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П Р Е Д И С Л О В И Е  КО ВТОРОМ У И ЗД А Н И Ю

Второе издание учебника отличается от предыдущего рядом изменений и до
полнений, отражающих развитие науки за прошедшие годы. Эти дополнения ка
саются оценки и охраны водных ресурсов, водного баланса территорий, динамики 
водоемов, т. е. вопросов, поставленных практикой социалистического ведения 
хозяйства в последнее десятилетие. Некоторые разделы значительно перерабо- 
такы, при этом использованы новые материалы и разработки, опубликованные 
в изданиях Государственного гидрологического института, институтов АН СССР, 
кафедр океанологии и гидрологии суши Московского и Ленинградского универ
ситетов, а также кафедр гидрологии других университетов и гидрометеорологи
ческих институтов и т. д. Имена исследователей в тексте не всегда упоминаются.

О методах гидрометрических измерений в книге даются лишь самые общие 
указания. Для углубления знаний студентов по гидрологии приводится список 
учебной и монографической литературы на русском языке.

Учебник представляет собой труд трех авторов: Л. К. Давыдовым написаны 
разделы «Введение», «Реки», «Ледники»; А. А. Дмитриевой — раздел «Океаны 
и моря» и глава «Основные физические и химические свойства воды»; Н. Г. Кон
киной— глава «Круговорот воды в природе» и разделы «Подземные воды», 
«Озера и водохранилища», «Болота», «Водные ресурсы и их оценка».

Преждевременная смерть Л. К. Давыдова — одного из авторов первого изда
ния учебника — не позволила осуществить окончательную совместную с ним под
готовку учебника ко второму изданию. Частичная переработка при подготовке 
к печати написанных Л. К. Давыдовым разделов вьшолнена Н. Г. Конкиной.

Авторы считают своим приятным долгом выразить благодарность профессо
рам В. Д . Быкову, К. Е. Иванову, Г. П. Калинину за их ценные указания при 
просмотре рукописи и всему коллективу кафедры гидрологии суши ЛГУ за по
мощь в подготовке книги к печати.

1*



и з  П Р Е Д И С Л О В И Я  к  П ЕРВ О М У  И ЗД А Н И Ю

Книга предназначена в качестве учебника по курсу общей гидрологии для 
географических факультетов университетов. Гидрология рассматривается как 
одна из географических дисциплин. По этой причине изложение материала в 
учебнике ведется таким образом, чтобы студенты, основываясь на знании законов 
физики, гидродинамики и химии, смогли получить представление о гидрологиче
ских явлениях и процессах, неразрывно связанных с географической средой, 
чтобы они научились рассматривать. природные воды как неотъемлемую часть 
географического ландшафта, находящуюся с ним в непрерывном взаимодействии.

Основной задачей учебника, по мнению авторов, является ознакомление сгу- 
дентов с процессами, происходящими в гидросфере, с особенностями водных объ
ектов, их взаимодействием с окружающей средой. При этом авторы стремились 
вести изложение таким образом, чтобы студенты могли не только накопить соот
ветствующие знания по гидрологии, но и привыкнуть к научному анализу. Иначе 

говоря, студенты получат возможность узнать не только, как происходят те или 
иные явления, какими особенностями обладают те или иные водные объекты, но 
и почему они обладают этими свойствами, почему данные процессы протекают 

так, а не иначе.
Основными законами, которыми авторы пользовались при изложении мате

риала, являются законы сохранения вещества и энергии. Вот почему в учебнике 
уделяется необходимое внимание методам водного и теплового баланса. Приме
нение математического аппарата в учебнике носит ограниченный характер. Тем 
не менее он используется в простейшем виде для оценки количественных отно
шений и связи между изучаемыми явлениями и влияющими на них факторами.

Построение учебника подчинено программе и учебному плану географических 
факультетов. В нем учитывается прохождение студентами различных дисциплин 
таким образом, чтобы избегнуть ненужных повторений. Только в исключительных 
случаях в целях стройности изложения приводятся сведения, знакомые им из 
других дисциплин.



В В Е Д Е Н И Е

Г Л А В А  1. ОБЩ ИЕ СВЕДЕНИЯ  

§ 1. Распространение воды на земном шаре

Общ ее количество воды на земном ш аре, исклю чая химически 
и физически связанную  воду земной коры и мантии, по прибли
женным подсчетам, составляет 1,5 млрд. км^. Н а долю  океанов и 
морей приходится примерно 1,37 млрд. км® воды, т. е. около 94% 
этого количества. Поверхностные воды суши: рек, озер, болот, 
снежников и ледников в горах, материковых льдов, вклю чая льды 
Антарктиды и Гренландии,— составляю т менее 2% общего количе
ства воды на земном шаре.

