 
их гребням и ложбинам. Максимальное значение скорости на оси 
струйного течения может достигать 150-160 м/с. При таких скоро
стях — около половины скорости звука — динамическое давление 
в струе сильно уменьшается и струя сжимается в соответствии с тео
ремой Бернулли.

Струйные течения возникают при большом сближении изо
гипс — больших др/дп  и дТ /дп  — близ границ теплых и холодных 
масс воздуха, теплых морских течений, границ степи и тайги в Азии 
и пр. Скорость в струйных течениях может быть отлична от геост- 
рофической. Вертикальные градиенты dv/dz  в струйных течениях 
очень велики и могут достигать 64 м /(с км). Они создают зна
чительную турбулентность, “болтанку” самолетов, волнистые формы 
облаков и т.д.

Сравнительно постоянное субтропическое западное струйное те
чение находится над континентами между 25 и 35° с.ш. с осью на 
высоте 10-11 км и максимальной скоростью vmSLX = 40-50 м/с. Гораз
до более изменчиво и в пространстве и во времени полярное струйное 
течение — между 45-70° с.ш. с осью в среднем на высоте 9 км и 
t>max = 39-48 м/с. Такое струйное течение, направленное от Японии к
Камчатке, дает временами над Южно-Сахалинском ветер до 128 
м/с. Еще большие скорости (до 137 м/с) наблюдались на о. Визе в 
Центральном Арктике.

М УССОН Ы

Муссонами называют воздушные течения большого масштаба, зи
мой направленные с континента на океан, летом — с океана на 
континент, достаточно устойчивые, иногда сильные, иногда умерен
ной скорости. Выше уже указывалось, что муссоны зависят от неоди
накового нагревания суши и моря (суша зимой заметно холоднее, а 
летом теплее, чем море) и от возникающей, таким образом, разности 
давлений. Однако зависимость между волнами давления и темпера
турой в атмосфере при муссоне гораздо сложнее, чем при бризе, 
прежде всего из-за влияния силы Кориолиса, существенно меняю
щейся с широтой. Действительно, обширные области муссонов распо
ложены в тропических зонах Африки, Азии и Австралии — зонах, 
где муссон взаимодействует с потоками пассатов обоих полушарий 
при К О  и I > 0.

Кроме упомянутых областей муссоны существуют и над Восточ
ной Азией: зимой холодный сухой ветер дует из области Сибирс



кого антициклона над Дальним Востоком и Китаем. Летний мус
сон в Восточной Азии, гораздо более слабый и менее устойчивый, 
возникает при формировании небольших циклонов, например, над 
Маньчжурией.

Многие свойства муссона пока еще изучены недостаточно. Осо
бенно трудно объяснима и непредсказуема большая изменчивость 
муссона.



ЧАСТЬ III

ФИЗИКА ГИДРОСФЕРЫ ЗЕМЛИ

Со школьной скамьи все мы знаем, что вода покрывает 75% 
поверхности земного шара. Это и ослепительно синие огромные оке
аны и моря, и нежно-голубые озера и водохранилища, и многочис
ленные реки, серебристыми лентами пересекающие территорию всех 
материков. Каждый водный объект, будь то океан, море, озеро, ис
кусственное водохранилище или река, можно уподобить сложному 
организму, в котором одновременно протекают многочисленные фи
зические, химические и биологические процессы. Изучением фи
зических процессов в гидросфере Земли занимается физика моря 
и вод суши.

ГЛАВА I
ОБЩИЕ СВЕДЕНИЯ О МИРОВОМ ОКЕАНЕ

Мировой океан состоит из четырех океанов: Тихого, Атлантичес
кого, Индийского и Северного Ледовитого. Части океана, примыкаю
щие к материкам, составляют окраинные моря. Это, например, Кар
ское, Баренцево, Охотское и др. В отдельную группу выделяются 
внутренние моря, которые соединяются с Мировым океаном пролива
ми или представляют части океана, отделенные от него цепями остро
вов. В качестве примера внутренних морей можно назвать Средизем
ное и Черное моря. Полностью изолированным от Мирового океана 
является Каспийское море.

Рельеф океана весьма сложен. К основным формам рельефа отно
сятся шельф, или материковая отмель, материковое подножие и само 
ложе океана. Последнее разделяется на срединно-океанические хреб
ты, глубоководные желоба и впадины и на отдельные котловины. 
Таких котловин в Мировом океане насчитывается чуть меньше 100. 
Их обособленное расположение по отношению друг к другу и опреде
ляет неоднородность распределения физических свойств воды в при
донной области Мирового океана.



Одна из важнейших областей Мирового океана с точки зрения 
практического использования — его шельф. Вместе с тем именно в 
шельфовой зоне особенно ярко проявляется вся сложность физиче
ских процессов, протекающих в гидросфере Земли.

Химически чистая вода представляет собой соединение кисло
рода с водородом Н20  и в природных условиях встречается в трех 
фазах: жидкой — океаны, моря, реки, озера, водохранилища, под
земные воды; газообразной — в атмосфере и под землей и твердой — 
льды и снежный покров. Вода обладает рядом аномалий, из кото
рых с точки зрения физических процессов, протекающих в гидросфе
ре Земли, наиболее важны следующие. В отличие от огромного боль
шинства веществ, для которых твердая фаза является более плотной, 
чем жидкая, плотность льда существенно меньше плотности воды 
(примерно на 10%). Максимальной плотностью пресная вода облада
ет при температуре + 4°С, а не при нулевой температуре. Во всех 
естественных водоемах помимо обычной воды Н20  в ничтожных 
долях (порядка десятитысячных долей) присутствует тяжелая вода, 
представляющая собой окись дейтерия. Для тяжелой воды температу
ра максимальной плотности составляет 11,6°С. Вода естественных 
водоемов — это основной вид сырья для получения тяжелой воды, 
необходимой для атомной промышленности.

СОЛЕНОСТЬ В О Д  МИРОВОГО ОКЕАНА

Характернейшей особенностью вод Мирового океана является их 
соленость, т.е. наличие в воде растворенных минеральных солей. 
Соленость — величина безразмерная, ее измеряют в промилле — 
тясячных долях (%о). Соленость вод открытого океана от района к 
району меняется от 31 до 38%о. Экстремальные значения солености 
(минимальные и максимальные) наблюдаются во внутренних мо
рях. Если во внутреннем море осадки и речной сток преобладают 
над испарением с его поверхности, то соленость такого моря будет 
ниже, чем в Мировом океане. Примером могут служить Черное 
и Балтийское моря, соленость которых составляет 23 и 20%о соот
ветственно. Если же в водном балансе внутреннего моря преоблада
ет испарение, то соленость такого моря будет выше, чем в океане. 
Так, например, в Средиземном море она составляет 38%о, а в Крас
ном — 41%0. Крупномасштабные неоднородности распределения со
лености в океане обусловлены распределением испарения и осадков, 
а также вертикальной и горизонтальной циркуляцией вод Мирового 
океана.



Интересной особенностью распределения солености вод Мирового 
океана является наличие промежуточного, относительно распреснен- 
ного слоя воды, существующего в трех океанах (Атлантическом, Ти
хом, Индийском) на глубине 500-1500 м и имеющего форму антарк
тического кольца. Прослойка слабосоленого слоя воды существует 
также и в северной половине Тихого океана, где она формируется в 
верхнем слое океана. Эта особенность в распределении солености вод 
Мирового океана все еще недостаточно изучена и понята. Проникно
вение в Атлантику через глубинную часть Гибралтарского пролива 
средиземноморской воды формирует в Атлантическом океане про
слойку вод с относительно высокой соленостью.

ТЕМ ПЕРАТУРА В О Д МИРОВОГО ОКЕАНА

Температурный режим Мирового океана определяется в основном 
двумя процессами: поверхностным и объемным поглощением сол
нечной радиации и испарением с его поверхности. Перераспределе
ние температуры в водах океанов и морей связано с крупномасштаб
ными океанскими течениями, горизонтальным и вертикальным тур
булентным перемешиванием.

Основной особенностью вертикального распределения темпера
туры в водоемах является наличие так называемого слоя скачка 
температуры — сезонного термоклина. Выше этого слоя лежит 
слой почти однородной температуры — верхний квазиоднородный 
слой. Ниже сезонного термоклина расположена область главного тер
моклина, охватывающего основную толщу вод Мирового океана. 
И наконец, к океанскому дну примыкает придонный погранич
ный слой океана. Толщина верхнего квазиоднородного по темпера
туре слоя океана летом составляет 60-70 м, достигая за счет испа
рения в тропиках и субтропиках 100 м и более. Перепад темпера
туры в сезонном термоклине в период максимального прогрева вод 
океана может составлять 10-15°С. В экваториальных районах Ми
рового океана, где сезонные колебания температуры невелики, се
зонный слой скачка также выражен слабо и верхний квазиодно
родный слой океана непосредственно подстилается главным термо
клином.

На рис. 1.1 хорошо прослеживаются основные черты, свойствен
ные распределению температуры и плотности по глубине океа
на. Тонкий приповерхностный слой воды составляют теплые тро
пические воды. Основная толща океана занята холодными во
дами полярного происхождения, которые отделяются от теплых 
поверхностных слоем скачка, где температура падает примерно



а

б

Рис. 1.1. Распределение температуры Т  в °С (а) и плотности ot (б) на квазимеридио- 
нальном разрезе через Западную Атлантику (Океанология. Физика моря, 1978)

от 17 до 7°С. Из рис. 1.1 видно также, что термоклин (слой 
скачка) приподнят на экваторе, заглубляется в субтропиках и выхо
дит к поверхности океана в умеренных широтах, что обусловлено 
связью поля плотности с полем крупномасштабных океанских те
чений.

При описании глубинного температурного режима вод океа
на удобнее использовать не обычную температуру, а потенциаль-



Рис. 1.2. T -s-кривая для экваториальной области Атлантики по данным “Кроуфорда” 
23 ноября 1958 г. Числа показывают значения глубины в метрах, соответствующие 
выделенным точкам кривой (Океанология, физика моря, 1978)

ную, так как при этом исключается влияние давления на темпе
ратуру.

Средняя температура вод Мирового океана равна 3,8°С, а сред
няя потенциальная — 3,59°С. Максимальная температура океа
нических вод наблюдается в Персидском заливе и составляет 33,0°С. 
Минимальные температуры имеют место в полярных областях. Тем
пература замерзания океанических вод зависит от их солености.

Широко используемым методом изображения осредненной вер
тикальной термохалинной структуры вод океанов и морей яв
ляется метод T-s-диаграмм. При этом в качестве декартовых ко
ординат используется температура и соленость, а глубина отмечает
ся точками на кривых. Пример 7Ч$-диаграммы для экваториаль
ной области Атлантики представлен на рис. 1.2, на котором хо
рошо прослеживается поверхностная вода южноатлантического про
исхождения с ядром на глубине 100 м, антарктическая промежу
точная вода, ядро которой расположено на глубине 700 м, и глубин
ная вода, поступающая из Северной Атлантики, с ядром на глубине 
3 ООО м.

ПЛОТНОСТЬ М ОРСКОЙ воды

Плотность морской воды является функцией температуры, со
лености и давления: p w = p w(T, s , р). В отличие от атмосферы для



морской воды аналитической формы записи уравнения состояния 
не существует. До настоящего времени океанологи оперируют глав
ным образом с зависимостями, полученными эмпирическим пу
тем. Зависимость плотности морской воды от давления адекватна 
ее зависимости от глубины и, следовательно, не сказывается на 
движении океанских вод. Поэтому вместо p w(T , s , р) используют
величину плотности, приведенной к атмосферному давлению ра 
при постоянной температуре и солености p t(Ty s , ра).

Поскольку изменение плотности происходит только в третьем 
знаке после запятой, употребляют понятие условной плотности

здесь р(4, 0, ра) — плотность пресной воды при температуре 4°С 
и давлении ра, равная 1 г/см3.

Для морской воды, так же как и для атмосферы, используется 
понятие потенциальной температуры (см. ч. II, гл. 1).

Влияние температуры на плотность морской воды несколько боль
ше, чем влияние солености, вследствие этого положения термокли
на и пикноклина (скачка плотности), как правило, совпадают друг 
с другом.

В среднем океан — устойчиво стратифицированная среда. 
Для характеристики степени устойчивости океанских вод исполь
зуется величина, называемая частотой Вяйсяля, представляющая 
собой частоту колебаний частицы жидкости, выведенной из по
ложения равновесия в условиях устойчивой стратификации плот
ности:

здесь сзв — скорость звука в океане, ср и су — удельные теплоемко
сти воды при постоянном давлении и объеме соответственно.

Структура вод Мирового океана и его динамический режим оп
ределяются в значительной степени общей циркуляцией вод
ных масс. Причиной возникновения общей циркуляции могут слу
жить нагревание, охлаждение, осадки и испарение, касательное 
напряжение ветра, атмосферное давление. На крупномасштабные 
течения, возникающие в океане, оказывает влияние сила Корио- 
лиса.

( 1. 2)



ТОНКАЯ ТЕРМ ОХАЛИННАЯ СТРУКТУРА ВОД
МИРОВОГО ОКЕАНА

Примечательной особенностью водных масс Мирового океана яв
ляется открытая сравнительно недавно их тонкая термохалинная 
структура. Измерения, выполненные с помощью высокочувствитель
ных зондов, показали, что вертикальные распределения темпера
туры, плотности, солености, электропроводности воды, скорости зву
ка и скорости течения в океане чрезвычайно изрезаны (рис. 1.3, 1.4). 
На вертикальных профилях перечисленных величин хорошо про
слеживаются структурные детали, масштаб которых может менять
ся от нескольких сантиметров до десятков метров. Структурные 
особенности, вертикальный масштаб которых превышает метр, хо
рошо воспроизводятся при повторном зондировании и, следователь
но, являются относительно долгоживущими образованиями, сохра
няющимися в течение времени от нескольких часов до нескольких 
суток.

Если обозначить в момент г в точке (х, у) мгновенные распределе
ния по вертикали температуры, солености и плотности как Tx y r (z),

sx yT( z ) , p x y r (z),  то для этих величин можно записать следующие
выражения:

Тх, у, М  = <П*)> + TL T~(z) + Т'х у т ( Z ) , .

s x, у, r ( z ) =  ( s (z ) )  +  SL, х ( z)  +  s x. у, t 0 ) ’ ( L 3 )

Px, у , r ( z ) =  ( p i 2))  +  P l , f  ( z ) +  Px, у, r ( z )-

Здесь x и L — значения временного и пространственного масш
табов, разграничивающие структурные элементы, обусловленные 
тонкой слоистой структурой и весьма изменчивой турбулентной мик
роструктурой.

Первые члены в правой части (1.3) соответствуют стационар
ному и однородному в горизонтальной плоскости значению рас
сматриваемой величины и характеризуют класс явлений, который 
изучается классической океанографией. Третьи члены в правой 
части (1.3) отражают неоднородности, связанные с микротурбу
лентностью и получившие название “микроструктура”. Вторые же 
члены правой части выражений (1.3) соответствуют тем неоднород
ностям, которые относятся к явлению тонкой термохалинной стра
тификации океанических вод, определяемому как “тонкая струк
тура”.



Рис. 1.3. Результаты измерения вертикального профиля скорости звука (с интервалом 
10 мин) в верхнем квазиоднородном слое Индийского океана

Рис. 1.4. Вертикальные профили температуры и солености по данным многократно
го зондирования с дрейфующего судна с интервалом в 6 мин в слое красноморских 
вод, распространяющихся в толще вод Аравийского моря (Океанология. Физика мо
ря, 1978)



Наряду с чередованием в океане участков с низкими и высо
кими вертикальными градиентами того или иного свойства здесь 
часто наблюдаются и изотермические слои, где вертикальные гра
диенты свойств равны нулю. Океаническим водам свойственно 
также наличие участков с инверсионным ходом плотности по глу
бине. Примером такого инверсионного слоя в распределении плот
ности с глубиной может служить поверхностная пленка в океане, 
где градиент температуры на 1-2 порядка быше, чем самые резкие 
градиенты, наблюдаемые в термоклине (см. ч. II).

Изрезанность вертикальных профилей солености в океане, как 
правило, больше изрезанности аналогичных профилей темпера
туры. Известно, что скорости молекулярной диффузии тепла и 
соли в воде различаются на два порядка. Это обстоятельство при
водит к возникновению в морской воде такого интересного яв
ления, как дифференциально-диффузионная конвекция, которая 
также обусловливает расслоение жидкости. Возможно, что и ко
эффициенты турбулентного обмена теплом и солью в океане 
также не равны друг другу. И хотя для некоторых специфичес
ких конвективных процессов это уже доказано, для окончатель
ного выяснения вопроса требуется проведение дальнейших исследо
ваний.

Тонкая термохалинная структура в океане формируется на фоне 
гидростатической устойчивости водных масс. Для изменения гидро
статически устойчивого поля плотности необходимо либо затратить 
энергию против архимедовых сил, что приведет к повышению потен
циальной энергии жидкости, либо высвободить часть потенциальной 
энергии и перевести ее в кинетическую.

Таким образом, существует два класса процессов, приводящих к 
образованию тонкой структуры океана. В первом случае для ее фор
мирования необходимо наличие внешних источников кинетической 
энергии, расходуемой на повышение потенциальной энергии жид
кости. В качестве таких источников могут выступать течения, при
ливные явления, инерционные колебания и внутренние гравитацион
ные волны. Во втором случае происходит расход доступной потенци
альной энергии жидкости, при этом часть освобожденной потенци
альной энергии безвозвратно теряется (например, вязкая диссипация 
при конвекции), а гидростатическая устойчивость жидкости повы
шается.

Возникнув по той или иной причине, тонкая термохалинная стра
тификация определяет генерацию и распределение микротурбулент
ности в толще вод Мирового океана.



ГЛАВА 2
ДИНАМИКА ОКЕАНА И  ВОД СУШИ
РАЗЛИЧНЫЕ ТИПЫ  ТЕЧЕНИЙ
В ГИДРОСФЕРЕ. ВОЛНЫ

Течения в Мировом океане интересны не только сами по себе, но и 
вследствие того, что они оказывают существенное влияние на пе
рераспределение водных масс по земной поверхности.

В зависимости от причин, порождающих течения, последние под
разделяются на дрейфовые, градиентные, конвекционные, прилив
ные, суспензионные. Существуют также течения, вызванные сейша
ми и волнами цунами.

ДРЕЙФОВЫ Е ТЕЧЕНИЯ

Основной причиной всех движений в океане является ветер. 
Под действием ветра в океанах, морях и пресных водоемах воз
никают дрейфовые течения. Силой, вызывающей дрейфовое тече
ние, служит сила трения Р воздушного потока о подстилающую 
водную поверхность. Рассмотрим случай установившегося движения 
в бесконечно глубоком море и будем считать, что плотность воды 
всюду постоянна и вода несжимаема. В этом случае уравнения дина
мики будут иметь вид

ляющие горизонтальной скорости, v — кинематическая вязкость 
воды.