Воды М ирового океана и воды суши в жидком и твердом со
стоянии образую т гидросф еру— прерывистую водную оболочку 
Земли. Верхней границей ее условно можно считать поверхность 
раздела с атмосферой, практически с тропосферой; ниж няя часть 
гидросферы проникает в литосферу и четкой границы с ней не 
имеет. М еж ду атмосферой, гидросферой и литосферой происходит 
постоянное взаимодействие и обмен количеством энергии и вещ е
ства.

В литосфере больш ая часть воды содерж ится в физически и хи
мически связанном состоянии. По В. И. Вернадскому, общий ее 
объб!М в земной коре до глубины 20—25 км равен приблизи
тельно 1,3 млрд. км^, что примерно соответствует объему воды 
в океане. Объем свободной гравитационной воды в пятикилометро
вой толщ е земной коры в пределах суши, по Ф. А. М акаренко, 
определяется в 60 млн. км®. Объем воды в атмосфере сравни
тельно невелик, около 14 тыс. км®.

В мантии Земли, по данным А. П. Виноградова, находится не 
менее 13— 15 млрд. км® химически связанной воды, т. е. примерно 
в 13— 15 раз больше, чем в М ировом океане и на суше.

Запасы  воды в различных частях гидросферы представлены 
в табл. 1. О бращ аю т на себя внимание малы е единовременные з а 
пасы воды в атмосфере и реках. Н о эти воды наиболее подвижны 
и в процессе круговорота воды в природе (см. § 7) непрерывно во
зобновляю тся, поэтому эти воды наряду с подземными водами зоны 
активного водообмена почти всегда пресные.



Таблица 1

Запасы воды на земном шаре (по М. И. Львовичу, 
1969 г.)

Составляющие
Объем, 

тыс, км®
в  % от общего 

объема

Мировой о к е а н .........................
Подземные воды земной коры 

в том числе зоны активного 
водообмена (до глубины

5 км) .....................................
Ледники ................................. ....
Озера ......................... .... . . .
Почвенная влага .....................
Пары атмосферы . . . . . .
Речные в о д ы .............................

Общие запасы . . . .  .

1370 323 
60 ООО

4 000 
24 000 

230 
75 
14 

1,2

1454 643

94,20
4 ,12

0 ,27
1,65
0,016
0,005
0,001
0,0001

100

§ 2. Гидрология, ее задачи, подразделение и связь 
с другими науками

Гидрология занимается изучением свойств гидросферы и ее 
составляю щ их — океанов и морей, рек, ледников, озер и вод бо
л о т — и взаимодействия гидросферы с окруж аю щ ей средой, 
а  такж е процессов, в ней происходящих. Океаны и моря, реки, 
ледники, озера и воды болот носят название водных объектов. 
Каж ды й из них обладает своими типическими свойствами, прису
щими именно данному объекту.

Гидрология — наука комплексная и относится к циклу геогра
фических наук.

Н а ранней стадии развития гидрологии как  науки ее подраз
деляли на. две части — гидрологию моря и гидрологию суши. В н а
стоящ ее время гидрология моря выделилась в самостоятельную 
науку — океанологию. В задачу океанологии входит комплексное 
изучение процессов, протекающих в М ировом океане, изучение 
свойств воды как  среды обитания живых организмов, установление 
взаимосвязи между процессами в водах океана и процессами, про
текаю щ ими в атмосфере, литосфере и биосфере. Современная ф и
зическая океанология объединяет конкретные дисциплины, из кото
рых основными являю тся: общ ая океанология, ф изика моря, регио
нальная океанология и морские прогнозы.

Гидрология суши подразделяется на собственно гидрологию 
суши (общую) и гидрографию. Собственно гидрология суши ставит 
своей задачей  изучение общих свойств водных объектов суши, з а 
конов, управляю щ их происходящими в них процессами, и общего 
взаимодействия этих вод с окруж аю щ ей средой, вклю чая и те из
менения, которые происходят под влиянием деятельности человека. 
Гидрограф ия суши занимается изучением конкретных водных объ



ектов и вод отдельных территорий, основываясь на общих законо
мерностях, установленных собственно гидрологией.

Гидрология и гидрограф ия суши подразделяю тся на гидроло
гию и гидрографию  рек, озер, ледников и болот. И зучение всех 
видов водных объектов связано с различными методами наблю де
ний и измерений. Разработкой  этих методов занимается гидромет
р и я — прикладной раздел  гидрологии.

Подземные воды, находящ иеся в земной коре, т. е. в среде, 
где воды не представляю т собой основную массу вещ ества, а вхо
дят в нее как  составная часть, являю тся предметом изучения гид
рогеологии— раздела геологии. Аналогично изучение почвенных 
вод является одной из задач  почвоведения, а изучение воды ат
мосферы — одной из задач  метеорологии и климатологии. О днако 
почвенные и подземные воды, так  ж е как  и воды атмосферы, осо
бенно атмосферные осадки, изучаю тся и в гидрологии при иссле
довании взаимодействия гидросферы с другими сферами, кругово
рота воды в природе и формирования гидрологического реж им а. 
Таким образом, гидрология тесно связана с метеорологией и кли
матологией, почвоведением и гидрогеологией.

Одним из важ ны х свойств воды как  жидкости является ее под
вижность. И зучение законов движ ения и равновесия жидкости — 
зад ач а  гидромеханики и ее прикладного раздела — гидравлики, 
которая разрабаты вает  способы применения общих законов дви ж е
ния и равновесия жидкости к решению практических зад ач  в кон
кретных условиях, создаваемы х природой или человеком.

Изучением физических свойств природной воды как  жидкости и 
физических процессов, происходящих в водной оболочке Земли и 
ее объектах, заним ается гидрофизика — раздел геофизики. И зуче
ние состава и химических свойств природных вод и их изменения 
во времени и в пространстве является содерж анием раздела гео
химии — гидрохимии.

Природные воды представляю т собой среду, весьма благопри
ятную для сущ ествования растительных и животных организмов. 
Биологические процессы, протекаю щ ие в воде, тесно связаны  с ее 
свойствами и гидрологическими условиями. В то ж е время эти про
цессы оказы ваю т влияние на химический и газовый состав вод
ной массы. О статки отмирающ их растений и животных образую т 
илы, покрываю щ ие значительную  часть дна озер и морей. В бо
лотах органические остатки образую т торф. Естественно поэтому, 
что гидрологам нередко приходится иметь дело с явлениями и об
разованиями, связанными с биологическими процессами. Н аука, 
изучаю щ ая водные организмы и их взаимодействие с окруж аю щ ей 
средой, назы вается гидробиологией.

Законы, устанавливаем ы е гидромеханикой и гидравликой, гид
рофизикой, гидрохимией и гидробиологией, служ ат основой для 
исследования сложных процессов, происходящих в океанах, морях 
и водных объектах суши.

Использование природных вод для практических целей выдви
гает требования к гидрологии со стороны прикладных дисциплин —



гидротехники, мелиорации, лесоводства, портостроения и др. 
В связи с этим большое развитие получили такие гидрологические 
дисциплины, как  гидрологические расчеты и гидрологические прог
нозы.

В последние годы стало формироваться новое направление 
в гидрологии, зад ач а  которого заклю чается в разработке научных 
основ комплексного использования и охраны водных ресурсов.

§ 3. Методы исследований

В гидрологии применяются различные методы исследования, 
из которых основные экспедиционный, стационарный и лаборатор
ный.

Экспедиционный метод представляет собой комплексное обсле
дование вод обширных районов или гидрологических объектов по 
специально разрабаты ваем ы м  программам. Этот метод позволяет 
исследовать преимущественно те явления, которые, различаясь 
в пространстве, медленно меняются во времени.

В настояш;ее время в экспедиционных исследованиях широко 
применяются современные способы измерения гидрологических эле
ментов: уровня, течения, волнения, температуры воды, ледовых 
явлений и др. Результаты  таких исследований не только исполь
зую тся для региональных описаний водных объектов, но и 
позволяю т судить о гидрологических процессах, их структуре и 
причинных связях.

М етод стационарных наблюдений служ ит для изучения дина
мики элементов гидрологического реж им а водных объектов во вре
мени. Систематические наблю дения за  колебаниями уровня и р ас
ходами воды, волнением, течениями, температурой, движением 
наносов, ледовыми и другими явлениями производятся гидроме
теорологическими станциями и обсерваториями. Эти наблю дения ве
дутся по единой программе, отвечаюш,ей задачам  науки и практики.

Гидрологический режим — закономерные изменения состояния 
водного объекта во времени, обусловленные влиянием физико-гео
графических факторов и в первую очередь климатических. Гидро
логический реж им проявляется в виде суточных, сезонных и мно
голетних колебаний уровня и расходов воды, температуры воды, 
ледовых явлений, волнения, течения, солености, количества и со
става переносимого потоком твердого материала и др.

Огромный материал, собранный гидрометеорологическими 
станциями, обсерваториями и экспедициями, сосредоточен в спе
циальном научном центре хранения гидрометеорологической ин
формации. М атериалы  наблюдений обрабаты ваю тся (частично) 
при помощи ЭВМ и широко используются для географических 
обобщений, составления справочников, атласов, карт, гидрологиче
ских прогнозов и реш ения других теоретических и практических з а 
дач. В стационарных полевых и экспедиционных условиях широкое 
применение находят экспериментальные исследования. Так, н а
пример, научно-исследовательское судно «Профессор Визе» в Ат



лантическом океане проводит научный эксперимент по проблеме 
взаимодействия в системе океан— атмосфера. При проведении 
этого эксперимента используются спутниковые метеорологические 
наблю дения для зондирования атмосферы и глубоководные океа
нические измерения для зондирования океана. Д л я  изучения вод
ного баланса отдельных биогеоценозов или экосистем и его преоб
разования в результате хозяйственной деятельности проводятся 
экспериментальные исследования в специальных стационарах.