Граничные условия на поверхности задаются следующим об
разом;

(2. 1)

div v = О,

где а2 = со sin y>/v, и и v — продольная и поперечная состав

а м

Ось * направлена по ветру. 
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Решение системы уравнений (2.1) с граничными условиями (2.2) 
можно представить в виде

и = V0e-az sin (45° -  az),

v  = F0e-az cos (45° -  az), (2.3)

Vo = ^  FTp/pva-
Отсюда видно, что абсолютная величина скорости дрейфа V0 на 

поверхности океана прямо пропорциональна силе трения F^.  На
правление же дрейфового течения на поверхности океана не сов
падает с направлением ветра и составляет с последним угол 45°. 
Отклонение реального направления дрейфового течения от на
правления ветрового потока определяется действием силы Кори
олиса. При этом в Северном полушарии дрейфовое течение откло
няется вправо от направления ветра, а в Южном — влево. По ме
ре увеличения глубины z абсолютная величина вектора скорости
дрейфового течения уменьшается по экспоненциальному закону, 
а сам вектор все более и более поворачивается вправо. На некото
рой глубине, которая получила название глубины трения (z * D), 
вектор скорости дрейфового течения будет направлен в сторону, 
прямо противоположную направлению вектора скорости дрейфового 
течения на поверхности океана. Из (2.3) следует, что глубина тре
ния равна

D = -  = я  V V. . (2.4)а (о sin <р
На горизонте, равном удвоенной 
глубине трения, направления векто
ров скорости дрейфового течения на 
этой глубине и на поверхности оке
ана совпадут. Полярная диаграмма 
скоростей дрейфового течения пред
ставлена на рис. 2.1. Логарифми
ческая спираль, являющаяся годог
рафом векторов дрейфового тече
ния, получила название спирали 
Экмана, по имени ученого, впервые 
предложившего теорию дрейфового 
течения. При расчете дрейфовых те- Рис 2 ] Изменение ^ „ 4MHbI „ на_
чений в неглубоких водоемах не- правления вектора скорости дрейфо-
обходимо учитывать силу трения о вого течения с глубинои



дно. В таких водоемах угол отклонения вектора поверхностной ско
рости дрейфового течения от направления ветра не обязательно со
ставляет 45°. Если глубина водоема в рассматриваемом районе боль
ше глубины трения, то такой водоем следует считать бесконечно 
глубоким. В приэкваториальной области, где значение широты <р 
мало, величина глубины трения очень велика и с приближением к 
экватору стремится к бесконечности. Таким образом, в приэкватори
альной зоне Мирового океана глубины вне зависимости от их реаль
ного значения следует считать малыми и рассматривать дрейфовые 
течения как течения в неглубоком море. Теоретическим путем 
можно проследить за развитием дрейфового течения во времени, 
т.е. решить задачу о развитии течения под действием постоянно
го ветра в первоначально покоящемся океане. В случае неустано- 
вившегося дрейфового течения соотношение между скоростями на 
различных горизонтах отличается от аналогичных соотношений для 
установившегося течения.

Дрейфовые течения наблюдаются и в северных морях, поверх
ность которых покрыта льдом. В этом случае ветер действует не 
непосредственно на водную поверхность, а на плавучие ледяные 
поля, которые за счет трения увлекают за собой водные массы.

Следует отметить, что чисто дрейфовые течения могут реализовы
ваться только в районах открытого океана, вдали от берегов. В при
брежных же областях дрейф приводит к понижению или повышению 
уровня воды, что является одной из причин возникновения так назы
ваемых градиентных течений.

ГРАДИЕНТНЫ Е
И  КОНВЕКЦИОННЫ Е ТЕЧЕНИЯ

Течения в океане часто возникают под действием силы градиен
та давления. Такая ситуация может реализоваться в следующих слу
чаях: при образовании у берегов сгона или нагона воды; при возник
новении в отдельных районах Мирового океана зон конвергенции 
или дивергенции водных потоков; при подъеме или падении уров
ня воды в одном из водоемов, что может вызываться, например, 
изменением стока рек; при неоднородном горизонтальном распре
делении плотности воды, что возможно при вторжении в море вод
ных масс, плотность которых отлична от плотности окружающей 
воды. В случае, когда ветер дует в течение некоторого промежутка 
времени, в море возникает наклон уровня, наиболее четко выражен
ный вблизи береговой черты. Естественно, что наклон поверхности 
создаст градиент давления, который и явится причиной возникнове



ния сгонного или нагонного течения — одного из типов градиент
ных течений.

Допустим, что в некоторый момент времени работа ветра прекра
тилась. Тогда течение, которое возникает под действием градиента 
давления, можно описать с помощью уравнений вида

d2u
dz2

+ 2 a2v = О,

d2v
~dJ

(2.5)

div v = 0.
Здесь у — угол наклона морской поверхности вдоль направления 
действия ветра (вдоль оси х ) . Граничные условия на водной поверх
ности будут равны

На дне задается условие прилипания, т.е. равенство нулю составляю
щих скорости.

Естественно, что для градиентных течений, так же как и для 
дрейфового, должна существовать глубина трения, но отсчитывает
ся она в этом случае не от по
верхности, а от дна и называется 
нижней глубиной трения (£>').
Толща же воды, расположенная 
выше нижней глубины трения 
D \  как показывает решение за
дачи, движется в одном и том 
же направлении перпендикуляр
но действующему градиенту дав
ления (рис. 2.2). В этом и состоит 
отличие градиентного течения от 
дрейфового, которое с глубиной 
затухает.

Таким образом, движение вод Мирового океана по вертикали 
можно разбить на три главные части:Л) придонное течение, реали
зующееся в слое толщиной D ' над дном и имеющее скорости, раз
личные по величине и направлению (£>' — нижняя глубина трения) ; 
2) основное, или глубинное, течение, которое охватывает глубины 
от z = D' до поверхности и скорость в котором практически не меня

Рис. 2.2. Зависимость распределения по 
глубине скорости градиентного течения от 
соотношения глубины моря Н  и глубины 
трения D



ется с глубиной; 3) поверхностное течение, скорость которого рав
на сумме чисто дрейфового и глубинного течений. Поверхностное 
течение проникает до глубины z = £>, которая называется верхней 
глубиной трения.

Полное решение задачи о сгонно-нагонных течениях представляет 
большие трудности в связи с необходимостью учета граничных усло
вий, связанных с наклонным дном. Последнее делает важным учет 
вертикальной составляющей скорости течения, т.е. задача становится 
трехмерной.

Теоретическое описание нестационарных градиентных течений 
существенно сложнее, нежели описание нестационарных дрейфовых 
движений.

Примером градиентных течений являются также бароградиент
ные течения, которые обусловлены различием атмосферного дав
ления над отдельными участками Мирового океана. Бароградиент
ные течения, в отличие от дрейфовых, распространяются до дна оке
ана и изменяются в соответствии с изменением поля атмосфер
ного давления. Причиной их возникновения служат главным обра
зом циклоны и антициклоны. Эти воздушные вихри сопровожда
ются, как правило, сильными ветрами, под действием которых 
на фоне бароградиентных течений развиваются и дрейфовые те
чения. Для описания бароградиентных течений используются сис
темы уравнений (2.1) и (2.5). Система уравнений (2.5) служит так
же и для описания так называемых суспензионных, или муть- 
евых, потоков, которые возникают при стекании по склону подвод
ных гор водных масс с большим содержанием илистых наносов, 
а также наблюдаются в устьях больших рек при их впадении в моря 
и океаны.

Одной из разновидностей градиентных течений являются кон
векционные течения. Они возникают вследствие различия плотно
сти морской воды на одной и той же глубине, что создает действу
ющий горизонтальный градиент давления. Расчет конвекционных 
течений может быть выполнен с помощью широко распространенно
го динамического метода. Этот метод основан на анализе положения 
и формы трех семейств поверхностей в толще вод Мирового океана: 
эквипотенциальных (поверхностей равной величины потенциала си
лы тяжести), изобарических (поверхностей равного давления) и изо- 
стерических (поверхностей равного удельного объема). Примером 
эквипотенциальной поверхности может служить поверхность абсо
лютно спокойного океана. Принимается, что поверхность океана на 
определенном его участке является горизонтальной. В этом случае



поверхности с фиксированными значениями потенциала силы тяжес
ти Г = — gh будут горизонтальны и параллельны друг другу. На по
верхности океана значение потенциала силы тяжести принимается 
равным нулю.

Сила гидростатического давления в океане определяется как

р =pgh=pD*,  (2.7)
где р  — средняя плотность морской воды, h — глубина, D* — ве
личина, получившая в океанологии название “динамическая глу
бина”.

В случае статического равновесия воды изостеры, изобары и экви
потенциальные поверхности совпадают друг с другом.

Если же в океане сущест
вует движение водных масс, 
т.е. течения, то это с неиз
бежностью отразится на по
ложении изостер и изобар: 
они будут наклонены по от
ношению друг к другу и к 
линиям эквипотенциальных 
поверхностей. Положение изо
бар и изостер рассчитывается 
по данным измерений. Для 
расчета течений динамичес
ким методом рассматривает
ся некоторый контур, огра
ниченный двумя вертикаль
ными разрезами и двумя 
глубинами (рис. 2.3). Ско
рость в таком контуре можно 
оценить с помощью гидроди
намической теории циркуля
ции, записав следующее со- _ ^ _Рис. 2.3. Схема, поясняющая динамическим
отношение: метод измерения морских течений

л
д * л } \  '<

С = о  v cos (у , dX) dX\ (2. 8)

здесь v — скорость, (у , dX) — угол между вектором скорости и 
направлением элемента контура длиной dX. Можно сказать, что из
менение циркуляции во времени с учетом действия силы Кориоли-



са и сил вязкости зависит от удельного объема морской воды и дав
ления следующим образом:

dC
dt =  -  o v d p - Ъ о - ^ - -  F1X), (2.9)

где со — угловая скорость вращения Земли, d F j d t  — изменение 
площади проекции контура на плоскость экватора (учет влияния 
силы Кориолиса), FTp — сила трения.

Если в качестве верхней и нижней границ рассматриваемого кон
тура выбраны две изобары, интегрирование по которым даст ноль, то 
интеграл, стоящий в выражении (2.9), будет равен

здесь L  — расстояние между двумя гидрологическими станциями.
Формула (2.11) позволяет определить разность скоростей на глу

бинах, соответствующих двум изобарам. Если на одной из глубин 
скорость течения известна, то с помощью выражения (2.11) можно 
вычислить скорости для других глубин. Динамический метод, как 
уже упоминалось, позволяет рассчитать скорость конвекционного 
течения.

Дальнейшее развитие теории морских течений связано с уче
том топографии морского дна. Как показали наблюдения, в усло
виях крупномасштабных неоднородностей морского дна при расче
те течений необходимо учитывать эффект бокового трения, гораз
до более существенного, чем трение между горизонтальными сло
ями воды. Сила бокового трения игра'ет особенно большую роль 
в мощных морских течениях, вторгающихся в виде струи в окру
жающие воды Мирового океана. Примером такой струи является 
течение Гольфстрим. Внедряясь в относительно спокойную воду, 
Гольфстрим постепенно засасывает с боков все новые и новые вод
ные массы, формируясь как мощная река в океане, на границах ко-

Ov dp = — D2. (2. 10)

В случае установившегося течения, т.е. при d C /d t  = 0, и в отсут
ствие силы трения получим

' 1 (2. 11) 
и0 ”  и\ ~  (^1 “  D2)/2L co sin^>;



Рис. 2.4. Противотечение в Тихом океане (по Ю.М. Шокальскому): а — лето Северного 
полушария, 6 — зима Северного полушария

торой образуются мощные вихри с вертикальной осью, известные 
как ринги Гольфстрима и обладающие большой живучестью (см. 
ниже).

Особенностью циркуляции вод Мирового океана является нали
чие экваториальных противотечений (рис. 2.4). Отличительная черта 
экваториального противотечения — его относительно большие ско
рости, достигающие 60 см/с на широте около 10°с.ш. При этом южное 
и северное пассатные течения имеют скорости 40 и 20 см/с соответ
ственно.

Как показали работы последних лет, при расчете экваториальной 
циркуляции помимо действия ветра необходимо учитывать и термо- 
халинные эффекты.

Изучая течения Мирового океана, нельзя пренебрегать ши
ротной изменчивостью силы Кориолиса. Изменение этого параметра 
с широтой приводит к таким особенностям наиболее мощных дрей- 
фововых течений, как сгущение линий тока около западных бе
регов и разрежение около восточных берегов океана в Северном и



Южном полушариях, поскольку то, что было левым относительно 
меридиана в Северном полушарии, становится правым в Южном и 
наоборот.

Мощности современных вычислительных машин сделали воз
можной постановку гидродинамической задачи о течениях в пере
слоенном океане во всей полноте и сложности с использованием 
граничных условий на поверхности и дне океана. Такие работы в 
настоящее время интенсивно развиваются.

Вместе с тем до настоящего времени продолжают оставаться акту
альными и непосредственные измерения поля течений в различ
ных районах Мирового океана. Именно инструментальным путем 
в 60-х гг. XX в. в Атлантическом океане советскими учеными бы
ло открыто течение Ломоносова, максимальная скорость которого 
достигает 120 см/с.

СИНОПТИЧЕСКИЕ ВИХРИ
В ОКЕАНЕ

Характерной особенностью циркуляции вод Мирового океана яв
ляются так называемые синоптические вихри. Это нестационарные 
вихреобразные возмущения поля скорости с горизонтальными разме
рами порядка 300-400 км, охватывающие водные массы от поверх
ности до глубин в сотни и тысячи метров, нередко проникая до дна 
или почти до дна океана. Поступательная скорость движения синоп
тических вихрей невелика, не превышает нескольких сантиметров в 
секунду. Океанские вихри такого масштаба делятся на вихри откры
того океана и фронтальные, возникающие во фронтальных течениях 
типа Гольфстрима или Куросио.

Фронтальные вихри Гольфстрима (ринги) рождаются при отсече
нии меандров от основной струи течения. Сами меандры возникают 
в процессе развития неустойчивых волнообразных движений, суще
ствующих в основной струе Гольфстрима и характеризующихся дли
ной волны в 300-400 км и фазовой скоростью порядка 6-10 см/с. 
Меандры, отколовшиеся от основного течения, превращаются в теп
лые антициклонические или холодные циклонические вихри, рас
полагающиеся соответственно слева и справа от основной струи. 
Пример трансформации циклонического меандра в синоптический 
вихрь приведен на рис. 2.5. Скорость поверхностного течения в меан
дре перед его отрывом от течения может достигать нескольких метров 
в секунду.

Фронтальный синоптический вихрь, отделившись от течения, 
может вести сепаратное, независимое существование на протяже-



Рис. 2.5. Распределение температуры (°F) на глубине 200 м в районе Гольфстрима с 
16 по 22 июня 1950 г. Заштрихованы области с температурой менее 65°F (18°С) 
(Океанология. Физика моря, 1978)

нии нескольких лет, покрыв при этом в океане огромные расстоя
ния (рис. 2.6).

Часть циклонов Гольфстрима, не успев затухнуть, поглощается 
Флоридским течением, а часть — очень медленно угасает в океане. 
Со временем диаметр вихря уменьшается, убывает его кинетичес
кая и доступная потенциальная энергия. Наблюдения и расчеты 
показали, что основной запас доступной потенциальной энергии цик
лонов Гольфстрима содержится в области главного термоклина и 
примерно в 10 раз превышает их полную кинетическую энергию. 
Для антициклонов Гольфстрима это соотношение еще больше: их



доступная потенциальная 
энергия может превышать 
кинетическую энергию в 
30 раз.

Фронтальные синопти
ческие вихри — вихри оди
ночные, расстояния между 
ними во много раз превос
ходят их собственные раз
меры.

Фронтальные вихри об
наруживаются на поверх
ности океана благодаря 
контрасту между темпера
турой и соленостью внут
ри вихря и вне его в ок
ружающих водных мас
сах. Скорость вращения 
частиц жидкости в вихре

Рис. 2.6. Перемещение одного из циклонов Голь- Очень велика И в верх-
фстрима с июня 1970 по апрель 1972 г. (Океано- нем слое океана может
логия. Физика моря, 1978) достигать нескольких мет

ров в секунду. Такие ско
рости вращения воды в вихре определяют высокий уровень его 
кинетической энергии. Знак вращения вихря с глубиной не ме
няется.

Фронтальные вихри существуют и путешествуют по океану, поч
ти не разрушаясь, на протяжении нескольких лет. Вихри представ
ляют собой как бы ловушки, практически не обменивающиеся энер
гией с окружающими их водными массами.

Из внешних факторов, оказывающих влияние на эволюцию вих
ря, следует выделить испарение с поверхности океана, что может 
заметно сказываться на термохалинной структуре синоптических 
вихрей.

Синоптические вихри открытого океана исследованы значи
тельно меньше, нежели фронтальные вихри. Установлено, что 
такие вихри расположены в глубинах океана, имеют достаточно 
устойчивые размеры (порядка 100 км) и перемещаются со сред
ней скоростью в несколько сантиметров в секунду. Однако ме
ханизм возникновения синоптических вихрей открытого океана и 
их эволюция до настоящего времени неизвестны и требуют изу
чения.



ПОВЕРХНОСТНЫ Е ВОЛНЫ

Хорошо всем известные волны на поверхности морей, океанов 
и пресных водоемов образуются главным образом под действием 
силы тяжести. Такие волны называются гравитационными. Пусть 
на поверхность жидкости, находящейся первоначально в состоянии 
равновесия, в течение малого промежутка времени Ат действует 
добавочное давление р , являющееся функцией координат. Это давле
ние выведет жидкость из состояния равновесия. Если вода — идеаль
ная, несжимаемая однородная жидкость, то значение вектора ско
рости v, возникающей в жидкости под действием давления р , можно 
найти, интегрируя уравнения Эйлера:

Ат Ат Ат Ат

Если добавочное значение р достаточно велико, то, несмотря на

нечен. Остальными членами, стоящими в правой части уравнения
(2.12), в силу малости величины Ат можно в этом случае пренеб
речь. Тогда из уравнения (2.12) с учетом равенства нулю скорости v 
в начальный момент времени можно записать

т.е. скорость может быть выражена как градиент некоторой функ
ции Ф = J /p ,  которая, следовательно, является потенциалом ско
рости. Такое движение называется безвихревым. Возникшее движе
ние будет оставаться безвихревым и далее, поскольку оно будет 
развиваться под действием силы тяжести; являющейся также потен
циальной.

Существует две основные приближенные теории гравитацион
ных волн: теория волн бесконечно малой амплитуды, которая яв
ляется линейной, и теория длинных волн. В первом случае считает
ся, что амплитуда волн мала по сравнению с длиной волны, во вто
ром — глубина жидкости считается малой по сравнению с длиной 
волны.

В теории гравитационных волн бесконечно малой амплитуды 
при бесконечной глубине жидкости потенциал скорости имеет вид

(vV )v j /  + g d t  -  — grad p d t  (2.12)

0 0 0 0

At

малость временного интервала Ат, интеграл
о

(2.13)

Ф(х, z, t) = С{е kz sin (кх — cot) (2.14)



число, Я — длина волны, а> — ее частота. С учетом выражения (2.14) 
можно показать, что для волн бесконечно малой амплитуды в слу
чае бесконечно глубокого моря справедливо дисперсионное соотно
шение вида

хорошо подтверждающееся на материалах натурных наблюдений. 
Это соотношение позволяет определять длину Я и фазовую скорость с

Ясно, что фазовая скорость волны с есть не что иное, как скорость 
движения ее формы. Используя дисперсионное соотношение (2.15), 
можно записать горизонтальную и и вертикальную w составляющие 
скорости движения частиц жидкости в волне в виде

Отсюда следует, что составляющие скорости и и w равны друг дру
гу, убывают с глубиной по экспоненциальному закону и фазы их 
противоположны. Легко показать, что траекториями частиц, которые 
совершают волновое движение, являются окружности и радиус их 
экспоненциально убывает с глубиной. При этом затухание волн 
с глубиной происходит избирательно: короткие волны затухают быст
рее, чем длинные. Это явление получило название гидродинамиче
ской фильтрации.

В случае, когда гравитационные волны бесконечно малой ампли
туды распространяются в жидкости конечной глубины Я, дисперси
онное соотношение для них имеет вид

со2 = gk, (2.15)

волны по ее частоте со или периоду Т = 2л/со:

1 _  _  8 ' 2л . gT  _g со
2л ~ ш2 ' 2л со к ' (2.16)

<?Ф gake kz л - i z ,, ли = -т— — ё——----  cos (kx — cot) = асое cos (кх — cot),
(2.17)

ЭФ _ gafcg----  sjn (кх — cot) = аше *z sin (кх — cot).

к sh кН - —  ch кН  
g

и параметры волн определяются следующими формулами:

(2.18)



мулы (2.16).
Если же глубина жидкости мала по сравнению с длиной волны

Такая ситуация имеет место при распространении приливных 
волн в морях и океанах. В этом случае траектории движения час
тиц жидкости становятся эллиптическими и вертикальная ось эл
липса затухает с глубиной быстрее, чем горизонтальная. При этом 
у дна частицы воды движутся уже только в горизонтальном направ
лении.

Воздействие волн на берега, на гидросооружения и плавсредства 
определяется их энергией. Поэтому энергия волн является одной 
из важнейших характеристик волнения не только с чисто поз
навательной точки зрения, но и с точки зрения решения приклад
ных задач. Полная энергия поверхностных волн складывается из ки
нетической и потенциальной. При этом кинетическая энергия обус
ловлена движением частиц жидкости, участвующих в волновом про
цессе, а потенциальная энергия определяется отклонением этих час
тиц от положения равновесия, т.е. от уровня невозмущенной водной 
поверхности. Можно показать, что кинетическая и потенциальная 
энергии волны равны друг другу и определяются только параметра
ми волн:

где а — амплитуда волны.
Следовательно, полная энергия имеет вид

(h = 2а — высота волны), т.е.пропорциональна квадрату высоты 
волны и ее длине.

КАПИЛЛЯРНЫЕ ВОЛНЫ

В образовании поверхностных волн помимо силы тяжести опре
деленную роль играет и сила поверхностного натяжения. При этом 
роль поверхностного натяжения тем больше, чем меньше длина вол
ны, и для волн с Я < 0,2 см силы поверхностного натяжения явля
ются доминирующими. Такие волны называются капиллярными. Ес

(2.22)



ли длина волны больше 0,2 см, но не превышает 20 см, то гравита
ционные и поверхностные силы для них имеют один и тот же поря
док и волны этого диапазона длин называются гравитационно-ка- 
пиллярными. Волны с А > 20 см относятся к гравитационным, силы 
поверхностного натяжения для них несущественны. Хорошо всем 
известная рябь, образующаяся на поверхности водоемов при слабом 
ветре, является примером капиллярных и гравитационно-капиляр- 
ных волн.

Для гравитационно-капилярных волн дисперсионное соотноше
ние имеет вид

0)2 = {gfc + th кН , (2.23)

и фазовая скорость их может быть выражена следующим образом:

со
c =  j  =

0*5 / j 2
' S , , 4 Eш + —  \ th k H ,  (2.24)

где о  — коэффициент поверхностного натяжения.
Сравнив выражения (2.24) и (2.19), видим, что первое слагае

мое в (2.24) чисто гравитационное. Следовательно, второе слагаемое 
в этом выражении относится к чисто капиллярным волнам. Из со
отношения (2.24) видно, что зависимость фазовой скорости гравита
ционных и капиллярных волн от длины волны противоположна: 
если для гравитационных волн фазовая скорость растет с ростом А, 
то для капиллярных — уменьшается. Таким образом, функция с (А) 
для гравитационно-капиллярных волн имеет минимум, который на
ходится из условия dc ! d X -  0. Из выражения (2.24) следует также, 
что характеристики линейных гравитационно-капиллярных волн яв
ляются аддитивными функциями силы тяжести и силы поверхност
ного натяжения. Следовательно, и энергия гравитационно-капилляр
ных волн может быть записана в виде суммы: ЕГ* = Е? + Е?, где 
Е г определяется силой тяжести, а ЕК — силами поверхностного на
тяжения.

Полная энергия гравитационно-капиллярных волн имеет вид

= у  (gp + ок2) .  (2.25)

Для чисто капиллярных волн, т.е. для волн с А < 0,2 см, действием 
силы тяжести по сравнению с силами поверхностного натяжения 
можно пренебречь, и для параметров капиллярных волн будут спра
ведливы следующие соотношения:



Как правило, на поверхности водоемов одновременно присутству
ют волны разных периодов, характеризующиеся разными фазовыми 
скоростями. Рассмотрим наиболее простой случай, коща на поверх
ности воды присутствуют две системы синусоидальных волн:

= a cos (к{х  -  co{ij и | 2 = а cos {^2Х ”  (2.27)

(£ — возмущение водной поверхности), распространяющиеся в од
ном и том же направлении и имеющие одинаковые амплитуды а, 
но разные фазовые скорости сх = g!cox и с2 = g/aj2. Предположим,
что частоты со̂  н со2 мало отличаются друг от друга. Из теории
колебаний известно, что сложение колебаний с близкими часто
тами приводит к биениям. В случае волн на поверхности раздела 
вода—воздух эти биения идентифицируются как группы волн, или 
волновые пакеты (рис. 2.7). Отдельные группы волн состоят из волн 
переменной амплитуды, в промежутках между группами волн сво
бодная поверхность жидкости почти не возмущена.

Рис. 2.7. Схематическое изображение групп волн, или волновых пакетов

Групповая скорость, т.е. скорость распространения групп волн, 
отлична от фазовой скорости отдельных волн и может быть запи
сана в виде

СО | СО 2 d ( jj

<2-28>

Поскольку со = ск (см. (2.16)), выражение для групповой скорости 
можно получить в следующем виде:



Следовательно, групповая скорость может быть как больше, так и 
меньше фазовой скорости волн, что зависит от знака deldA. Если 
dc/dX>  О, то групповая скорость меньше фазовой. Такие ситуации 
реализуются для гравитационных волн на глубокой воде. В этом 
случае справедливо соотношение со2 = gk и групповая скорость волн 
равна

= _ 1 £ _ с
dk ~ 2 к 2 <о 2 '

т.е. в два раза меньше фазовой скорости. Если в таких условиях 
смотреть на водоем сверху, например с моста, то группы волн воспри
нимаются как катящиеся пологие холмы, по поверхности которых 
бегут более короткие волны.

Если d e l  dX = 0, то фазовая и групповая скорости равны, что имеет 
место для длинных волн на мелкой воде.

Если же d e l  dX< 0, то групповая скорость превышает фазовую. 
Это соотношение хорошо выполняется для капиллярных волн.

В проблеме взаимодействия ветровых волн с воздушным потоком 
волновые пакеты, или группы волн, играют особую роль. Экспери
менты и натурные наблюдения показывают, что на частоте групп 
волн осуществляется основная передача энергии от ветрового потока 
к волнам. Следует также отметить, что группы волн непосредствен
но связаны с переносом энергии волн, который осуществляется со 
скоростью групп волн. Однако значение групп волн в процессе вет
роволнового взаимодействия все еще мало исследовано. Эта проблема 
является одной из наиболее интересных и перспективных в насто
ящее время.

ПОТЕНЦИАЛЬНЫ Е ВОЛНЫ
КОНЕЧНОЙ АМПЛИТУДЫ

Реальные волны на поверхности водоемов, как правило, имеют 
конечную амплитуду. Основы теории таких волн были разработаны 
Стоксом в середине XIX в.

Из гидродинамики известно, что если в начальный момент 
времени движение однородной идеальной жидкости, возникшее 
под действием потенциальных сил, является потенциальным, то 
оно останется таким далее. Именно из этого положения и исхо
дил Стокс в своей теории. Он показал, что потенциальные волны 
конечной амплитуды имеют профиль, отличающийся от синусои
ды. Форма таких волн симметрична относительно вертикалей, про
веденных через гребень или подошву волны, но асимметрична от



носительно уровня невозмущенной поверхности. Если длина волны 
не меняется, а высота ее растет, то гребень потенциальной волны 
конечной амплитуды будет становиться все более острым и фор
ма волны достигнет предельного профиля с крутизной, т.е. отно
шением высоты волны к ее длине, равной 0,142, что близко к зна
чению предельной крутизны волн, наблюдаемому в природе. Про
филь волн Стокса близок к трохоидальнму профилю (рис. 2.8), по
лученному Герстнером для волн конечной амплитуды еще в са
мом начале XIX в. и хорошо оправдывающемуся для волн зыби, т.е. 
волн, оставшихся после прекращения действия ветра.

Рис. 2.8 . Волна трохоидального профиля: сплошная прямая линия — положение 
невозмущенного уровня воды, пунктир — геометрическое место центров круговых 
орбит поверхностных частиц воды

Траектории движения частиц в потенциальной волне конечной 
амплитуды незамкнуты. Стокс показал, что причиной этого является 
наличие волнового течения, скорость которого невелика и быстро 
уменьшается с глубиной. Перенос жидкости, возникающий благодаря 
такому течению, получил название стоксова переноса.

Полная энергия потенциальных волн конечной амплитуды име
ет вид

Е  = Б К + ЕП = ^ pga2X (2.30)

Из выражения (2.30) видно, что кинетическая энергия таких волн 
больше потенциальной.

Как уже отмечалось, рассмотренные выше теории неплохо описы
вают волны зыби. Однако на поверхности моря обычно одновремен
но реализуются волны различной формы и размеров, распространя



ющиеся к тому же в различных направлениях. Регулярные волны 
типа зыби являются исключением. В основном же морскому волне
нию присуща хаотичность. Это обстоятельство позволило подойти к 
описанию волн на поверхности водоемов как к описанию случайного 
процесса, используя методы теории вероятности и математической 
статистики.

ВЛИЯНИЕ ВЯЗКОСТИ  НА волны

Все рассмотренные выше волновые движения осуществляются 
в идеальной жидкости. При рассмотрении же волнения на по
верхности реальных водоемов нельзя пренебрегать ролью вяз
кости.

Вязкость, или внутреннее трение, в жидкости необратимо перево
дит часть механической энергии волн в тепло. Если диссипация 
энергии волн за счет вязкости компенсируется притоком энергии 
от внешних источников, то волны на поверхности водоема могут 
существовать не затухая. Если же потери энергии на внутреннее 
трение не будут компенсироваться извне, то волнение будет затухать 
вс времени. Вязкая диссипация энергии волк прямо пропорциональ
на величине вязкости и квадрату крутизны волн. Следовательно, 
короткие волны затухают быстрее длинных. Так, энергия капилляр
ной волны длиной в 1 см уменьшается в е раз за время четырех 
периодов. В тс же время для аналогичного уменьшения энергии 
гравитационной волны длиной в 1 м необходимо время, составляю
щее 8000 периодов волны.

В мелком водоеме на режим волнения кроме внутреннего тре
ния влияет также трение о дно. Нельзя не учитывать и влияние 
трения на границе раздела вода-воздух. Поверхностная диссипация 
энергии волн значительно увеличивается при наличии на воде по- 
верхностно-активных пленок. Этим объясняется давно известный 
факт гашения волн с помощью масла, вылитого на морскую поверх
ность.

На диссипацию волновой энергии помимо вязкости оказывают 
влияние и такие факторы, как обрушение воли предельной крутизны, 
взаимодействие волн со спутными и противотечениями, а также 
нелинейные взаимодействия волк между собой.

ГЕНЕРАЦИЯ
И РАЗВИТИЕ ВЕТРОВЫ Х ВОЛН

понимания механизма возникновения и эволюции ветровых 
волн большой интерес представляет исследование процесса ветро



волнового взаимодействия. Первыми зарождение и развитие волн 
под действием ветра с физической трчки зрения попытались объ
яснить братья Вебер (1925). Согласно их представлениям, ветер уда
ряет о поверхность воды под некоторым углом. Продольная и вер
тикальная составляющие силы воздействия ветра на водную поверх
ность приводят к образованию на ней неровностей и вызывают дви
жение частиц воды в направлении ветра. При этом воздействие ветра 
на передний и задний склоны таких неровностей будет различным. 
Наветренный склон как бы экранирует противоположный (подзет- 
ренный) склон от влияния ветра.

Идея о различном воздействии ветра на наветренный и подвет
ренный склоны неровностей водной поверхности развивалась тахже 
Кельвином (1891), Джеффрисом (1925), Шулейкиным (1968). Кель
вином было дано теоретическое решение процесса зарождения волн 
на границе раздела двух идеальных тяжелых жидкостей, имеющих 
различные плотности и движущихся относительно друг друга. Рас
сматривалась задача об устойчивости такого движения. Если на по
верхности раздела жидкостей появлялось возмущение, амплитуда 
которого начинала расти, то Кельвин трактовал это как зарождение 
волн. При рассмотрении в качестве жидкостей воздуха и воды теория 
Кельвина позволяла получить критические значения скорости ветра, 
при которой происходило зарождение волн, и длину возникающей 
волны. Однако оценки Кельвина не согласовывались с данными на
блюдений. Это расхождение сам он объяснил неучетом влияния вяз
кости и неодинаковости воздействия ветра на наветренный и завет
ренный склоны возмущения водной поверхности. Эти факторы были 
учтены в теории Джеффриса, который рассмотрел случай вязкой 
жидкости и сформулировал гипотезу “экранирования”. Согласно ре
зультатам Джеффриса, максимум давления ветра совпадает с навет
ренным склоном, а минимум — с подветренным, т.е. смещен на л:/2  
относительно профиля волны.

Сила воздействия ветра на волну может быть разложена на две 
составляющие (рис. 2.9): нормальную к профилю волны (давление) 
и касательную к нему (сила трения). Выражение для мощности, 
передаваемой волне ветром посредством нормального давления, было 
получено В.В. Шулейкиным:

здесь Va — скорость ветра, с — фазовая скорость волны, параметр X 
является функцией крутизны волны. Энергия, передаваемая волнам

(2.31)



Рис. 2.9. Схема воздействия ветра на частицы воды в различных фазах их движения 
по круговым орбитам

ветровым потоком посредством касательного напряжения, как пока
зали работы последних лет, много меньше энергии, обусловленной 
пульсациями давления.

Основой для расчета развития и затухания ветровых волн являет
ся баланс энергии при волнении:

где Е  — волновая энергия в бесконечно глубоком вертикальном 
столбе воды с единичным сечением, Wa — мощность, которая пере
дается ветром единице поверхности жидкости, W  — энергия, пе-г*
реходящая за единицу времени в другие виды энергии, — груп
повая скорость, х  — координата в направлении распространения 
волн.

Использование выражения (2.32) требует знания отдельных его 
составляющих. Впервые такие оценки экспериментально были вы
полнены В.В. Шулейкиным в созданном им уникальном штормовом 
бассейне (рис. 2.10). Штормовой бассейн представляет собой кольце
вой канал с внешним и внутренним радиусами, равными 40 и 38 м 
соответственно, и высотой 5,6 м. Для создания ветрового потока 
используется система центробежных вентиляторов, установленных 
на крыше.

Благодаря кольцевой форме возникающие в бассейне волны не 
имеют начала и конца и достигают предельных параметров уста
новившегося волнения, характерных для данной скорости ветра и 
глубины воды. Если вентиляторы отключить, то волны начинают 
затухать. Таким образом, установка позволяет исследовать не толь
ко процесс нарастания волн под действием ветра, но и их за
тухание. Примеры зависимости роста волны от времени при раз
личных скоростях ветра, полученные в штормовом басейне, пред-

(2.32)



Рис. 2.10. Фотографии зыби (а), ветровой волны (б) и волны перед разрушением (б) 
в штормовом бассейне: / — вентиляторы на крыше бассейна, 2 — волна



ставлены на рис. 2.11. По нарастающей ветви приведенных кри
вых можно оценить величину d E /d t , а по нисходящим ветвям — 
мощность, которую теряют волны из-за трения воды о стенки и 
дно канала. Определив эти величины из эксперимента, можно 
по уравнению (2.32) рассчитать и величину WQ. При этом сле
дует иметь в виду, что для кольцевого канала член д/дх (с^Е)  ра
вен нулю.

Рис. 2.11. Развитие и затухание волн в штормовом бассейне при различных ветровых 
режимах

Возникновение волн на поверхности жидкости под действием 
пульсаций давления в ветровом потоке рассмотрел Филлипс (1980). 
Пульсации давления в приводном слое воздуха, изменяющиеся по 
гармоническому закону, вызывают на поверхности воды гармони
ческие волны той ж с частоты. Эксперименты показали, что если 
v. петровом потоке, распространяющемся над водой, существует 
спектр пульсаций давления, то на поверхности жидкости возникает



спектр волн, максимальная амплитуда которого будет определять
ся точкой экстремума выражения

Здесь Р  — интегральное давление, приложенное к воде, ш — часто
ты в спектре волнения, Ъ — постоянная, характеризующая размер 
неоднородностей водной поверхности и имеющая размерность дли
ны. Из сказанного вытекает, что максимумы в спектре давления и 
в спектре волн, возникающих на поверхности под действием пульса
ций давления в воздухе, могут не совпадать, что и подтверждается 
экспериментами.

Механизм зарождения волн Филлипса представляет собой резо
нансный механизм зарождения волн под действием турбулентных 
пульсаций давления в воздухе. При этом теория Филлипса не учиты
вает обратной связи, возникающей в системе ветер-волны, полагая, 
что генерированные пульсациями волны малы и не возмущают вет
ровой поток.