Л абораторны й метод позволяет определять физические и хими
ческие свойства воды, моделировать гидродинамические процессы, 
для того чтобы изучить их возникновение, развитие и затухание. 
В искусственных условиях на моделях, зад ав ая  внешние условия, 
можно изучить и сами явления и влияние на них различных сил. 
Так, например, при помощи моделирования исследовался дрейф 
льдов в Северном Ледовитом океане, возникновение ветровых и 
внутренних волн, сейш в морях и озерах; на моделях русел рек 
в лабораторны х условиях изучается влияние течений, расходов 
воды, состава донных отложений на русловые процессы и т. д.

§ 4. Основные этапы развития гидрологических исследований 
в СССР. Гидрологические учреждения

Становлению гидрологии как  науки предш ествовал длительный 
период накопления знаний о воде, водных объектах суши, об океа
нах и морях.

М атериалы  экспедиционных и стационарных исследований вод 
суши и моря к концу XIX — началу XX столетия были обобщены 
в капитальных трудах русских (Ю. М. Ш окальский, И. Б. Ш пинд- 
лер, Н. М. Книпович) и зарубеж ны х ученых (О. К рю ммель). Эти 
ж е материалы  явились основой для изучения взаимодействия вод 
с другими элементами географической среды, в особенности с кли
матом (А. И. Воейков, Э. Ольдекоп, А. Пенк, X. К еллер), для 
типизации водного реж им а рек (А. И. В оейков), формирования 
русла (В. М. Лохтин, Н. С. Л елявский), изучения ледового ре
ж им а (М. А. Рыкачев, В. Б. Ш остакович), картирования стока 
(Ф. Н ью элль), разработки  основ теорий динамики вод в океанах 
и морях (Экман, Бьеркнес, Д ж еф рис) и других вопросов.

П осле Великой О ктябрьской социалистической революции, уж е 
в первые годы восстановления и развития народного хозяйства 
в нашей стране, стало очевидным, что разм еры  и содерж ание р а
бот по гидрологическим исследованиям прежних лет отстают от 
требования практики. Особенно отчетливо это проявилось в годы 
осущ ествления плана ГО Э Л РО  и в годы выполнения планов пер
вых пятилеток.

По инициативе В. И. Л енина решением правительства в 1919 г. 
в ССС Р был открыт Российский (с 1926 г. Государственный) гид
рологический институт (Г Г И ). В 1921 г. был издан декрет об уч
реждении П лавучего морского научного института (П лавм орнин), 
в задачу  которого входило планомерное комплексное изучение
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советских морей и их побережий. Впоследствии, после реорганиза
ции этого института, часть его функций принял на себя созданный 
в 1933 г. Всесоюзный научно-исследовательский институт мор
ского рыбного хозяйства и океанографии (В Н И Р О ). Таким обра
зом, гидрологические исследования, связанные с насущными зап ро
сами социалистического строительства, получили широкий разм ах.

Создание Гидрологического института имело большое значение 
в развитии советской гидрологии и оформлении ее как  самостоя
тельной науки. Гидрологический институт объединил усилия круп
ных ученых, известных своими исследованиями в области геогра
фии вод суши и моря и сопредельных с ними дисциплин, из кото
рых и выделилась гидрология как  самостоятельная наука. И мена 
этих ученых широко известны: Л . С. Берг, Ю. М. Ш окальский, 
Б . Л . Личков, А. А. Каминский, В. Н. Л ебедев, С. А. Советов,
Н. М. Книпович7 К. М. Дерю гин, Н, Н. Павловский, Г. Ю. В ере
щагин и многие другие. Первым директором ГГИ был В. Г. Глущ- 
ков, заслуги которого в развитии гидрологической науки и ее ком
плексного направления исключительно велики.

При организации института в основу его работ был положен 
широкий комплексный подход к изучению гидрологических явлений 
и процессов, при этом учитывались причинные связи и взаимодей
ствия в явлениях природы. Были созданы отделы по объектам  ис
следований (морской, речной, озерный, подземных вод) и общий — 
для изучения и разработки  методов исследования процессов, кото
рые в природных водах протекаю т (физических, химических, гид
родинамических, гидробиологических). П озж е, в связи с дифф ерен
циацией наук и выделением в самостоятельные научные дисцип
лины океанологии, гидрогеологии, деятельность Гидрологического 
института сосредоточилась на изучении вод суши.

В настоящ ее время научные институты (Океанографический, 
Гидрохимический, Арктический и антарктический, Гидрометеороло
гический центр, республиканские гидрометеорологические инсти
туты ), экспериментальные лаборатории, гидрометеорологические 
обсерватории и большое число (более 6000) гидрометеорологи
ческих станций и постов на морях, реках, озерах и болотах страны 
объединены в систему Гидрометеорологической службы при Со
вете М инистров СССР.