Модель, учитывающая воздействие волн на ветровой поток, бы
ла развита Майлсом, который предположил, что волны взаимодей
ствуют с возмущенным ими воздушным течением. Согласно послед
ним данным, часть напряжения трения в приводном слое воздуха 
над взволнованной водной поверхностью, индуцированная волнами, 
составляет 0,2 от полного значения этой величины. Майлсом введе
но понятие критического слоя, верхняя граница которого опреде
ляется уровнем, где скорость ветра совпадает с фазовой скоростью 
волн. Это так называемый слой совпадения. Согласно Майлсу, про
филь скорости ветра в слое совпадения определяет величину потока 
импульса и энергии к волнам и, следовательно, скорость их роста. 
Как показал анализ экспериментальных данных, механизм Майл
са эффективен только в ограниченном интервале фазовых скоро
стей волн.

На основании представлений, развитых Филлипсом и Майлсом, 
можно составить следующую картину развития ветрового волнения. 
Волны на поверхности жидкости зарождаются под действием пульса
ций давления в ветровом потоке в результате резонансного ме
ханизма. Возникшие на поверхности жидкости волны сначала разви
ваются сравнительно медленно и спектр их растет линейно с тече
нием времени. Со временем линейная стадия роста спектра волн 
переходит в экспоненциальную. Причем скорость роста составля
ющих спектра волн не одинакова: быстрее растут высокочастотные

(2.33)



составляющие, которые первыми и достигают насыщения (предель
ных размеров).

Несмотря на целый р51д ограничений, лежащих в основе модели 
Филлипса-Майлса, эта теория оказалась работоспособной и перспек
тивной, о чем свидетельствует большое количество работ, посвящен
ных ее усовершенствованию. Вместе с тем теория ветроволнового 
взаимодействия все еще далека от своего завершения.

Помимо механизмов, рассмотренных Филлипсом и Майлсом, в 
природе действует ряд факторов, которые влияют на изменение поля 
ветровых волн. Метод учета различных факторов ветроволнового 
взаимодействия путем введения в правую часть баланса волновой

п
энергии функции источника в виде Q = ^  Qt предложил Хассельман.

/=1
При этом Qj определяет воздействие ветрового потока на поверхность 
жидкости* т.е. соответствует механизму Филлипса. Эта функция 
не зависит от времени и от спектра волнения. Функция Q2 описыва
ет линейное взаимодействие волн с воздушным потоком и соответст
вует механизму Майлса. Функция Q3 учитывает диссипацию волно
вой энергии, обусловленную молекулярной и турбулентной вязко
стью воды. Q4 — нелинейная передача энергии между отдельными 
спектральными составляющими волнения. Эта функция ответственна 
только за перераспределение энергии по частотам волнения. Осталь
ные Q- описывают нелинейное взаимодействие в системе ветер-вол
ны, взаимодействие волн с течениями, процессы обрушения волн, 
влияние поля плотности на спектр волнения. Все эти вопросы требу
ют дальнейшего изучения и постановки лабораторных и натурных 
экспериментов. При этом следует иметь в виду, что в лабораторных 
условиях правомерно исследовать только генерацию и начальную 
стадию развития ветровых волн. Изучение же стадии развивающего
ся и развитого ветрового волнения требует проведения натурных 
исследований.

ВНУТРЕННИЕ ВОЛНЫ

Слоистое строение водных масс природных водоемов, о котором 
упоминалось выше, служит причиной возникновения внутренних 
волн. Внутренние волны появляются только в устойчиво стратифици
рованной среде при выводе частиц жидкости из положения равнове
сия. Такие частицы под действием силы тяжести и силы Архимеда 
будут совершать колебательные движения вокруг положения равно
весия. Распространяясь, эти колебания и создают внутренние волны. 
Очень широк диапазон параметров внутренних волн: период их изме



няется от нескольких минут до нескольких суток, высота может 
достигать 100 м, а длина — 100 км. В то же время внутренние волны 
могут иметь и сантиметровые размеры. Форма длинных внутренних 
волн почти синусоидальна. Короткие же внутренние волны часто 
имеют более сложную форму и распространяются обычно в виде 
групп или цугов.

Внутренние волны, в отличие (Уг поверхностных, не могут быть 
зафиксированы самостоятельно. О наличии их в толще вод судят 
по колебаниям температуры, солености, плотности или скоросри 
(рис. 2.12). Одной из характеристик внутренних волн является час
тота Брента-Вяйсяля — частота колебаний, которые возникают 
при небольшом отклонении жидкости от положения равновесия. Час
тота Брента-Вяйсяля имеет четкий максимум, расположенный в 
слое скачка плотности, величина которого в среднем составляет 
2 10“2 Гц. Поскольку волновые числа внутренних волн малы (в си
лу большой длины внутренних волн), а высота их, как правило, 
значительна, влиянием вязкости на затухание внутренних волн 
обычно пренебрегают. В последнее время была показана возможность 
обрушения внутренних волн, что должно способствовать турбулиза- 
ции вод Мирового океана.

Внутренние волны генерируются под влиянием различных фак
торов. Это могут быть колебания атмосферного давления к ветра, 
атмосферные фронты, приливообразующие силы, подвижка участков 
дна, резонансное воздействие поверхностных воль, обтекание страти
фицированными течениями неровностей дна и др. Интересно от
метить, что колебания атмосферного давления генерируют внутрен
ние волны с помощью механизма, близкого к резонансному механиз
му Филлипса, описанному выше. Спектры внутренних волн, в от
личие от волн поверхностных, не имеют четких пиков. Исключение 
составляют инерционная и приливная частоты, для которых энергия 
максимальна и превышает энергию внутренних волн на других час
тотах. Такой вид спектра свидетельствует о том, что внутренние 
волны следует рассматривать как статистический ансамбль со слу
чайными фазами и амплитудами.

Внутренние волны* существующие в толще Мирового океана, мо
гут выходит на океаническую поверхность, взаимодействовать с по
верхностным волнением и изменять его параметры. На этом основан 
метод дистанционного наблюдения за внутренними волнами. Для 
таких исследований используется спутниковая информация.

Велико влияние внутренних волн на процессы, протекающие в во
дах Мирового океана и связанные с горизонтальным и вертикальным
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перемешиванием водных масс. Изучение внутренних волн необходи
мо для решения целого ряда задач гидрооптики, гидроакустики, гид
робиологии.

ДЛИННЫ Е ВОЛНЫ

Длинными называются волны, длина которых много больше глу
бины водоема, в котором они распространяются. Примерами могут 
служить приливные волны, наблюдаемые в океанах и окраинных 
морях, волны цунами, а также ветровые волны и зыбь, распростра
няющиеся на мелководье. В пресных водоемах это волны паводка. 
Длинные волны могут быть описаны в рамках линейной теории, 
если их амплитуда много 
меньше длины и дисперсия 
отсутствует. Коща же эти 
условия не выполняются, не
обходимо использовать не
линейную теорию. Длинные 
волны описываются линеари
зованной и нелинеаризован- 
ной модификациями уравне
ния, предложенного Карте- 
вегом и де Вризом. Решению 
этого уравнения соответству
ют два вида волн — пери- -5 -з - 1 0 1  з х/Ь 
одические и уединенные.
Уединенная, или одиночная, р ис. 2.13. Схематические изобажения уеди- 
волна (рис. 2.13) НОСИТ также ненной, или одиночной, волны 

название солитона и пред
ставляет собой изолированный водяной холм, распространяющийся 
с постоянной скоростью без изменения своей формы. К такому типу 
волн ближе всего волны цунами.

ПРИЛИВЫ

Любая точка земной поверхности испытывает на себе воздей
ствие, с одной стороны, гравитационного поля Земли, Луны и Солн
ца, а с другой — центробежной силы, возникающей в результате 
вращения Земли вокруг своей оси. Изменение во времени взаимно
го расположения Земли, Луны и Солнца отражается на гравитаци- 
оикых силах, которые действуют на любую материальную точку, 
находящуюся на земной поверхности, и в частности на водные 
массы Мировою океана. В результате такого воздействия возни

h
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кают приливные явления. Приливообразующая сила, действующая 
на водные массы Мирового океана, представляет собой разность сил 
притяжения в произвольной точке земной поверхности и в центре 
Земли.

Первая теория приливов была построена в рамках грубых предпо
ложений, а именно считалось, что океан сплошь покрывает поверх
ность Земли, а силы инерции и силы трения при этом не учиты
вались. Очевидно, что эти предположения не соответствуют дейст
вительности. Силы инерции, внутреннее трение, трение о дно и 
наличие материков в той или иной степени учитываются всеми по
следу ющими теориями приливов.

Приливообразующая сила колеблется во времени по сложно
му закону, и при этом можно четко выделить следующие перио
ды: полусуточные (наибольшей амплитуды), суточные и полуме
сячные.

Во время приливов и отливов частицы жидкости проходят в го
ризонтальном направлении путь, измеряемый километрами, в то же 
время смещение их по вертикали составляет всего несколько мет
ров. Эта особенность приливных движений позволила разработать 
теорию приливов, получившую название каналовой. Согласно этой 
теории, фазовая скорость приливной волны имеет вид с = (gH)0'5 
(Н — глубина моря). Длину приливных волн можно оценить, исполь
зуя связь А = сТ. Ниже приведены оценки длины приливной волны 
для полусуточного прилива:

Я , м 10 50 100 500 1000 5000 10000
с, м /с 9,9 21,0 31,0 70,0 99 210 310
А, км 444 992 1400 3130 4400 9920 14000

Следует отметить, что приливные колебания наблюдаются одно
временно на всех глубинах. При уменьшении глубины, что имеет

место обычно в шельфовой зоне мо
ря, амплитуда и волновое число при
ливной волны возрастают (рис. 2.14). 
Этот результат хорошо объясняется 
каналовой теорией приливов.

В своем движении в горизонталь
ном направлении частицы воды во 
время приливов и отливов переме
щаются с большими скоростями, об
разуя приливные течения. При этом 
во время прилива частицы воды 
движутся от океана к берегу, а 
во время отлива — наоборот.

Рис. 2.14. Нарастание ординат и одно
временное уменьшение длины волны 
при входе прилива на длинный учас
ток с непрерывно уменьшающейся глу
биной (ширина постоянная)



Как и всякое крупномасштабное течение, приливное течение подвер
жено воздействию силы Кориолиса, которое будет тем больше, чем 
выше широты, в которых наблюдается это явление. Если встать 
спиной к океану, то в соответствии с действием силы Кориолиса в 
Северном полушарии максимальный уровень во время прилива будет 
наблюдаться у правого берега, а во время отлива — у левого.

Прогнозирование прилива в конкретных окраинных морях весьма 
затруднительно, так как это явление определяется в значительной 
степени местными факторами, к которым относятся очертания бере
гов, рельеф дна, формы моря, средняя широта его местоположения. 
Кроме того, необходимо учитывать силы трения о дно и внутреннее 
трение между слоями воды.

ЦУНАМИ

Наименее предсказуемым и вместе с тем наиболее опасным типом 
длинных волн являются цунами. Длины таких волн лежат в диапа
зоне от нескольких десятков до нескольких сотен километров, пери
оды составляют от 2 до 200 мин, а скорость их распространения 
в открытом океане достигает 800-1000 км/ч, т.е. сравнима со ско
ростью реактивного самолета. Вместе с тем, поскольку крутизна 
таких волн очень мала, в открытом океане их можно даже не за
метить. Однако параметры волн цунами резко меняются при подходе 
к берегу. Здесь высота волн может вырасти до 30-40 м, и вся эта 
водная масса, обрушиваясь на берег, приносит неисчислимые бедст
вия и разрушения.

Появление цунами возможно в результате целого ряда причин. 
Это могут быть подводные землетрясения и извержения вулканов, 
резкие изменения атмосферного давления и сильные подводные взры
вы. Наиболее мощные цунами связаны с очагами землетрясения 
в тихоокеанской зоне. При этом непосредственной причиной волн 
цунами являются подвижки окенского дна, т.е. быстрые изменения 
его формы.

Поскольку в настоящее время практически невозможно ликви
дировать естественные причины возникновения волн цунами и нет 
мер борьбы с ними, то основной задачей защиты становится надежное 
и своевременное оповещение о цунами-опасности. Получить сведе
ния о приближении волн цунами можно двояким путем. Первый — 
анализ записей сейсмографов в опасных районах, поскольку сейсми
ческие волны распространяются от очага землетрясения в 30 раз 
быстрее, чем волны цунами. Второй путь — прямая регистрация этих 
волн в открытом океане и передача информации на берег. Практи



чески датчики уровня моря при этом могут быть вынесены на край 
шельфовой зоны моря, т.е. на глубины порядка 200 м.

Основными методами изучения волн цунами в настоящее вре
мя являются методы математического и лабораторного моделирова
ния. Что касается теории волн цунами, то она все еще окончательно 
не разработана, что обусловлено недостаточностью эксперименталь
ных данных и данных натурных наблюдений.

СЕЙШ И

Интересным типом волн являются сейши, представляющие собой 
колебания, подобные стоячим волнам. Сейши характерны для внут
ренних морей и крупных пресных водоемов. В зависимости от раз
меров и геометрической формы водоема сейши могут быть как од
ноузловые, так и многоузловые. Сейшевые колебания наблюдаются 
в Азовском, Балтийском, Черном, Каспийском морях, на озере Бай
кал и на других подобных водоемах. При сейшах вся вода в водоеме 
колеблется как единое целое, и в то время как уровень поднимается 
у одного берега, он соответственно опускается у противоположного. 
Амплитуда сейш может быть весьма значительной. Так, например, 
в Черном море была зарегистрирована амплитуда сейшевых коле
баний, равная 58 см (рис. 2.15). Поскольку во время сейш колеблет
ся вся масса воды водоема, затухание сейшевых колебаний проис
ходит очень медленно.

Рис. 2.15. Колебания уровня Черного моря на противоположных берегах, свидетельст
вующие о наличии сейш

Сейши возникают в результате самых разных причин. Таковыми 
могут быть приливные явления, ветер, приводящий к сгонам и наго
нам, изменения атмосферного давления, возникающие, в частности, 
при прохождении над морем циклонов и антициклонов. Причиной 
возникновения сейш в пресных водоемах может быть также режим 
работы крупных гидроэлектростанций, связанный со сбросом большо
го количества воды через плотину.



Картина сейш в море бывает весьма сложной из-за наличия в нем 
тонкой термохалинной структуры, на градиентах плотности при этом 
могут возникнуть внутренние сейши.

РУСЛОВЫЕ ПОТОКИ

Талая вода и вода, падающая на землю в виде дождя, либо впиты
вается, либо стекает по поверхности, образуя ручейки, из которых 
путем их слияния формируются речки и реки. Такие природные 
водотоки будем называть русловйми потоками.

Велико практическое значение теории руслового процесса: это 
расчет русловых деформаций при строительстве на реках мостов, 
водозаборов и плотин, прогноз и борьба с такими разрушительными 
природными явлениями, как паводки и селевые потоки, поиск путей 
снижения заиления каналов и т.д.

В равномерном русловом потоке скорость и определяется глубиной 
потока h , его уклоном г, ускорением силы тяжести g и кинематиче
ской вязкостью жидкости v. Последняя существенна лишь для лами
нарного движения. Применяя принцип размерности, для ламинарно
го режима получим

zih2и = С{ ^ ~  (формула Пуазейля), (2.34)

а для турбулентного

и = С2 VgrTi (формула Шези), (2.35)

где Cj и С2 — безразмерные постоянные, определяемые из опыта.
Речные потоки, как правило, характеризуются очень сложной 

формой русла. Это объясняется тем, что стенки и дно руслового 
потока сложены из размываемого материала и, следовательно, легко 
деформируются самим потоком. Ширина реки обычно значительно 
превосходит ее глубину, что обусловлено более интенсивным разви
тием боковой эрозии по сравнению с глубинной. Деформация же
русла с неизбежностью сказывается на поле скорости потока. Таким
образом, исследуя русловый поток, мы сталкиваемся с задачей о 
движении жидкости в условиях взаимодействия между потоком и его 
руслом. Поток и русло взаимосвязаны: поток деформирует русло и 
наоборот. На закруглениях реки формируется циркуляция, придаю
щая устойчивость тем изгибам реки, в которых она реализовалась. 
Следует отметить, что пока строгого математического аппарата для 
оценки взаимодействия потока и русла нет.

Известно, что даже в том случае, когда берега реки прямоли
нейны, ось потока нередко имеет синусоидальный характер. Но обыч



но извилистыми становятся и берега, река приобретает в плане так 
называемый меандрический характер. Эта извилистость приводит к 
возникновению продольных углублений — ложбин, плесов, ниже 
которых скапливается вымытый грунт в виде побочней и перекатов. 
Чем больше ширина реки, тем слабее выражены в ней меандры. Все 
меандры возникают в силу того, что изогнутое русло поглощает мень
ше энергии, чем прямолинейное.

Все природные русловые потоки турбулентны. Ламинарный ре
жим движения в них реализуется крайне редко. Крупные вихри, 
которым соответствуют пульсации скорости низких частот, опреде
ляют преимущественно кинетическую энергию потока, пульсации же 
скорости высоких частот создают сопротивление движению. М.А. Ве
ликанов показал, что русловый процесс развивается под влиянием 
главным образом крупномасштабных турбулентных возмущений, 
размер которых может быть порядка глубины потока. Таким обра
зом, исследуя турбулентность руслового потока, нет необходимос
ти рассматривать весь спектр пульсаций скорости, поскольку пуль
сации скорости высоких частот играют в процессе руслообразования 
лишь незначительную роль. Крупномасштабные структурные воз
мущения оказывают детерминированное, почти периодическое воз
действие на размываемые части русла. Именно колебания скорости 
большой амплитуды и периода вызывают скачкообразное перемеще
ние донных наносов и транспорт более легких наносов в водной 
толще.

При движении по наклонной плоскости открытого потока, т.е. 
потока, в котором глубина h много меньше ширины Ь (А <0,1й), 
поток будет тормозиться главным образом со стороны дна, а это 
приведет к возникновению в нем вихревых структур (вальцов) с 
горизонтальной осью и со сменой плавно переходящих друг в дру
га восходящих и нисходящих течений. Поскольку переход от вос
ходящих движений к нисходящим и обратно происходит постепеиг- 
но, т.е. с малыми градиентами скоростей, касательные напряжения 
между движущимися слоями (pidv/dx£)  могут быть значительны
лишь вблизи стенок (/л — динамическая вязкость).

Водные массы, свободно движущиеся в своей верхней части и 
тормозимые снизу твердым дном, опрокидываются, захватывая поток 
почти на всю его глубину. Выше тонкого придонного слоя в потоке 
возникает чередование вальцов, скользящих по дну. Как показывают 
эксперимент и теория, произведение

iw = u 'v ’ (и = ~й + и'; v = v + v') (2.36)



всегда отрицательно. Это свидетельствует о том, что восходящие 
струи в вальце в среднем круче нисходящих, т.е. вальцы несиммет
ричны относительно восходящих и нисходящих течений, большая 
часть вальца занята нисходящим движением. Следовательно, вальцы 
имеют удлиненную форму. Частота со их прохождения через фик
сированное сечение колеблется в малых пределах. Отсюда мы по
лучаем постоянство числа Струхаля Sh = coh/u для низких частот 
по всему течению потока. Число Струхаля оказалось постоянным для 
всех потоков одинаковой геометрии, но разных размеров. Это свиде
тельствует о существовании некоего статистического подобия в тур
булентной структуре русловых потоков.

Все вышеизложенное позволяет утверждать, что в формировании 
структуры турбулентного руслового потока первичными являются 
самые большие вихри, или вальцы, образующиеся при опрокидыва
нии отрезков основного поступа
тельного потока. Между смежны
ми первичными вихрями, а так
же между ними и дном образу
ются вторичные вихри, кото
рые, в. свою очередь, передают 
энергию более мелким вихрям.
На рис. 2.16, а представлены 
снимки вихревых образований в 
потоке, полученные с помощью 
фотоаппарата, равномерно дви- 
жущегося над лотком со ско
ростью, близкой к средней ско
рости ядра потока. Водная по
верхность в эксперименте была 
покрыта алюминиевой пылью.
На рис. 2.16, б приведена фото
графия, на которой проявились g
вихревые образования, В О З Н И К -  2Л6. Фотографии вихревых струк-

шие в результате неустойчивости ™  никурХГ П°Т<Же’ П°Лученные 
крупных вихрей.

Поле осредненных скоростей в русловом потоке и крупные воз
мущения взаимообусловлены. Вихри с масштабом порядка глубины 
потока формируются в результате ^устойчивости основного посту
пательного движения. Возмущения меньших размеров рождаются 
в результате неустойчивости самых крупных возмущений и сами 
по себе играют в русловом процессе, как упоминалось выше, лишь 
второстепенную роль. Поэтому М.А. Великанов предложил разли



чать в русловом потоке два важнейших типа движения: основное по
ступательное движение и вторичное движение, проявляющееся в ви
де низкочастотных пульсаций. Он ввел условное разделение скорос
ти на три слагаемых:

и = и + и' + и v = v + v'  + v " . (2.37)

Одним штрихом обозначены структурные, почти неслучайные ко
лебания скорости, соответствующие крупномасштабным вихревым 
образованиям, двумя штрихами — чисто случайные колебания. По
скольку роль крупномасштабных и мелкомасштабных вихрей раз
лична, Г\4.А. Великанов постулировал отсутствие корреляции как 
между всеми случайными пульсациями скорости (и " и г»"), так и 
между ними и структурными колебаниями. В таком случае произ
ведение uv будет равно (и + и' + и") (у + v'  + v" )  = u!v\  т.е. момент 
корреляции между продольной и вертикальной компонентами оп
ределяется лишь структурными отклонениями (скорость v предпола
гается равной нулю).

Русло равнинных рек состоит из частиц, передвижка которых 
наступает лишь при повышенных значениях пульсирующих скоро
стей и связана с пульсациями самых низких частот. Высокочастотные 
же колебания малой амплитуды практически не влияют ка движе
ние накосов. Эксперименты и наблюдения в природе показали, что 
периоды пульсаций мутности близки к периодам крупномасштабных 
возмущений, а они, в свою очередь, — к периодам песчаных волн 
в момент их возникновения.

Работа потока по подъему донных частиц и по поддержанию их 
в потоке сводится к работе взвешивания. В этом и выражается эро
зионная деятельность водных потоков.

На твердую частицу, лежащую на дне, действуют со стороны 
потока две силы: лобовое давление и подъемная сила, связанная 
с разностью скоростей выше и ниже частицы. Причем основная роль 
р переносе наносов на равнинных реках с песчаным дном принадле
жит подъемной силе. Когда подъемная сила превышает вес частицы 
в воде, частица отрывается от дна и уносится потоком. Смена восхо
дящие и нисходящих течений определяет вероятность взвешивания. 
В среднем за достаточно большей промежуток времени поток, затра
чивая часть своей энергии на работу взвешивания, тем самым совер
шает перенос наносов.

Все рассмотренные выше вопросы динамики руслового потока от
носятся главным образом к рекам равнинного характера. Горные 
же реки изучены значительно меньше. Скорость течения горных 
рек существенно больше, чем равнинных, и каменистые осколки



двигаются в них сравнительно быстро. Горный поток имеет русло
с чрезвычайной шероховатостью дна. Гидродинамический приз
нак, позволяющий разграничить равнинные и горные реки, был 
дан Сен-Венаном разделившим русловые потоки на реки и быст
ротоки, исходя из особенностей распространения одиночной вол
ны в них. Скорость распространения одиночной волны (см. с. 255) 
имеет вид

С= (*А)0’5
Если скорость течения и , то в зависимости от направления волны 
вверх или вниз по потоку имеем

С* = (gty 0,5 -  и,

с** = (gfij 0,5 + и.

Следовательно, если и > (gfij ’ , то волна вверх не пойдет и перед 
выступом образуется резкое поднятие уровня поверхности. Если же

и < (gh\ °’5, то волна, возникающая благодаря, например, выступу на 
днб, будет распространяться вверх. Равнинные реки, скорость тече
ния которых меньше, чем горных, как бы издали чувствуют препят
ствие и приспосабливают к нему свое движение. Горная же река 
ударяется о препятствие, искажение течения происходит скачком.

Одним из основных методов изучения русловых потоков является 
лабораторное моделирование. Модель должна отражать прежде всего 
основную особенность руслового потока — взаимодействие потока и 
русла. Динамическое подобие двух потоков принципиально осущест
вимо при равенстве для них критериев Рейнольдса Re = uh !v  й 
Фруда Fr = w2/ gh. Если вязкость жидкости v на модели и в природе 
одна и та же, то эти условия несовместимы, так как из определения 
критериев Рейнольдса и Фруда при этом вытекают совершенно раз
личные зависимости скорости потока от глубины.

Экспериментальным путем показано, что начиная с некоторого 
значения числа Рейнольдса критерий

Я = Fr • i
перестает зависеть от этого числа. Это так называемая автомодель
ная область, которая на рис. 2.17 выделяется рядом горизонтальных 
прямых. Следовательно, подобие самого потока и его модели может 
быть достигнуто при выполнении автомодельности.

Необходимо также, чтобы для модели и потока было одинако
вым отношение силы сопротивления русла к размывающей силе



потока. Сила сопротивления русла для верхнего слоя наносов тле
ет вид

Я (f*s ~  Pwj D r

ще Ds — диаметр наносов, ps — плотность наносот, p w — плотность 
вода. Размывающую силу можно загасать как

gpwM.

Критерий Ч', равный

S ips — Рц) Ds aDs ч , _  v s r w ,  s =  _ _ J  =  i d e m

SPW hi hi

характеризует глубинную устойчивость русла. Однако требование 
Ч* = idem для модели и равнинных рек невыполнимо, поскольку в 
равнинных реках песок обычно бывает мелкий и смоделировать его 
так же, как глубину, уменьшением масштаба нельзя. Чаще всего при 
моделировании уменьшают параметр а :

Ps-Pwа =
Pw ’

т.е, используют на модели заменитель наносов с меньшей плот
ностью, нежели плотность природных наносов (р  ̂ = 2,65 г/см3).



Эту чисто техническую задачу необходимо решить, чтобы сде
лать возможным надежное лабораторное моделирование равнин
ных рек. Для горных речек проблема лабораторного моделщю- 
вания решается простысм масштабным уменьшением камней в 
русле.

ГЛАВА 3
ОПТИКА МОРЯ

Вода природных водоемов с точки зрения их оптических харак
теристик относится к так называемым мутным средам, изучению 
которых посвящено большое количество фундаментальных иссле
дований. Понимание закономерностей распространения лучистой 
энергии в океанах, морях, озерах и водохранилищах необходимо 
также для решения целого ряда прикладных задач. К их числу 
можно отнести, в частности, использование гидрооптических ха
рактеристик с целью изучения термики и динамики водоемов; 
определение условий видимости подводных объектов; исследование 
влияния лучистой энергии на жизнедеятельность водных орга
низмов.

С точки зрения оптических свойств природная вода содержит 
три оптически активных компонента: чистую воду, растворенные 
неорганические и органические вещества и взвесь минерального и 
органического происхождения. Создать модельную среду, по своим 
оптическим характеристикам подобную воде реальных водоемов, не
возможно, поэтому источником наших знаний о световом режиме вод 
Мирового океана являются данные измерений in sity.

Оптическая область спектра электромагнитных волн сосредоточе
на в интервале длин волн от 0,01 мкм до 0,34 мм, т.е. значительно 
превышает видимую часть спектра (от 0,4 до 0,8 мкм).

Часть светового потока, падающего на поверхность водоемов, от
ражается от этой поверхности. Остальной световой поток после пре
ломления входит в воду и распространяется в ней. Доля потока 
падающей радиации, отраженная от поверхности моря, называется 
альбедо поверхности моря, а доля радиации, вошедшая в море, — 
коэффициентом пропускания моря. Очевидно, что сумма этих ха
рактеристик равна единице. Для лучей, нормально падающих на 
водную поверхность, алъбедо составляет 2%. При касательном паде
нии лучей поверхность водоема становится непрозрачной. Солнеч
ный свет может проникать в океан qo больпгах глубин. ^лез:;ол



свет можно наблюдать на глубинах порядка 1200 м. При рас
пространении в толще воды световой поток испытывает погло
щение и рассеяние. Поглощение света есть результат превраще
ния энергии излучения в другие виды энергии — в тепловую или 
химическую. В этом процессе принимают участие как сами мо
лекулы воды, так и взвешенные и растворенные в воде части
цы и вещества. Минимум поглощения чистой воды приходится на 
X = 360 нм. Коэффициент поглощения для этой длины волны сос
тавляет 0,002 м- 1 .

Показатели поглощения морской воды в коротковолновой об
ласти спектра (А < 570 нм) заметно различаются для разных вод. 
В красном же участке спектра показатели поглощения для различ
ных вод практически одинаковы: для X > 570 нм зависимости по
казателя поглощения от длины волны для вод разных водоемов сов
падают.

Рассеяние света есть процесс отклонения светового луча от перво
начального направления распространения в результате взаимодейст
вия с оптическими неоднородностями в воде, например флуктуаци
ями плотности, взвешенными примесями и др. Общее ослабление, 
или экстинкция, светового потока в определенном направлении есть 
результат как поглощения, так и рассеяния.

Процесс распространения света в водной среде может быть описан 
с помощью гидрооптических характеристик.

ОСНОВНЫ Е
ГИДРООПТИЧЕСКИЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ

Экспериментально установлено, что поглощение и рассеяние из
лучения б элементарном слое толщиной dz пропорционально лучи
стому потоку Ф0 и толщине слоя dz:

d/Ф  ̂= — к Ф0 dz , d<&a — — о  Ф0 dz. (3.1)

Коэффициенты пропорциональности к и а в этих выражениях 
называются показателями поглощения и рассеяния света соответст
венно и имеют размерность м- 1 . Суммарный коэффициент е = к + а 
называется показателем экстинкции или показателем полного ослаб
ления света.

Распределение световой энергии по различным направлениям не
одинаково. Величина /  = d<&! dto называется энергетической силой 
света (здесь da> = sin © • d S  dip — элементарный телесный угол, 
ip и © — азимут и зенитное расстояние падающего излучения). 
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Поскольку рассеяние вокруг направления падающих лучей симмет
рично, то для dco справедливо выражение

d(o = 2л sin 0  dO. (3.2)
Представим себе некоторую самосветящуюся элементарную пло

щадку ds, ориентация которой в пространстве определяется ортом 
нормали п. Тогда для потока излучения Ф, входящего в телесный

'Л
угол dco, можно записать соотношение d Ф = В ds cos © dco, где В — 
энергетическая яркость, ds cos © — проекция площадки на направ
ление распространения излучения. Для изотропно рассеивающих 
площадей В = const.

Величина Е = с/Ф/ds представляет собой энергетическую осве
щенность, которая связана с энергетической яркостью следующим 
соотношением: В = d E l (cos © dco). Переходя от потока излучения к 
освещенности, уравнения (3.1) можно записать в виде

dФji = — кЕ dv, d<&0 = — оЕ dv,

где dv — элементарный объем.
Показатель рассеяния а  является средним пространственным зна

чением величины /?(©), выражающей рассеяние света в определен
ном направлении зенитного угла:

1
4л £(©) dco,

4лг

или, если учесть, что dco = 2л sin © dS ,

1
° = 2 /3(0) sin © dO.

Показатель рассеяния характеризует среднюю сферическую силу 
света dl  элементарного объема dv:

1 4ж dIR
dI = j - a E d v ,  / 3 ( 0 ) = ---- —  .

4 е dv
Относительная сила света, рассеянною в данном направлении, вы
ражается величиной



где dls  — сила света в направлении, определяемом углом в . Поверх

ность, огибающая концы векторов /*(0), проведенных из центра 
рассеивающего объема, называется индикатрисой рассеяния и по
зволяет оценить пространственное распределение энергии рассеян
ного света вокруг объема. Обычно индикатрису рассеяния рассматри
вают как плоскую кривую, поскольку для неполяризованного излу
чения она симметрична относительно любой плоскости, проходящей 
через центр рассеивающего объема и направление падающих лучей. 
Индикатриса зависит также от спектрального состава излучения, 
т.е. / ( 0 ,  А), ще А — длина волны излучения.

Для всех реальных сред наблюдается асимметрия индикатрис рас
сеяния относительно плоскости, перпендикулярной падающим лучам 
и проходящей через центр рассеивающего объема. Эта асимметрия 
определяется наличием в воде взвешенных частиц.

Величинами, характеризующими различие в потоках рассе
янного излучения, идущих вперед и назад, служат показатель рас
сеяния вперед X и показатель рассеяния назад хх. Величина X 
определяет долю потока рассеянного излучения, распространя
ющегося в пределах телесного угла 2л  ср с осью, совпадающей
с направлением падающих лучей. хх определяет долю потока, рас
пространяющегося в пределах телесного угла 2л  ср, ось которого 
противоположна направлению падающих лучей. Естественно, что

Как уже говорилось выше, общее ослабление света в водной сре
де происходит в результате совместного действия поглощения и рас
сеяния:

Из этого соотношения следует один из основных законов опти
ки мутных сред— закон Бугера (см. ч. II, гл. 2), согласно которо
му ослабление монохроматического направленного излучения в оп
тически однородной среде подчиняется экспоненциальной зависи
мости:

Здесь Ф2 — поток излучения, прошедший сквозь елей толщиной z. 
Помимо перечисленных выше, важными оптическими характерис- 
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о  =  X  +  Xх.

d<£>e =  dsI>£ + d<£>a = -  £Ф0 dz — оФ0 dz =
(3.3)



тиками воды являются также коэффнцкеят пропускания Т* и ве
личина оптической плотности D, определяемые соотношениями

Г  = Фг/Ф ^  

D = \ g ~ .
т

Коэффициент направленного пропускаю** для однородного слоя 
жидкости единичной толщины называет прозрачностью воды. Ослаб
ление естественного света с глубиной характеризуют показателем 
вертикального ослабления. Наблюдения показали, что в первом при
ближении световой поток, распространяющийся в море, ослабляется с 
глубиной по экспоненциальному закону:

ф .  =  Ф ,  е~ а(2г "  Ч  (3.4)2 1
ще Ф2 иФ2 — поток естественного излучения (излучение солнца и

небосвода) на глубинах z2 и zx соответственно. Отсюда показатель 
вертикального ослабления а  может быть представлен в виде

« • »

В гидрооптике может иметь место как направленное, так и диф
фузное и смешанное излучение. При этом следует помнить, что 
показатели поглощения, рассеяния и общего ослабления для направ
ленного излучения сильно отличаются от соответствующих показате
лей для диффузного излучения.

ПОГЛОЩ ЕНИЕ СВЕТА В М ОРЕ

Как уже отмечалось, ослабление дневного света при его проникно
вении в глубь водоема обусловлено поглощением и рассеянием как 
самой водой, так и взвешенными и растворенными в ней веществами. 
На оптические свойства морской воды влияют неорганические соли и 
органические соединения, при этом их влияние относится главным 
образом к фиолетовой и ультрафиолетовой областям спектра. Газы, 
растворенные в морской воде, практически не сказываются на ее 
оптических характеристиках. Из органических веществ, растворен
ных в морской воде, с оптической точки зрения наибольший инте
рес представляет так называемое желтое вещество, образующееся 
в результате распада планктона и продуктов его жизнедеятельности. 
Другим источником желтого вещества являются гумусовые соедине
ния речного стока, которыми наиболее богаты северные моря. Обычно



взвешенные и растворенные в воде вещества дают больший вклад 
в суммарное ослабление света* чем сама вода. Диапазон физических 
условий (давление и температура), в которых вода находится в океа
не, практически не сказывается на ее оптических характеристиках. 
Поэтому если из наблюдаемых оптических характеристик морской 
воды вычесть долю, обусловленную чистой водой, то можно оценить 
роль растворенных и взвешенных компонентов в оптическом режиме 
среды.

Относительная освещенность сверху горизонтальной поверхности 
на разных глубинах водоема, как показали наблюдения, не слишком 
зависит от высоты солнца. При солнечной и пасмурной погоде ослаб
ление света по вертикали в море остается приблизительно одним 
и тем же. По-видимому, этот результат может быть объяснен тем, что 
на. неровностях взволнованной поверхности моря и включениях в 
тонком слое у поверхности (пузырьки воздуха, планктон) даже пря
мой солнечный свет быстро рассеивается и далее по нормальному 
направлению к поверхности моря идет распространение полностью 
рассеянного света.

РАССЕЯН И Е СВЕТА
В ПРИРОДНЫ Х ВОДОЕМ АХ

Рассеяние света при распространении его в реальных водоемах 
включает как молекулярное рассеяние, так и сложные явления, про
исходящие вокруг крупных взбешенных в воде частиц.

Основы теории молекулярного рассеяйия были заложены Рэлеем, 
исследовавшим действие весьма малой частицы на световые волны. 
В теории Рэлея размер рассеивающей частицы меньше длины свето
вой волны. Если на пути световой волны оказывается частица, то на 
поверхности раздела среда — частица возникают вынужденные элек
тромагнитные колебания, которые порождают вокруг частицы две 
системы световых волн, поляризованных в двух взаимно перпендику
лярных плоскостях. При этом поляризация в направлении падающего 
света и в прямо противоположном направлении будет равна нулю, а 
в направлениях 90° и 270° по отношению к направлению падающих 
лучей свет будет полностью поляризован. Найдя распределение рас
сеянной световой энергии вокруг одной частицы, Рэлей исследовал 
эффект множества частиц, включенных в однородную среду, и полу
чил следующее выражение для коэффициента рассеяния:

а = а/Л4, (3.6)

где а есть функция показателя преломления вещества и числа частиц 
в единице объема. Следовательно, энергия, рассеянная слоем мутной



среды, обратно пропорциональна четвертой степени длины световой 
волны.