С первых лет организационного оформления гидрологических 
исследований в стране основными практическими задачам и  гидро
логии стали следующие: оценка современного состояния водных 
■ресурсов страны и гидрологическое обоснование их использования. 
0ТИ задачи  тесно связаны  с мероприятиями, проводимыми партией 
и правительством СССР по электрификации и индустриализации 
страны, осуществлением пятилетних планов развития народного 
■хозяйства страны и развитием водного хозяйства.

Эти задачи актуальны  и в настоящ ее время; .они выполняются 
к ак  коллективами учреждений системы ГМС, так  и академиче- 
<скими учрежденйямй: институтами географии АН СССР и акаде- 
^мий союзных республик. Институтом океанологии, Институтом вод
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ных проблем, Институтом озероведения и многими проектными ор
ганизациями.

Советскими гидрологами создан Водный кадастр страны, оце
нены водные ресурсы и водный баланс ССС Р и материков земного 
ш ара, разрабаты ваю тся многие теоретические разделы  гидрологий 
и методы инженерных гидрологических расчетов, произведены 
обобщ ения по гидрографическим исследованиям и эксперименталь
ным наблю дениям.

Ш ирокий разм ах  получили исследования арктических морей 
в связи с освоением Северного морского пути.

Итоги произведенных работ и пути дальнейш их исследований 
в гидрологии обсуж дались на трех гидрологических съездах, со
зы вавш ихся Гидрометслужбой ССС Р, и съездах географов, со
званных Географическим обществом СССР.

Д л я  современного этапа развития гидрологических исследова
ний характерно объединение усилий гидрологов всего мира для 
решения глобальных проблем гидрологии, основными из которых 
являю тся исследования круговорота воды в природе и влияния на 
него деятельности человека, взаимосвязи природных основ управ
ления водным реж имом обширных территорий суши и морей и 
прогноз будущего состояния водных ресурсов Земли, конструктив
ные решения проблемы водной компоненты среды, окруж аю щ ей 
человека.

Г Л А В А  2. ОСНОВНЫЕ ФИЗИЧЕСКИЕ И ХИМИЧЕСКИЕ  
СВОЙСТВА ВОДЫ

§ 5. Строение воды, ее аномалии и важнейш ие физические
свойства

Химически чистая вода состоит по весу из 11,19% водорода и 
88,81% кислорода. И зучение структуры воды тесно связано с изу
чением трех агрегатных состояний, в которых она встречается на 
Земле. Строение воды определяется расположением ядер водорода 
относительно ядра кислорода. И сследования молекулы воды пока
зали, что атомы кислорода и водорода располагаю тся по углам  
равнобедренного треугольника, на вершине которого находится 
атом кислорода (рис. 1 а ) .  Угол при вершине равен примерно 
106°, а стороны треугольника имеют длину’ 0,96 А (ангстрем а), 
т. е. 10“ “  м; расстояние между ядрам и водорода Н Н = 1 ,5 0  А- 
Треугольник Н О Н  находится внутри сферы, по которой движ утся 
электроны. Центр инерции сферы С не совпадает с центром атома 
кислорода О и находится от него на расстоянии 0,13 А.

При образовании воды кислород отнимает от атомов водорода 
их электроны и становится отрицательно заряж енны м  ионом, 
а атомы водорода — положительно заряж енны м и ионами. Т ак как  
атомы водорода расположены не на одной прямой с атомом кис
лорода, а под углом, т. е. несимметрично, то внутримолекулярные
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•силы компенсируются неполностью. П оявляю тся остаточные силы. 
М олекула воды образует электрический диполь, т. е. совокупность 
равных по величине и противоположных по знаку электрических 
зарядов, находящ ихся на малом расстоянии. Д иполь молекулы 
БОДЫ характеризуется дипольным моментом, т. е. вектором, н а
правленным от отрицательного к положительному заряду. Он р а 
вен произведению зарядов на расстояние меж ду ними. Значитель
ный дипольный момент определяет способность молекулы воды 
ассоциироваться в различны е комплексы, представляю щ ие собой 
сочетание двух—восьми отдельных молекул.

В парообразном состоянии (при температуре 100° С) вода со
стоит главным образом из простых молекул, назы ваемы х гидро- 
лям и  и соответствующих формуле Н 2О. В жидкой ф азе  вода пред-

Рис. 1. Строение молекул воды (а) и тетраэдральное расположе
ние молекул (б).