Этот факт объясняет происхождение голубого цвета неба: прямые 
солнечные лучи на пути сквозь атмосферу претерпевают частичное 
рассеяние, причем в синем конце спектра (более короткие волны) 
рассеяние оказывается наибольшим. Вот почему в диффузном свето
вом потоке, исходящем от небесного свода, преобладают синие лучи. 
Подобным же образом объясняется красная окраска солнца во время 
восхода или заката, так как при малых высотах солнца солнечные 
лучи проходят в атмосфере более длинный путь, нежели при больших 
высотах. При этом короткие волны в спектре солнца в значительной 
степени рассеиваются и не достигают земной поверхности. Красные 
же лучи доходят до поверхности земли, испытав сравнительно малое 
рассеяние.

Теория Рэлея объясняет явления, происходящие в разреженных 
газах, но неприменима для количественного описания рассеяния све
та в жидкости, так как здесь межмолекулярные расстояния срав
нимы с размерами молекул. Световые волны от соседних молекул 
мало отличаются по фазе, и интерференция их должна привести 
к ослаблению полного потока рассеянного света. Процесс рассеяния 
в жидкости лучше описывает теория Смолуховского, с точки зре
ния которой рассеяние света имеет место не на индивидуальных 
молекулах, как в теории Рэлея, а на неоднородностях среды, воз
никающих благодаря случайным изменениям плотности при теп
ловом движении молекул. Поэтому теория Смолуховского в приме
нении к жидкости дает результат, более близкий к истине, чем 
теория Рэлея. Обе теории основаны на предположении, что рассеяние 
света происходит на объемах, размеры которых малы по сравне
нию с длиной световой волны, и дают для рассеянного света зави
симость, обратно пропорциональную Я4. Основные предположения 
этих теорий можно принять, если жидкость однородна в оптическом 
отношении.

Рассеяние света в морской воде также подчиняется зависимости 
(3.6). Здесь сильнее всего рассеиваются синие лучи, а слабее всего — 
красные. При распространении солнечного света в водоеме лучи 
рассеиваются по всем направлениям, некоторая часть их отбрасыва
ется наверх, выходит из воды и попадает в глаз наблюдателя. Имен
но эта часть лучей и формирует цвет моря. Исходящие из-под по
верхности воды лучи в зависимости от их цвета обладают разйой 
яркостью.

Если вода очень прозрачна, т.е. имеет мало взвешенных частиц, 
то водоем будет окрашен в синий цвет. Если в воде много компо



нентов, сильно рассеивающих свет, т.е. много взвешенных частиц, 
то водоем окрашивается в сине-зеленый или зеленый цвет. При на
личии же большого количества желтого вещества цвет воды при
обретает желто-коричневый оттенок, как это типично для болот.

Пользуясь электромагнитной теорией света, В.В. Шулейкин на
шел распределение энергии рассеянного света для непроводящих 
частиц. Это имеет большое значение для проблем оптики водо
емов, поскольку газовые включения и взвешенные в воде мелкие 
твердые частицы (грунт, бактерии, планктон) не проводят элект
ричества. Это делает необходимым исследование эффекта рассея
ния света как для частиц с показателем преломления большим 1, так 
и для частиц с показателем преломления меньшим 1.

В случае предельно малых частиц W 0, d  — диаметр частицы) 
Шулейкин получил подтверждение рэлеевского закона. Рассмотрим 
индикатрису молекулярного рассеяния света, изображенную графи
чески на полярной диаграмме на рис. 2.14 в ч. II. Длина радиуса-век
тора от полюса до внешней кривой выражает в условном масштабе 
полную энергию света, рассеиваемого по данному направлению, 
а длина от полюса до внутренней кривой в таком же масштабе — 
энергию естественного света в том же направлении. Отрезок радиу
са-вектора, заключенный между обеими кривыми, показывает энер
гию поляризованного света (в плоскости, перпендикулярной плоско
сти зрения). Свет оказывается полностью поляризованным, если 
смотреть на частицу в направлении, перпендикулярном падающему 
лучу. Если смотреть по направлению падающего луча или по направ
лению прямо противоположному, то луч света окажется естествен
ным, т.е. неполяризованным. При этом энергия света, отброшенного 
частицей в направлении, совпадающем с направлением падающего 
луча, и прямо противоположном одинакова. С возрастанием размера 
частиц симметрия излучения нарушается. Максимум поляризации 
смещается в направлении падающего луча. В случае частиц, соизме-

рассеивающей частицы отличается от распределения, характерного 
для молекулярного рассеяния (рис. 3.1). Полная поляризация света в 
этом случае уже не наблюдается ни в каком направлении. С увеличе
нием размеров рассеивающей частицы индикатриса рассеяния все 
больше растягивается в сторону направления падающего света 
(рис. 3.1).

Для частиц, размеры которых можно считать бесконечно боль
шими по отношению к длине световой волны, В.В. Шулейкин при
менил метод, основанный на теории отражения и преломления све-

римых с длиной волны распределение энергии вокруг



в
Рис. 3 .1. Индикатрисы рассеяния света для частиц различной крупности: а — размер 
частицы сравним с длиной волны падающего излучения; б — более крупные частицы; 
в — предельно большая частица (по В.В. Шулейкину, 1968)

та на шарообразных частицах (рис. 3.2). Пусть на поверхность 
сферы, изображающей частицу, падают световые волны в направле
нии, указанном стрелкой SA. В точке А сферы падающий луч раз
делится на две компоненты: часть энергии будет продолжать рас
пространяться в воде в отраженном луче АТ , а часть войдет в ве
щество частицы с преломленным лучом АВ. Применяя метод, ос
нованный на теории многократного отражения и преломления 
света, В.В. Шулейкин сделал следующий вывод: между явлением



Рис. 3.2. Схематический ход лучей применительно к предельно большой частице 
(по В.В. Шулейкину, 1968).

рассеяния света и явлением отражения на границе предельно боль
шой частицы устанавливается плавный непрерывный переход. Ис
следуя спектральный состав света, рассеиваемого крупными части
цами, Шулейкин показал, что при увеличении размеров части
цы зависимость интенсивности рассеянного света от длины волны 
убывает.

Именно этим эффектом можно объяснить тот факт, что в безоб
лачную погоду небо над морем более блеклое, чем над степью. Де
ло в том, что в атмосфере над степью имеет место чисто молеку
лярное рассеяние, а над морем помимо того существует также рассея
ние на крупных с оптической точки зрения частицах воды. Рассеяние 
на частицах водного аэрозоля приводит к тому, что в тумане все 
предметы имеют белесоватую окраску.

МНОГОКРАТНОЕ РАССЕЯНИЕ СВЕТА

В поверхностных слоях природных водоемов наблюдается инте
ресное явление, называемое многократным рассеянием света.

Пусть световой поток распространяется в глубину моря и лу
чи света направлены вертикально. Если энергия потока, вошедшего 
в воду, равна / 0, то на глубине z она будет равна

Помимо пучка прямых лучей с энергией /  вниз распространяется

(3.7)

большая часть диффузного потока:
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Рис. 3.3. Векторный метод, предложенный В.В. Шулейкиным (1968) (а), и схема 
многократного рассеяния света (б)

Для решения этой сложной пространственной задачи В.В. Шулей- 
кин предложил достаточно простой'векторный метод. На рис. 3.3, а 
представлена полярная диаграмма рассеянного света вокруг большой 
частицы. Вектор, направленный вниз, изображает падающий свет. 
Через этот вектор проведем вертикальную плоскость, по обе сторо
ны от которой в виде векторов изображены два потока, исходящие



от частицы под углами +<р и —<р. Если выбрать слой жидкости тол
щиной А так, чтобы в нем можно было пренебречь вторичным рассе
янием, то световой поток /р  вышедший из исследованного слоя, 
можно изобразить в виде

/,  = i 0e~kA + у  ( l  -  е~кАj в* + ^ 1  -  е~кд̂  е~*. (3.9)

В следующий слой войдут уже три отдельных потока, причем 
к каждому из них можно снова применить тот же прием. Таким 
приемом можно воспользоваться и на следующем этапе и т.д. Ре
зультаты вычислений представлены в виде таблицы (рис. 3.3, б). 
Горизонтальные строчки ее соответствуют последовательным сло
ям воды толщиной Д. Вертикальные столбцы таблицы изображают 
потоки рассеянного света, направленные под углами, кратными (р. 
Практический интерес представляют только те векторы, которые 
отклонены от вертикали меньше чем на прямой угол, поскольку 
все остальные лучи пойдут обратно к поверхности моря.

Расчеты показали, что в сильно рассеивающей среде ослабление 
потока параллельных лучей следует гиперболическому, а не экспо
ненциальному закону. По мере распространения в глубину энергия 
вторичных, третичных и высших порядков потоков рассеянного света 
сначала возрастает, достигает некоторого максимума и затем начина
ет падать (рис. 3.4).

Рис. 3.4. Изменение яркости рассеянных лучей различных порядков с глубиной 
(по В.В. Шулейкину, 1968)



В настоящее время усилия специалистов-гидрооптиков сосре
доточены на проведении фундаментальных исследований опти
ки мутных сред. Гидрооптические исследования сегодняшнего и 
завтрашнего дня важны также и с позиций экологии, поскольку 
являются методом контроля чистоты водных масс.

ГЛАВА 4
АКУСТИКА ОКЕАНА

Гидроакустика — наука о подводном звуке, о его излучении, рас
пространении, поглощении, рассеянии, отражении и приеме. Из всех 
открытых до настоящего времени видов энергии звуковая энергия 
распространяется в воде на наибольшие расстояния.

СКОРОСТЬ ЗВУКА В ОКЕАНЕ

Условия распространения акустических волн в океане имеют це
лый ряд специфических особенностей, обусловленных, с одной сторо
ны, свойствами собственно водной среды океана, а с другой — свойст
вами граничных сред, т.е. атмосферы и дна.

Звук представляет собой продольные упругие волны, и его ско
рость определяется выражением

где ж и ks — адиабатические модуль объемной упругости и ко
эффициент сжимаемости среды соответственно, р — плотность 
среды.

Одной из основных особенностей вод океанов и морей является 
наличие в них растворенных различных солей, концентрация кото
рых изменяет сжимаемость воды и ее плотность. На упругие свойства 
и плотность морской воды влияют также температура и величина 
давления, определяемая глубиной. Следовательно, согласно форму
ле (4.1), эти три фактора (температура, соленость и давление) и 
обусловливают величину скорости распространения звука в морях 
и океанах. При этом наибольший вклад в изменение скорости зву
ка в океане вносит температура воды 7\ поскольку она оказывает 
влияние как на величину объемного модуля упругости ае, так и 
на плотность воды. Исследования показали, что под влиянием ука
занных факторов упругие свойства морской воды изменяются значи
тельно больше, чем ее плотность.



Упругие свойства морской воды впервые были исследованы в 
1906 г. Экманом, который получил эмпирическую формулу зави
симости коэффициента изотермической сжимаемости кт морской во
ды от ее температуры, солености и давления. Величины кт и к$

морской воды при постоянном давлении и постоянном объеме со
ответственно. Тогда скорость звука можно записать в следующем 
виде:

Исследования Экмана позволили создать первые таблицы величины 
скорости звука в морской воде, которые появились в 1927 г.

Поскольку температура Т  и соленость s в океанах и морях из
меняются как по глубине, так и по горизонтали, условия распрост
ранения акустических волн на различных глубинах и в различ
ных районах Мирового океана могут быть существенно различ
ными.

В 1960 г. была опубликована формула Вильсона, которую до 
настоящего времени считают наиболее точной для определения ско
рости распространения звуковых колебаний в морской воде:

здесь с0 = 1449,14 м/с — скорость звука при температуре Т  = 0°С, 
солености 5 = 35%о и нулевом гидростатическом давлении, а Асг ,
Аср, Acs, AcsTp — поправки на отклонение температуры, солености
и давления от указанных значений. Эта формула справедлива для 
следующих интервалов изменения температуры, солености и дав
ления:

Измерения показали, что скорость звука возрастает с увеличением 
температуры, солености и давления, однако влияние каждого из этих 
факторов неодинаково. Изменение Т на 1°С, s на 1%о, р на 1 атм 
изменяет сзв приблизительно на 3, 1,2 и 0,2 м/с соответственно, т.е. 
больше всего на скорость звука влияет изменение температуры мор
ской воды.

В морских условиях в результате изменения температуры, солено
сти и гидростатического давления величина скорости звука изменяет
ся приблизительно от 1440 до 1540 м/с.

связаны соотношением кт/ ks = y = ср/ Су,где cp w c v — теплоемкость

(4.2)

сзв =  с 0 +  А с Г +  Л ср +  A c s +  A c sTp; (4.3)

-4°С  < Г< 30°С, 0 < s < 37%0 , 1 -^ < /> < 1 0 3^ .
см см



Излучатель

Рис. 4.1. Схема циклического метода измерения скорости звука в воде

где L  — база прибора, т0 — инерция прибора, т.е. время задержки
сигнала в его электрической цепи, п — количество сигналов. Ме
тод этот достаточно удобен, надежен и может обеспечить хорошую 
точность измерений.

ОСЛАБЛЕНИЕ ЗВУКА В ОКЕАНЕ

В процессе распространения звука в океане часть звуковой энер
гии поглощается, переходя в тепло. Амплитуда звукового давления 
p(R ), т.е. давления, избыточного по отношению к гидростатическому, 
вследствие поглощения в морской воде убывает с ростом расстояния 
R  от излучателя по экспоненциальному закону:

p(R) = р(0) e~^R, (4.6)

где Д — коэффициент поглощения [дБ/км ]. Величина коэффици
ента Д определяется главным образом вязкостью воды. Поглоще
ние звука в морской воде может быть вызвано также имеющимися 
в ней воздушными пузырьками и морскими организмами с газовы
ми включениями, поскольку акустические волны должны преодо
левать силы внутреннего трения в системе вода — воздушный пу
зырек.

Второй причиной, обусловливающей затухание звука при его рас
пространении в морской воде, является рассеяние звуковой энергии,
294



имеющее место на различных неоднородностях океанической среды и 
на ее границах.

Немалую роль в рассеянии звука в поверхностном слое моря 
играют воздушные пузырьки. Размеры воздушных пузырьков R n со
ставляют доли миллиметра. Длина же Я акустической волны в мо
ре для частот в несколько десятков кГц не менее нескольких сан
тиметров. Таким образом, выполняется условие kRn «  1. Или, учи
тывая, что волновое число к равно 2л/Л,  можно записать, что 
2л R n/X «  1, т.е. длина окружности пузырька много меньше длины
акустической волны в воде. В этом случае звуковое давление в 
падающей на пузырек акустической волне можно считать постоян
ным не только во всех точках поверхности пузырька, но и в неко
торой окрестности вокруг него. Под действием периодически изме
няющегося в акустической волне давления возбуждаются вынуж
денные колебания воздуха внутри пузырька, вследствие чего его 
поверхность начинает совершать радиальные колебания и пузырек, 
таким образом, становится излучателем звуковых волн. Поскольку 
радиус пузырька мал по сравнению с длиной падающей на него 
акустической волны, он будет излучать как точечный источник, т.е. 
равномерно по всем направлениям. Следовательно, воздушные пу
зырьки диффузно рассеивают энергию падающей акустической вол
ны. Амплитуда колебаний поверхности пузырька будет максималь
на, если частота вынуждающих колебаний, т.е. частота падающей 
звуковой волны, совпадет с собственной частотой пузырька, так как 
в этом случае реализуются условия для резонанса. Если принять, 
что радиус пузырька имеет порядок 10—2 см, то частота собствен
ных колебаний пузырька составит несколько десятков кГц, т.е. бу
дет лежать в диапазоне частот, имеющих широкое применение в гид
роакустике.

Помимо воздушных пузырьков рассеянию звуковой энергии в 
поверхностном слое моря способствуют и мелкомасштабные темпера
турные неоднородности, обусловленные турбулентностью, и шерохо
ватость морской поверхности, вызванная волнением. Эти причины 
также приводят к диффузному рассеянию акустических волн, для 
которого, как и для поглощения звука, справедлив экспоненциаль
ный закон уменьшения звукового давления с удалением от источника 
излучения. При этом в показателе экспоненты будет стоять коэффи
циент рассеяния ае.

Основными рассеивателями звука в водной толще океана явля
ются скопления мелких морских животных, образующих глубоко
водные звукорассеивающие слои, и флуктуации показателя прелом
ления.



Чаще всего в природных условиях удается измерить только сум
марный эффект ослабления звуковой энергии, обусловленный как 
поглощением, так и рассеянием звука, который принято называть 
затуханием звука. Затухание звукового давления с удалением от 
источника звука на расстояние R можно представить в виде

p(R) = Ю-°ДЛ (4.7)
R

где А — некоторая постоянная, к — коэффициент затухания, а по
казатель п в знаменателе, как будет показано далее, меняется от еди
ницы б случае безграничного пространства до 0,5 в условиях неглубо
кого моря.

Согласно экспериментальным данным и теоретическим расчетам, 
затухание звука в море зависит от частоты звуковых колебаний: звук 
низких частот распространяется в океанах на большие расстояния.

Затухание акустических волк в морской воде больше, чем в пре
сной. Исследования показали, что причиной этого являются раство
ренные в ней соли, присутствие которых влияет на поглощение аку
стических волн избирательно в зависимости от частоты звуковых 
колебаний. Для диапазона частот звуковых волн от 104 до 106 Гц 
можно привести формулу, полученную Р.А. Вадовым для коэффи
циента поглощения звука в морской воде:

я = _______ + к л
р f / f p - f p/ f  y f '

где /  — частота звуковых колебаний; A , f p, к{— параметры, завися
щие от гидрофизических характеристик среды. Первый член этого 
выражения описывает поглощение звуковых колебаний, обусловлен
ное растворенными в воде солями, а второй — соответствует погло
щению звука в пресной воде.

ОТРАЖ ЕН И Е ЗВУКА В ОКЕАНЕ

Как отмечалось выше, свойства граничных сред, т.е. атмосферы и 
дна океана, играют заметную роль в формировании специфических 
особенностей распространения акустических волн в морских глу
бинах.

Отражение звуковых волн от границы раздела вода-воздух явля
ется “мягким”, т.е. звуковое давление при отражении изменяет фа
зу на противоположную, вследствие чего результирующее звуковое 
давление на границе раздела будет равно нулю. Поверхность моря 
благодаря волнению не является плоской. Это обстоятельство при
водит к тому, что на границе раздела океан-атмосфера наряду с



ИЗМ ЕРЕНИЕ СКОРОСТИ ЗВУКА  
В ОКЕАНЕ

Впервые скорость звука в воде в природных условиях была изме
рена в 1827 г. Колладоном и Штурмом на Женевском озере. Приме
няемые в настоящее время методы определения скорости звука не
посредственно в море основаны на измерении либо фазы акустиче
ской волны, либо промежутка времени, в течение которого волна 
проходит известное расстояние.