ставляет смесь; простых молекул гидролей (Н 2О ), двойных — ди- 
гидролей (Н 20)г и тройных молекул — тригидролей (Н 20)з. 
В твердой ф азе (лед) в воде преобладаю т тригидроли (Н20)з. При 
изменении температуры  и давления соотнощение меж ду количест
вом гидролей, дигидролей и тригидролей изменяется. В ода в различ
ных ф азах  имеет и различную  структуру, т. е. характер расположения 
и упаковки молекул относительно друг друга. Рентгенографический 
анализ указы вает на сходство структуры воды с  кристаллической 
моделью. Н аиболее вероятным оказалось тетраэдральное распо
лож ение молекул, при котором четыре молекулы, занимаю щ ие 
верщины тетраэдра, окруж аю т пятую (рис. 1 б) .  П оложительные 
ионы водорода при этом направлены  в сторону отрицательных 
ионов кислорода соседних молекул. Возникаю щие водородные 
связи, т. е. стяж ения водорода одной молекулы воды с кис
лородом других, приводят к  ассоциации молекул Н 2О в многочис
ленные комплексы. В жидкой ф азе структура молекул воды отож 
дествляется с кристаллической решеткой кварца; в твердой ф азе 
(лед) она идентична реш етке тридимита, который является алло

тропным изменением кремнезема. Тридимит имеет менее плотную
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реш етку, чем кварц, и его удельный объем на 10% больше, чем 
кварца. Л ед  по сравнению с водой имеет менее плотную упаковку 
молекул. Н аряду  с ассоциированными молекулами существуют 
и беспорядочно расположенные, упаковка которых более 
плотная.

При охлаждении воды количество ассоциированных молекул 
возрастает, но так  как  при понижении температуры реш етка воды 
непрерывно деформируется, приближ аясь к  реш етке льда, то к  мо
менту зам ерзания полная перестройка молекул заверш ается увели
чением объема. Д л я  больш инства тел при переходе из жидкой 
ф азы  в твердую  характерно уменьшение удельного объема и уве
личение плотности. П ри зам ерзании воды удельный объем увеличи
вается примерно на 1 0 % -  П лотность чистого льда при температуре 
0 °  С равна 0 ,9 1 6 7  • 10® кг/м®, т. е. меньше, чем воды. Поэтому лед 
держ ится на поверхности, предохраняя водоемы от промерзания 
до дна. О бразую щ ийся внутриводный и донный лед (стр. 84, 3 0 1 )  
всплывает к поверхности. Сложной структурой молекул воды и пе
рестройкой их реш еток можно объяснить увеличение плотности 
воды с повышением температуры  от О до 4° С, аномальное измене
ние ее удельной теплоемкости с изменением температуры, высокую 
теплоту плавления, парообразования, диэлектрическую  постоянную 
и некоторые другие особенности.

Согласно кинетической теории газов и жидкости, удельный 
объем всех тел при повышении температуры увеличивается, т. е. 
уменьш ается плотность. В ода отличается от других тел и в этом 
отношении: в интервале от О до 4-4° С ее плотность увеличивается 
в связи с частичным разруш ением тетраэдральной структуры, 
а при дальнейш ем повышении температуры  плотность уменьш ается 
(удельный объем увеличивается) вследствие увеличения расстоя
ния меж ду молекулами. У морской воды тем пература наибольшей 
плотности зависит и от солености. С повышением температуры и 
понижением солености плотность уменьш ается, а с понижением 
температуры и увеличением солености увеличивается.

В ода обладает наибольш ей из всех веществ удельной теплоемко
стью, равной 1 ,0 0 0  кал /г  • град, (в системе СИ 4 ,1 9  • 10® Д ж /(к г  • К ) ), 
за  исключением водорода ( 3 ,4  кал /г  «град., т. е. 1 4 ,2 -1 0 ®  Д ж /(к г Х  
Х К ) )  и жидкого ам миака ( 1 ,2  кал /г  • град., или 5,02Х 
ХЮ® Д ж /( к г - К ) ) .  Удельной теплоемкостью вещ ества назы вается 
количество теплоты, необходимое для нагревания 1 кг вещ ества 
на 1 К  (или 1°С) .  Теплоемкость морской воды несколько ниже, 
чем пресной, так  как  присутствующие в ее растворе вещ ества 
имеют незначительную теплоемкость. Обычно теплоемкость всех 
тел, как  жидких, так  и твердых, увеличивается с повышением тем 
пературы. Теплоемкость воды с повышением температуры от О 
до 4 0 °  С падает, а затем  начинает повышаться. Теплоемкость мор
ской воды уменьш ается и с увеличением солености (при / = 1 0 °  С 
и S =  10% o удельная теплоемкость равна 4 0 6 4  Д ж /(к г  • К ) , при 
той ж е температуре и солености 30% о — теплоемкость 
3 9 4 3  Д ж /(к г -  К) ) .  У дельная теплоемкость воздуха и пород земной
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коры значительно меньше удельной теплоемкости воды: воздуха 
993 Д ж /(к г .  К ), кварца 796 Д ж /(к г -  К) и гранита 838 Д ж /(к г -  К ). 
Ббльш ад теплоемкость воды по сравнению с теплоемкостью воз
духа и пород суши имеет огромное климатическое значение, оказы 
вает влияние на тепловые и динамические процессы, протекаю щ ие 
на Земле.