Рассмотрим сущность фазового метода. Излучатель и приемник 
звука располагаются таким образом, чтобы при определенной час
тоте / 0 звуковых колебаний расстояние между ними было равно А0 =
= с0/ / 0, где А0 — длина волны в среде с известной скоростью звука с0.
При этом напряжение на входе излучателя и напряжение на выхо
де приемника будут находиться в одинаковых фазах. Если теперь, 
не изменяя расстояния между излучателем и приемником, поме
стить их в морскую воду, скорость распространения звука сзв в ко
торой необходимо измерить, то между напряжениями на входе из
лучателя и на выходе приемника появится разность фаз <р. Напря
жения эти имели бы одинаковые фазы, если бы расстояние между 
излучателем и приемником было равно А = сзв/ / 0. Нетрудно видеть,

что (2л  + <р)/2л = А /А0 = сзв/с0 и

т.е., измеряя разность фаз р  между напряжением на входе излучате
ля и на выходе приемника, можно определить скорость распростране
ния звука в море.

Остановимся также на одном из методов определения скорости 
звука, основанном на измерении промежутка времени Дг, в тече
ние которого звуковой сигнал проходит известное расстояние. Ме
тод этот используется в так называемом циклическом измерителе 
скорости звука в море. Звуковой импульс доходит до приемника, 
предварительно отразившись от двух отражателей, что увеличивает 
базу измерений {рис. 4.1). При этом для определения скорости зву
ка получается выражение

(4.4)

L (4.5)
зв Дг/ п  — т0 ’



зеркальным отражением имеет место и диффузное отражение зву
ковых волн, что увеличивает затухание акустических колебаний, 
распространяющихся в приповерхностном слое моря. Кроме того, 
в результате обрушения гребней волн в поверхностном слое моря 
образуется большое количество мелких газовых пузырьков, кото
рые являются дополнительной причиной затухания акустических ко
лебаний.

Если верхнюю границу раздела море-атмосфера можно считать 
полностью отражающей, то дно океана отражает акустические вол
ны по-разному, в зависимости от характера дна. Отражающие свой
ства дна океана обычно характеризуют коэффициентом отражения у, 
определяемым как отношение звукового давления в отраженной вол
не к звуковому давлению в падающей волне непосредственно у дна. 
На характер отражения звуковых волн от дна влияют его неровности, 
что оказывается весьма существенным при сверхдальнем распростра
нении звука.

ЭХОЛОТИРОВАНИЕ И ГИДРОЛОКАЦИЯ

На отражающих свойствах морского дна основан метод определе
ния глубин с помощью эхолотирования. Эхолот представляет собой 
устройство, включающее излучатель и приемник звуковых коле
баний.

Впервые метод эхолотирования был применен в 1804 г. академи
ком Я.Д. Захаровым в воздухе, где это проще, так как скорость 
распространения звука в воздухе меньше, чем в воде, а следователь
но, промежуток времени от момента излучения звукового сигнала 
до прихода его эха больше. Применение эхолотирования в море ос
ложняется необходимостью измерения малых промежутков времени 
между посылкой сигнала и приходом эха.

Первые достаточно точные измерения глубин были выполнены с 
помощью ультразвуковых излучателей Ланжевена. Использование 
ультразвука позволяет создать остронаправленные пучки звуковых 
сигналов, посылаемых к участку дна непосредственно под кораблем, 
избежав таким образом ошибок, обусловленных особенностями рель  ̂
ефа дна, и записать профиль дна вдоль траектории движения судна. 
Используя ультразвук, можно применять метод эхолотирования не
прерывно, не боясь помех от корабельных шумов, спектральный 
уровень интенсивности которых в области ультразвуковых частот 
много ниже, чем в звуковом диапазоне.

Если на дне моря существует толстый слой ила, покрывающий 
твердый скалистый грунт, то на записи эхолота достаточно ясно



выступают обе отражающие поверхности (рис. 4.2). Метод эхолоти- 
рования весьма эффективен при обнаружении затонувших кораблей 
или при поиске косяков рыбы.

Рис. 4.2. Пример записи показаний эхолота в случае, когда на дне моря существует 
толстый слой ила

Существует большое количество разновидностей эхолотов. Одни 
из них используются только для навигационных целей, другие — 
только как рыбопоисковые средства, третьи — для научных целей, 
например для измерения больших глубин, определения характера 
грунта дна океана по вертикали.

К методу эхолотирования примыкают и методы гидролока
ции, предназначенные для обнаружения объектов, которые полно
стью или частично находятся в воде, а также для определения их 
местоположения относительно корабля, несущего гидролокатор. Та
кими объектами могут быть айсберги, скалы, мели, подводные или 
надводные корабли, мины, морские животные, косяки рыб и др. 
Обнаружение объектов производится путем посылки и приема от
раженных акустических сигналов в горизонтальном или близком 
к горизонтальному направлении. Принцип работы гидролокаторов 
тот же, что и в эхолотах.



В качестве примеров технического использования гидроакустики 
можно привести цепочки гидроакустических маяков для обеспече
ния точности движения судов по фарватеру; указатели уровня при
ливов (так называемый обращенный эхолот); применение эффекта 
Допплера для определения скорости течений и для измерения скоро
сти движения судна; звукоподводную связь; гидроакустические буи 
нейтральной плавучести и т.д.

Для успешного использования эхолотирования и гидролокации 
необходимо знание скорости звука в океане и ее зависимости от 
внешних параметров.

И ЗМ ЕНЕНИЕ СКОРОСТИ ЗВУКА
В ОКЕАНЕ

Измерения показали, что в верхних слоях моря вертикальное 
распределение скорости звука приблизительно повторяет вертикаль
ное распределение температуры с небольшими отклонениями за счет 
солености. Вертикальный профиль скорости звука в море отслежи
вает тонкую термохалинную структуру вод океана. На больших глу
бинах увеличение скорости звука определяется главным образом 
ростом гидростатического давления. Существующее в океане верти
кальное распределение температуры, солености и гидростатическо
го давления с глубиной приводит к формированию вертикального 
распределения скорости звука, характеризующегося наличием ми
нимума, расположенного на некоторой глубине. Как правило, слой 
минимальных скоростей распространения звука в океане залега
ет на глубине нескольких сотен метров. Для распространения звука 
в океане наиболее важное значение имеет не абсолютное значе
ние скорости звука, а профиль кривой c3B(z), т.е. положение экст
ремумов, соотношение между значениями скорости звука у дна, 
поверхности и в экстремальных точках, распределение градиен
тов скорости звука по глубине и т.д. Профиль c3B(z), по сущест
ву, определяет условие распространения звука в океане. При од
ном типе c3B(z) дальность распространения звука может достигать 
сотен и тысяч километров, а при другом — лишь нескольких кило
метров.

Для глубоководных районов океана типичным является профиль 
c3B(z), при котором минимум скорости звука расположен на неко
торой глубине zm (рис. 4.3). Такое распределение скорости звука 
по глубине характерно для районов с нормальной термохалинной 
стратификацией. Так, например, в Атлантическом океане минимум 
скорости звука лежит на глубинах от 1200 до 2000 м, в Тихом



Рис. 4.3. Распределение по вертикали скорости звука, наиболее часто встречающееся в 
глубоководных районах морей и океанов (а), и формирование подводного звукового 
канала (б)

океане — на горизонтах от 500 до 700 м, а в полярных широтах — 
у самой поверхности.

При удалении от горизонта zm вверх скорость звука растет в
основном из-за повышения температуры, при опускании же вниз 
она повышается из-за роста гидростатического давления. Наличие 
min скорости звука является причиной концентрации звуковых лу
чей в ограниченном по толщине слое, получившем название под
водного звукового канала. Существование в океане подводного звуко
вого канала создает наиболее благоприятные условия для распрост
ранения звука, так как при этом звуковые волны не рассеиваются 
на поверхности океана и не поглощаются в донном грунте. Мак
симальная дальность распространения звука при этом лимитирует
ся главным образом поглощением в морской воде. Так, звук низ
ких частот, для которых поглощение в морской воде невелико, мо
жет распространяться по такому каналу на расстояния порядка не
скольких тысяч километров.

Открытие сверхдальнего распространения звука было сделано не
зависимо американскими и советскими учеными. Теория подводно
го звукового канала разработана академиком Л.М. Бреховских. Яв
ление сверхдальнего распространения звука имеет многочисленные 
практические применения, в числе которых звукопеленгация и ло
кация.

Ход звуковых лучей в подводном звуковом канале может быть 
рассчитан с помощью лучевой теории, в основе которой лежит пред
положение, что звуковая энергия в среде распространяется вдоль 
некоторых линий-лучей. При определенных условиях лучи, идущие 
под различными углами скольжения от излучателя, расположенно
го на оси подводного звукового канала, снова собираются в одну 
точку, т.е. фокусируются. Таким образом, подводный звуковой канал 
действует на звуковые лучи как собирательная линза.



Характерным для моря является то, что скорость распространения 
звука изменяется по горизонтали существенно меньше, чем по глу
бине. Вследствие этого, рассматривая распространение звука в море, 
можно принять, что акустические свойства среды изменяются толь
ко по вертикали. Такие среды принято называть слоисто-неоднород
ными.

Для плоских акустических волн, падающих под некоторым углом 
к плоскости раздела, имеют место те же, что и в геометрической 
оптике, законы отражения и преломления, в частности закон Снел- 
лиуса для синуса угла преломления:

sin 0 = — sin 0.; (4.8)' с,

здесь — угол падения, 6t — угол преломления.
Таким образом, при переходе из среды с меньшей скоростью 

распространения звука в среду, где эта скорость больше, звуковые 
волны будут отклоняться вверх от направления их распространения, 
т.е. испытывать положительную рефракцию. В этом случае сущест
вует некоторый предельный, или критический, угол падения, опреде
ляемый соотношением

sin W „  = ^  <4-9)

с превышением которого отражение звуковых волн становится 
полным, и если угол падения 0i больше предельного, то акустиче
ская волна во вторую среду не проходит. Если звук идет из воздуха 
в воду, то синус предельного угла падения равен 330/1500 = 0,22 и 
предельный угол будет 12,7°. При углах падения больше 12,7° зву
ковые волны из воздуха в воду не пройдут.

Если звук распространяется из среды, ще его скорость больше, 
в среду, где она меньше, то звуковой луч будет отклоняться вниз 
от первоначального направления распространения, т.е. испытывать 
отрицательную рефракцию.

Пусть распределение с глубиной скорости распространения 
звука в море характеризуется некоторой кривой 7, представ
ленной на рис. 4.4. Расположим точечный источник звука в 
точке О и рассмотрим луч 2, выходящий под углом г0 к вер
тикали. Будем рассматривать траекторию луча в системе коор
динат X O Z , начало которой совпадает с положением источника 
звука.
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Рис. 4.4. Схематическое распределение скорости звука в море (У) и соответствующая 
ему траектория распространения звукового луча (2)

Разобьем толщу моря на тонкие слои и в пределах каждого 
слоя скорость распространения звука примем за постоянную вели
чину. Тогда плавная кривая, описывающая реальное распределе
ние скорости звука с глубиной, может быть заменена ступен
чатой линией. Луч, вышедший из источника звука и дошедший 
до границы раздела слоев, испытает преломление по закону Снел- 
лиуса:

sin sin i2 с2 sin i3 с3
—-----= — ; -1----- = — ; —-------= — и т.д.Sin Г { С 2  Sin /*2 С3 Sin /*3 С 4

Таким образом, при распространении звука в слоисто-неоднород
ной среде звуковой луч будет отклоняться в сторону меньшей скоро
сти его распространения.

В случае коща скорость звука постоянна с глубиной, траекто
рии звуковых лучей прямолинейны и рефракция звука, т.е. иск
ривление траектории луча, отсутствует. Такие ситуации харак
терны для мелководных районов моря в осенне-зимний сезон, 
когда благодаря охлаждению верхних слоев существует развитая 
вертикальная циркуляция, выравнивающая температуру и соле
ность по глубине, а влияние давления невелико (малые глубины).

В случае же выравненного по глубине распределения темпера
туры и солености, но в условиях глубокого моря скорость звука 
будет возрастать с глубиной в результате увеличения гидростати-



Рис. 4.5. Распределение скорости звука, типичное для глубоководных районов мо
ря, при постоянстве по глубине температуры и солености в дневные часы весенне
летнего периода (а) и соответствующая ему положительная рефракция звуковых 
лучей (б)

ческого давления (рис. 4.5). В этом случае звуковые лучи, выходящие 
из источника, расположенного на некоторой глубине под водной по
верхностью, благодаря рефракции, изгибаясь вверх (положительная 
рефракция), будут отражаться от поверхности и, снова искривляясь, 
возвращаться к ней и т.д. При этом звуковые лучи концентрируются 
у поверхности моря, где образуется своеобразный волновод, вдоль 
которого звук может распространяться на значительные расстояния 
(рис. 4.5).

Распределение скорости звука с глубиной, изображенное на 
рис. 4.6, характерно для мелководных районов моря в весенне-лет
ний период, коща идет прогрев водоема с поверхности за счет пог
лощения солнечной радиации. При этом вследствие рефракции зву
ковые лучи будут изгибаться в сторону дна (отрицательная рефрак
ция) и условия для распространения звука будут наименее благопри
ятными. В ночные часы распределение скорости звука с глубиной в

Рис. 4.6 . Распределение скорости звука с глубиной в поверхностном слое мел
ководных районов моря в дневные часы весенне-летнего периода (а) и соот
ветствующий этому распределению ход акустических лучей (отрицательная ре-
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Рис. 4.7. Распределение скорости звука по глубине в ночные часы весенне-летнего 
периода (а) и соответствующее ему формирование приповерхностного звукового кана
ла (б) . С началом дневного прогрева водоема этот канал исчезает и ход акустических 
лучей будет соответствовать рис. 4.6.

таких водоемах трансформируется к виду, приведенному на рис. 4.7. 
В этом случае также образуется тонкий подповерхностный звуковой 
волновод, который исчезает с началом дневного прогрева поверхност
ного слоя водоема.

Очень интересно и важно в практическом отношении распределе
ние скорости звука с глубиной, представленное на рис. 4.3 и типичное 
для глубоководных водоемов. При таком распределении на некоторой 
глубине zm величина скорости звука достигает минимального значе
ния. Если расположить источник звуковых колебаний на глубине zm, 
то звук будет распространяться, концентрируясь около оси, проходя
щей по этому горизонту. Такое явление, как упоминалось выше, 
носит название звукового канала.

Рис. 4.8. Образование зон акустической тени



Рассмотрим подробнее случай отрицательной рефракции и бу
дем считать, что скорость звука линейно убывает с глубиной. Мож
но показать, что траектории звуковых лучей будут представлять 
собой дуги окружностей (рис. 4.8). Расположим источник звуко
вых колебаний под поверхностью моря. Благодаря наличию отри
цательной рефракции лучи, выходящие от источника, искривляются 
в сторону дна, в результате чего образуется зона I акустической 
тени, куда акустические лучи не попадают, если не считать лучи, 
отраженные или рассеянные взволнованной поверхностью моря. Кро
ме указанной зоны I акустической тени имеется зона II акустичес
кой тени, существование которой обусловлено направленностью из
лучателя.

В зависимости от распределения скорости звука и условий 
излучения могут наблюдаться достаточно сложные по структуре 
звуковые поля с чередующимися акустически освещенными зо
нами и зонами акустической тени.

Рассмотрим дальнее поле то-

посредственно от источника, дру- z > 
гой — отраженный от поверхнос
ти моря, который можно считать р ис 4 д с хема формирования дальнего 
выходящим ИЗ МНИМОГО ИСТОЧНИ- поля точечного источника звука 
ка И'. Так как мы рассматриваем
случай глубокого моря, то отражением акустических волн от дна 
можно пренебречь. Звуковое давление р в точке М  можно предста
вить в виде

где ру — амплитуда звукового давления на единичном расстоянии от 
источника, г и г ' — расстояния точки М от действительного и мнимо
го источников соответственно, си — частота звуковых колебаний, к — 
коэффициент отражения от морской поверхности. Знак “минус” пе
ред вторым слагаемым учитывает изменение фазы звукового дав
ления на противоположную при мягком отражении от водной по
верхности. Можно показать, что амплитуда звукового давления в

чечного источника, расположен- # 
ного на небольшой глубине под 
поверхностью в глубоком море о 
(рис. 4.9). Нас интересует акус
тическое поле в точке М  (jc, Н 2) . и

х

Причем х  »  Я 1 и х  »  # 2. В точ
ку М  приходят два луча, один не-

М(х,Нг)

(4.10)



достаточно удаленной от источника точке будет определяться соот
ношением

— —  = 2 -----~2-----• (4Л1>

Таким образом, затухание звука в рассматриваемом случае
по мере удаления от источника происходит по закону р ~ Vx2. Это 
относится к условиям абсолютно гладкой водной поверхности 
при значении коэффициента отражения от поверхности, равном —1. 
В условиях же статистически однородного и изотропного волнения 
на поверхности моря средний коэффициент отражения Тс акусти
ческой волны определяется соотношением £  = — 1 + # 2/2, ще N  = 
= 2ko^ sin <р — безразмерный параметр, который называют парамет
ром Рэлея (к — волновое число, о^ — средняя квадратичная высота
волны на поверхности моря, р  — угол скольжения для акустиче
ской волны).

Параметр Рэлея характеризует разность фаз при отражении от 
взволнованной поверхности. Если параметр Рэлея мал, то отражен
ные от различных участков взволнованной поверхности лучи нахо
дятся почти в фазе, так же как при отражении от гладкой поверх
ности, и коэффициент отражения близок к -1. По мере возрас
тания параметра Рэлея разность фаз лучей растет, лучи частич
но гасят друг друга и ослабляют отраженное поле в зеркальном 
направлении. Если разность фаз достигает л,  отраженное поле 
в зеркальном направлении исчезает и отражение становится диф
фузным. Параметр Рэлея играет важную роль в теории рассея
ния и позволяет разделять поверхности на гладкие и шерохова
тые. Принято считать, что при 2ка^ sin <р < л/2 поверхность гладкая,
а при 2ка sin <р>л/г — шероховатая.