Теплопроводность воды весьма незначительна. Теплопровод
ность химически чистой воды при температуре 293 К  (20° С) равна 
0,557 В т / ( м - К ) .  Это значит, что в единицу времени (1 секунду) 
через единицу поверхности (1 м^) по направлению , перпендику
лярному к ней, протекает количество тепла, равное 0,557 Д ж , при 
условии, что тем пература воды по этому ж е направлению  пониж а
ется на расстоянии 1 м на 1 К. У морской воды при температуре 
291 К  теплопроводность составляет 0,561 В т / ( м - К ) ,  воздуха при 
то й -ж е  температуре всего лиш ь 0,023 В т / ( м - К ) ,  морского льда
1,173 В т /(м . К ).

Вода, лед  и воздух плохо проводят тепло, поэтому в естествен
ных водоемах передача тепла в глубины происходит чрезвычайно 
медленно. Обогревание ж е глубинных вод связано с процессами 
вертикального перемеш ивания. Д л я  М ирового океана важную  
роль играет теплопроводность, связанная с турбулентностью, ко
эффициент которой в тысячи раз превосходит коэффициент молеку
лярной теплопроводности. Д л я  оценки скорости переноса тепла 
определяю т температуропроводность. Она равна отношению коэф 
фициента теплопроводности воды к ее плотности и теплоемкости 
при постоянном давлении. Весьма м алая теплопроводность воды, 
льда и снега и вы сокая теплоемкость благоприятны д ля развития 
ж изни в водоемах.

Скрытая теплота испарения и льдообразования. При переходе 
воды из жидкой ф азы  в парообразное состояние процесс испаре
ния происходит медленно, а с повышением температуры более ин
тенсивно. К огда упругость водяных паров становится равной внеш 
нему давлению , вода закипает. Температура кипения химически 
чистой воды при нормальном давлении 1013 мб (760 мм) соответст
вует 100° С, при давлении 970 мб — 98,8° С, а при 1020 мб 100,2° С. 
При испарении и при конденсации 1 кг воды затрачивается и вы
деляется определенное количество тепла, назы ваемое скрытой 
удельной теплотой парообразования (испарения), величина кото
рой при 273 К  равна 2,5-10® Д ж /к г  (597 кал /г ). С повышением 
температуры она пониж ается и при 373 К равна 2,26 • 10® Д ж /кг, 
т. е. 539 кал /г  при 100° С. С кры тая теплота парообразования чи
стого льда или снега при 273 К  больше, чем воды, на величину 
теплоты плавления 3,35 • 10® Д ж /к г  (677 кал /г ).

Температура зам ерзания и плавления льда при нормальном 
давлении равнй 273 К. Количество тепла в дж оулях, затрачи вае
мое на превращ ение 1 кг льда в воду, назы ваю т скрытой теплотой 
плавления; равное ему количество тепла, затрачиваем ое на прев
ращ ение Г кг воды в лед,— скрытой удельной теплотой льдообра
зования. Д л я , пресного льда и воды она равна 3,35-10® Д ж /кг

14



(80 к ал /г ). Д л я  морской воды, которая зам ерзает при разной 
тем пературе в зависимости от количества растворенных веществ, 
т. е. от солености, теплота плавления изменяется от 80 кал /г  при 
t = = — Г  С и 5  =  0%о до 48 кал /г  при t  =  —2° С и S =  15%о.

, Высокая теплота испарения воды и плавления льда имеет в а ж 
ное значение для теплового баланса Земли.

Д иэлектрическая постоянная воды (б) весьма высока — она 
равна 81. У больш инства тел она находится в пределах 2—8. Вы
сокий дипольный момент при незначительном молекулярном объ
еме воды обусловливает высокое значение е. Только немногие 
соединения обладаю т высокой диэлектрической постоянной (нитро
бензол 36, спирты метиловый 33, этиловый 26 и рутил 170). В след
ствие большой диэлектрической постоянной вода отличается боль
шой ионизирующей способностью (способностью расщ еплять моле
кулы растворенных веществ на ионы) и высокой растворимостью  
различных элементов, входящ их в состав почв и горных пород.

Поверхностное натяж ение. В нутримолекулярные силы прояв
ляю тся внутри воды в виде сил сцепления, а на свободной по
верхности— в виде сил прилипания. П ервые обусловливаю т в яз
кость, вторые — поверхностное натяж ение. Н а свободной поверх
ности меж молекулярны е силы стремятся втянуть все молекулы 
во внутрь жидкости и уменьшить свободную поверхность. В ре
зультате этого возникает сила поверхностного натяж ения, направ
ленная нормально к поверхности воды. Коэффициент поверхност
ного натяж ения изменяется от 7 ,1 3 -1 0 “  ̂ до 7 ,6 5 -1 0 “  ̂ Н /м  (от 
71,32 до 76,52 дин/см) в зависимости от температуры  и солености. 
С ним связано образование первичных капиллярны х волн на по
верхности озер, морей и океанов.