Если глубина моря недостаточно велика, то отражением акус
тических волн от дна пренебрегать нельзя и акустическое поле в 
произвольной точке будет иметь более сложный характер, чем 
в случае глубокого моря. Акустическое поле в неглубоком море 
можно представить в виде так называемых нормальных волн, каж
дая из которых распространяется в направлении оси х со своей ско
ростью и имеет в соответствии с этим свою длину волны. При этом 
каждая нормальная волна, бегущая в горизонтальном направле
нии, в вертикальном направлении представляет собой иол ну сто
ячую. Амплитуда звукового давления, как показывают раечеты, убы
вает с расстоянием по горизонтали пропорционально I



Применительно к условиям мелкого моря имеет место понятие 
критической длины волны акустических колебаний, с превышени
ем которой при заданной глубине моря Я нормальные волны ста
новятся затухающими. Критическое значение длины волны опре
деляется соотношением Xvn = 4Я, этой длине волны соответствуеткр

критическая частота /  = сзв/  4Я. Коэффициент затухания для волн 
с длиной Я>Я_,П в мелком море может быть чрезвычайно велик.кр

Так, для первой нормальной волны, которая распространяется 
без затухания при Я/Л = 1/4, в случае если Я/Я становится равным 
1/5, коэффициент затухания будет составлять 130 дБ/м. Учитывая 
столь большие значения коэффициента затухания, можно сказать, 
что мелкое море является своеобразным фильтром: оно пропускает 
лишь волны, частота которых больше Волны же, для которыхкр
/ < в мелком море распространяться не могут.кр

РЕВЕРБЕРАЦИЯ ЗВУКА
И Ш УМЫ В ОКЕАНЕ

После прекращения действия источника звука в море в течение 
определенного интервала времени в некоторой области пространст
ва продолжает существовать акустическое поле, интенсивность ко
торого убывает со временем. Это так называемое послезвучание, или 
реверберация. Промежуток времени, в течение которого уровень 
интенсивности звука уменьшается в 106 раз, называется временем 
реверберации. Причиной реверберации является отражение акусти
ческих волн от различного рода рассеивателей. Реверберация звука 
порождается неровностями дна и поверхности, различными неод
нородностями водной массы: воздушными пузырьками, увлекае
мыми с поверхности; пузырьками газов, образующимися при гние
нии органических остатков животных и растительных организ
мов; мелкомасштабными температурными неоднородностями, обус
ловленными турбулентностью; мелкими твердыми взвешенными 
частицами. Причинами реверберации могут быть косяки рыб, стаи 
дельфинов и т.д. Различают реверберацию поверхностную, дон
ную, объемную и реверберацию от слоя. Реверберация в море ока
зывает существенное влияние на работу гидроакустических при
боров.

Сравнительно недавно было открыто новое явление, основные 
свойства которого противоположны свойствам реверберации. Было 
отмечено, что при распространении звука в подводном звуковом 
канале на больших расстояниях от источника перед приходом отдель
ных составляющих звуковых колебаний появляется звуковой фон,



опережающий по времени приход основного сигнала. При этом уро
вень его не спадает с течением времени, как это имеет место при 
реверберации, а, наоборот, нарастает и достигает своего максимума в 
конце, перед приходом основного сигнала. Явление это получило 
название “предреверберация”.

Природа предреверберации может быть обусловлена отражением 
и рассеянием сигналов на внутренних волнах, рассеянием и дифрак
цией на больших градиентах скорости звука, рассеянием при отраже
нии от взволнованной поверхности океана, а также рассеянием на 
неоднородностях водной среды со всякого рода включениями как 
органического, так и неорганического происхождения. Теория явле
ния предреверберации, в отличие от реверберации, пока не разрабо
тана.

Довольно широко распространенное мнение о морских глубинах 
как о “мире безмолвия” не имеет под собой реальной основы. Извест
ный французский океанолог Ж.И. Кусто справедливо заменил это 
название на “Мир без солнца”. Даже в наиболее уединенных тихих 
уголках океана существуют шумы, уровень которых примерно соот
ветствует шумам тихого парка. В зависимости от порождающих их 
причин шумы моря можно разбить на три большие группы. Первая — 
шумы гидродинамического происхождения, их причиной является 
непрерывное движение, в котором находятся водные массы морей 
и океанов; вторая — шумы биологического происхождения, изда
ваемые китами, дельфинами и рыбами (как отдельными особями, 
так и их стаями) ; третьи — шумы, связанные с деятельностью чело
века. В полярных широтах на первый план в качестве источника 
шума выдвигается лед.

Интересное явление, на которое впервые обратил внимание ака
демик В.В. Шулейкин, представляет собой зарождение инфразву- 
ковых колебаний при обтекании ветровым потоком взволнованной 
поверхности моря в штормовой зоне. Эти инфразвуковые колебания 
распространяются со скоростью звука, которая существенно превы
шает скорость распространения штормовых ветров, и могут служить 
предвестниками надвигающегося шторма, хотя показания баромет
ров при этом еще не меняются. Чаще всего это явление можно 
наблюдать в открытом море, где нет маскирующих помех, связан
ных с обтеканием воздушным потоком неоднородностей подсти
лающей поверхности. На “голос моря” реагируют мелкие ракообраз
ные, живущие в прибрежной гальке, и медузы, которые заблаго
временно покидают наиболее опасную при шторме зону берегового 
прибоя.



Акустические методы, так же как и гидрооптические, служат 
одним из инструментов для исследования термогидродинамиче
ской структуры вод Мирового океана. Это обусловлено тем, что та
кие явления, как крупномасштабные течения, айсберги, синопти
ческие вихри, внутренние волны, положение слоя скачка плотнос
ти и др., вносят свой вклад в особенности распространения звука 
в океане.

ГЛАВА 5
МАГНИТНЫЕ И ЭЛЕКТРИЧЕСКИЕ
ЯВЛЕНИЯ В ОКЕАНЕ

Происхождение магнитного поля Земли, известного людям еще за 
1000 лет до нашей эры, до сих пор не выяснено. Вместе с тем 
электрические и магнитные поля в гидросфере Земли представляют 
большой интерес, поскольку они воздействуют на жизнедеятельность 
живых организмов, помогая, например, ориентироваться рыбам при 
их далеких миграциях.

Геомагнитное поле вызывает так называемые теллурические токи 
в твердой части Земли. В океане электрические токи были обнаруже
ны только в 1935 г.

Относительно возникновения магнитного поля Земли существу
ет много предположений, но все они остаются только гипотезами. 
Одной из наиболее вероятных гипотез является связь магнитного 
поля Земли с вращением ее вокруг своей оси. В этом случае маг
нитное поле Земли было бы симметричным относительно геогра
фических координат и магнитные полюса совпадали бы с географи
ческими. Однако этого не наблюдается. В.В. Шулейкин объясняет 
аномалии магнитного поля Земли наличием на ее поверхности ма
териков и океанов. Наблюдения за вектором напряженности магнит
ного поля Земли действительно указывают на связь аномалий гео
магнитного поля с океанами. Изолинии восточной составляющей 
напряженности геомагнитного поля оконтуривают берега континен
тов. Измерения показали также, что восточная составляющая напря
женности магнитного поля Земли на материках мала, над океана
ми же она достигает наибольших значений. Физически это означа
ет, что над материками существует сравнительно мало искаженное 
поле равномерно намагниченного шара с осью, которая совпадает 
с земной осью вращения. Искажение этого поля проявляется над оке



анами, и притом тем сильнее, чем ближе в этом месте сходятся кон
тиненты.

С помощью карты восточных составляющих вектора напряженно
сти магнитного поля Земли были вычислены значения электрическо
го потенциала в океане, намного превосходившие, однако, данные 
непосредственных измерений.

Измерения, выполненные в морях и океанах, показали увеличе
ние плотности тока с глубиной. Причины этого явления до сих пор не 
выяснены.

Увеличение с глубиной моря электрических токов должно умень
шать склонение магнитного поля.

Пульсация вертикальной составляющей геомагнитного поля обус
ловливает переменность тока в море. При этом возникают явления, 
напоминающие скин-эффект в проводнике: плотность тока у берегов 
больше, чем в центре моря. Это так называемый береговой эффект, 
который, возможно, и приводит к концентрации изолиний восточной 
составляющей напряженности магнитного поля Земли вдоль побе
режий.

Сложное электрическое поле возникает в верхнем слое океана, 
охваченном волнением. Это связано с трехмерной структурой повер
хностных волн и сильнее всего обнаруживается у берегов, где волне
ние наиболее интенсивно и приводит к периодическим поступатель
ным движениям воды. Воздействие волнения на электрическое поле 
проявляется в виде пульсаций магнитного поля с периодом, близким 
к периодам волн.

Следует еще раз отметить, что электрические и магнитные поля в 
океане, представляя большой теоретический и практический интерес, 
все еще мало исследованы.

ГЛАВА 6
РАДИОАКТИВНОСТЬ В ОКЕАНЕ

После второй мировой войны началось систематическое изу
чение радиоактивности вод Мирового океана. Необходимость та
ких работ определяет все продолжающееся радиоактивное загряз
нение окружающей среды — атмосферы, океана, земной поверх
ности. Прогресс в исследовании радиоактивности океана начался, 
когда были разработаны методы, позволившие надежно выявлять 
уровень радиации, соответствующий 1-2 распадам, происходящим



в течение минуты в 100 л воды. Исследование радиоактивности 
вод Мирового океана открыло новые возможности для его изу
чения.

Изотопы, находящиеся в океане, разделяют на три группы: терри- 
генные, космогенные и антропогенные, или искусственные. Проис
хождение терригенных изотопов связано с размывом и сбросом река
ми в океан материала, слагающего поверхность материков. Эти изо
топы используются, как правило, при биохимических и геохимиче
ских исследованиях. К космогенным относятся изотопы, которые 
находятся в атмосфере и вместе с осадками выпадают в океан. Такие 
изотопы используются для изучения физических процессов, протека
ющих на границе раздела океан-атмосфера. Искусственные радиоак
тивные изотопы попадают в океан при взрывах ядерных зарядов, 
когда радиоактивные осколки разлетаются в разные стороны. Радио
активные осколки попадают в атмосферу и далее в стратосферу. 
При этом ядерная продукция перемешивается над земной поверхно
стью в планетарном масштабе. Затем радиоактивные аэрозоли оседа
ют на поверхность Земли или выпадают вместе с атмосферными 
осадками. В моря и океаны выбрасываются также отходы атомных 
производств.

Современная ядерная гидрофизика занимается следующими воп
росами: выявлением источников изотопов в океане, исследованием 
поля радиоактивности на поверхности океана, изучением глубинного 
распределения изотопов, методов прогноза радиационной обстановки 
в океане, разработкой методов исследования и способов измерения 
радиоактивности фона.

Еще в 1954-1955 гг. японские ученые в районе атолла Бики
ни проследили путь водных масс, загрязненных радиоактивностью 
в результате испытания атомной бомбы в атмосфере. Продукты ра
диоактивных взрывов вместе с загрязненными ими водами океана 
за 4 месяца проделали путь в 2000 км, а за 8 месяцев — в 7000 км. 
Распределение радиоактивности по поверхности Атлантического и 
Индийского океанов более однородно, так как эти океаны не подвер
гались загрязнению в результате ядерных взрывов.

Ядерная гидрофизика исследует закономерности формирования в 
океане полей ядерного загрязнения. Наиболее исследованы процессы 
формирования и распространения искусственной радиоактивности в 
океане. Поле концентрации s' изотопов изучается с помощью уравне
ния турбулентной диффузии:

+  и Vs = div Q - A s  +  y>j(S) + <p2(s) + y>3(s),



где v — скорость, Q — турбулентный диффузионный поток, чле
ны/ ,  у?,, (р2 описывают процессы радиоактивного распада, биоло
гического и седиментационного расхода исследуемого изотопа, а <р3
характеризует фракционирование изотопов.

Изучение радиоактивности в гидросфере представляет интерес 
не только само по себе, но и с точки зрения решения ряда са
мостоятельных задач гидрофизики. Так, тритий, который являет
ся составной частью молекулы воды, служит прекрасным трассе
ром при исследовании кругооборота вод между океаном и су
шей, влагообмена в системе атмосфера-гидросфера, интенсивнос
ти обмена водных масс в океане и т.д. Применение сравнительно 
короткоживущего изотопа 7Ве позволяет изучать процессы, ха
рактеризующиеся различными пространственными и временными 
масштабами. При исследовании адвекции в океане, интенсивнос
ти обмена в нем применяются изотопы водорода и кислорода 3Н 
и 180 .

Многообразие форм, в которых искусственные и естественные 
радиоактивные изотопы присутствуют в океане, до сих пор мало 
изучено. Необходимо отметить также, что до настоящего времени 
данные по естественным радиоактивным изотопам весьма разрознен
ны и нуждаются в дополнительном исследовании.

Данные о глубинных распределениях радиоизотопов анализиру
ются с помощью так называемых “ящичных” моделей. При этом 
принимается, что определенная концентрация изотопа является мет
кой одного из “ящиков”. Эти модели помогают определить про
исхождение водных масс и возраст глубинных вод, а также ско
рость обмена между соседними “ящиками”. Такие модели при
годны только для квазистационарных условий, т.е. для изотопов 
с очень большими периодами полураспада, значительно превосхо
дящими характерные временные масштабы гидрофизических про
цессов.

Распределение осколочной радиоактивности по вертикали океана 
существенно зависит от колебаний и разрушения слоя скачка. По
следнее вызывает так называемый эффект “шлюза”, интенсифици
рующий процесс проникновения осколочной радиоактивности в глу
бинные слои океана.

Успехи, достигнутые в изучении радиоактивности Мирового оке
ана, позволяют прогнозировать радиационную обстановку в его конк
ретных районах. Стало возможным определять радиационную опас
ность в местах захоронения отходов атомной промышленности и 
рассчитывать предельные количества таких отходов. Так, напри



мер, в 50-х гг. идеальным местом захоронения радиоактивных 
отходов считалось Черное море. Это утверждение базировалось 
на предположении об очень большом возрасте глубинных вод мо
ря (порядка тысячи лет). Однако уже в 1948 г. В.А. Водяницкий 
показал, что возраст глубинных вод Черного моря измеряется всего 
130 годами. Согласно данным дальнейших исследований верти
кальный перенос радиоактивности в глубинах Черного моря зна
чителен и определяется турбулентной диффузией и вертикаль
ной скоростью течения (рис. 6.1). Таким образом было доказано, 
что Черное море не может быть могильником для ядерных от
ходов.
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Рис. 6.1. Распределение по глубине Черного моря: а — вертикальной скорости 
течения w(z), б — коэффициента турбулентной диффузии kz (z), в — концентрации 
стронция-90 (Океанология. Физика моря, 1978)

Наиболее опасную радиационную обстановку создают гамма-из
лучатели, поскольку гамма-кванты в морской воде обладают значи
тельным пробегом. При рассеянии спектр гамма-излучения меняется, 
при этом возрастает его мягкая часть, которая легко поглощается 
морской водой.

Мера радиационной безопасности конкретного района определяет
ся соотношением доз радиации, обусловленных искусственными изо
топами, по сравнению с дозами естественного гамма-излучателя. 
Нередко искусственные радиоизотопы накапливаются морскими ор
ганизмами. Это может быть опасным для человека, если такие орга
низмы попадают в пищевые цепи.



ГЛАВА 7
ГЕОФИЗИЧЕСКИЕ АСПЕКТЫ ЭКОЛОГИИ

В проблемах физики Земли, атмосферы и гидросферы все боль
шую роль приобретают их экологические аспекты. Это связано с тем, 
что человечество в своей деятельности подошло к той роковой черте, 
за которой практически любая более или менее крупная экологиче
ская катастрофа может привести к необратимым последствиям. Мас
штабы преобразовательной деятельности человека приобрели гло
бальный характер, т.е. стали соизмеримыми с масштабами действий 
естественных сил.

Сейчас уже очевидно, что экологически благополучная или небла
гополучная обстановка не может быть региональной. Локальных эко
логических катастроф нет и быть не может: любое региональное 
экологическое бедствие способно перерасти в мировую катастрофу. 
Глобальная циркуляция в гидросфере и атмосфере Земли делает 
бессмысленными какие бы то ни было границы и кордоны, возводи
мые людьми с целью оградить отдельный регион или страну от 
окружающего мира.

Законы, направленные на сохранение экологического благопо
лучия, должны быть двухуровневыми: одни следует связать с ре
шением экологических задач местного значения, а другие — с ре
шением экологических проблем, имеющих общемировое значение. 
Однако до настоящего времени правовая сторона экологии не ре
шена.

Первоочередной задачей в решении экологических проблем всех 
уровней является экологическое просвещение и широкая информиро
ванность всех слоев населения Земли о состоянии окружающей чело
века природы.

Действенная охрана и рациональное использование природных 
ресурсов могут быть обеспечены только при условии понимания 
процессов, происходящих в литосфере, атмосфере, гидросфере и био
сфере Земли. Современные проблемы экологии могут быть решены 
лишь совместными усилиями ученых разных специальностей.

В хозяйственной деятельности человечество использует энергию, 
которая в термодинамике получила название свободной энергии. Это 
та часть энергии системы, которая может перейти в работу. Свобод
ная энергия черпается человеком из биосферы, главным образом в 
результате сжигания топлива: газа, нефти и угля. При этом, как 
выяснилось, человечество сегодня разрушает больше, чем создает.



Именно в этом и состоит принципиальная физическая сущность со
временного экологического кризиса.

Сжигание топлива дает около 90% потребляемой человечеством 
энергии. При этом расходуется кислород воздуха, что ведет к изме
нению соотношения кислорода и углекислого газа в атмосфере в 
сторону увеличения концентрации последнего. Кроме того, при сжи
гании ископаемого топлива в атмосферу поступают серный, серни
стый, угарный и другие вредные газы. Антропогенное воздействие 
на атмосферу приводит также к увеличению содержания в ней га
зов и соединений, вызывающих разрушение озонного слоя — защит
ного экрана Земли от вредного влияния на все живое ультра
фиолетовых солнечных лучей. Процесс загрязнения атмосферы в 
результате антропогенного воздействия требует постоянного актив
ного контроля.

Из вышесказанного следует необходимость быстрейшей разработ
ки и освоения альтернативных источников энергии, как-то: солнеч
ной радиации, геотермального тепла, силы приливов и ветра и, нако
нец, ядерных источников энергии. К альтернативным источникам 
тепла относится также и гидроэнергетика. Однако к настоящему 
времени резервы ее на Земле практически исчерпаны.

Несмотря на все негативные последствия использования АЭС, 
ядерная энергетика является наиболее перспективным источником 
энергии. Экологический аспект ядерной энергетики связан с обес
печением безопасности ядерных реакторов и с надежностью захо
ронения радиоактивных отходов. Над этими вопросами интенсив
но работают во всем мире, однако они все еще далеки от своего ре
шения.

Центральной проблемой современной экологии является проблема 
чистой пресной воды. Не секрет, что во многих странах потребление 
пресной воды в промышленных и бытовых целях уже в настоящее 
время сильно ограничено. И с годами эта проблема только усугуб
ляется.

России принадлежат основные мировые запасы пресной воды. Так, 
одно только озеро Байкал содержит 1/5 часть запасов пресной воды 
на Земле, а если говорить о чистой пресной воде, то на долю Байкала 
приходится —70% ее мировых ресурсов. И вместе с тем именно в 
России так остро стоит вопрос о загрязнении источников пресной 
воды.

Гидросфера Земли загрязняется в результате целого ряда про
цессов, а именно: стока в водоемы и реки промышленных о т у ю в  

и химических удобрений, вносимых в почву и вымываемых из нее



дождями и паводками; загрязнения водных бассейнов нефтяными 
продуктами в процессе добычи нефти в районах шельфа и при ава
риях нефтеналивных судов; наконец, поступления вредных соедине
ний из атмосферы в водоемы при газообмене между водной и воздуш
ной оболочками Земли. Все эти механизмы загрязнения изучены 
крайне слабо, и борьба с загрязнением гидросферы еще только начи
нается.
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