Вязкость. Вода обладает вязкостью , или внутренним трением. 
С ила внутреннего трения для воды

(1)

где fr, — сила внутреннего трения; т] — коэффициент турбулентной 

вязкости (трения); - ^  — градиент скорости.

Д л я  ламинарны х движений с малыми скоростями, когда слои 
воды, не смеш иваясь, как  бы скользят друг по другу, характерна 
молекулярная вязкость. Коэффициент молекулярной вязкости чи
стой воды при 0° С равен 0,01795 • 10~® кг • м/с.

П ри исследовании ламинарных движений коэффициент молеку
лярной вязкости иногда зам еняю т коэффициентом кинематической

вязкости 'v = - ^  (где р — плотность воды ). С повышением тем пера

туры м олекулярная вязкость заметно понижается, а с увеличением 
солености повышается. В природных условиях м олекулярная в яз
кость имеет меньшее значение, чем турбулентная. Скорости и м ас
ш табы реальных динамических процессов определяю т не
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ламинарный, а турбулентный характер движения, при котором 
возникаю т вихреобразование и пульсации скорости. Коэффициент 
молекулярной вязкости в этом случае зам еняется коэффициентом 
турбулентного внутреннего трения (см. стр. 80).

В ода отличается большой подвижностью. П од влиянием р аз 
личных внешних и внутренних сил воды естественных водоемов 
приходят в движение. Н аряду  с такими крупномасш табными дви
жениями, как  приливы, сейсмические волны, течения, а такж е вол
нение, колебания уровня, вертикальное перемешивание, движение 
воды мож ет происходить под влиянием молекулярных сил. Силы 
взаимного притяжения и отталкивания между частицами воды и 
веществ, с которыми они взаимодействую т, определяю т движение 
воды в капиллярах почв и грунтов. И сследования физических 
свойств воды показываю т, что у пресной воды эти силы зависят 
главным образом  от изменений температуры и давления, а у мор
ской, кроме того, и от солености. Так, например, морская вода, 
представляя собой; высокоионизированный раствор различных со
лей, хорошо проводит электрический ток.

Электропроводность морской воды зависит от температуры 
и солености. При изменении температуры  от О до 24° С и солености 
от б до 4 0 % о  электропроводность увеличивается от 0,6 до 
6,1 1 /(0 м .,м ) .  П ресная вода плохо проводит электрический ток.

В воде обнаружены теллурические токи, обусловленные корпус
кулярным излучением Солнца, связанным с числом солнечных пя
тен. Величина этих токов в М ировом океане выше, чем в земной 
коре, вследствие лучшей электропроводности морской воды. Эти 
токи усиливаются при магнитных бурях и увеличении интенсивно
сти солнечных сияний, т. е. в периоды солнечной активности.

Кроме теллурических токов, в воде обнаружены токи индукции,, 
вызванные движением воды относительно силовых линий магнит
ного поля Земли.

При изучении физических и химических свойств воды необхо
димо принимать во внимание не только строение молекул воды.

Таблица 2

Физические характеристики НгО и D2O

Характеристика
НаО

(вода)
D 2O 

(тяжелая вода)

Плотность при 25° С 0,99704 • 1Q3 кг/мЗ 1,10469 • 103 кг/мЗ
Температура плавления 0 °С -1-3,82° С
Температура кипения 100° С 1 0 1 ,4 2 °С
Температура наибольшей 3,98° С 11,4° С

плотности
Диэлектрическая посто 81 80,5

янная
Показатель преломления
Поверхностное натяже 1,33300 1,32844

ние 7 ,23 Н/м2 (72,53 ДИН/СМ2) 6,78 Н /м 2(67 ,8  дин/см2>
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: й х  структуру, но и изотопные соединения водорода и кислорода. 
В настоящ ее время обнаружены пять изотопов водорода и пять 
кислорода;. Изотопы водорода: с массовым числом 1 =  (Н ') ;  с м ас
совым числом 2 (дейтерий) № ==D, неустойчивый радиоактивный 
изотоп (тритий) №  =  Т и два полученных лабораторны м путем с м ас
совыми числами 4 и 5 (Н^ и Н®). Изотопы кислорода О̂ ®, и 
встречаю тся в природных условиях, изотопы и в естествен- 
•ных условиях не встречаю тся. Путем комбинации первых двух изо
топов водорода (Н ‘ и № ) и трех кислорода ( 0 “ , О̂ ®) можно
получить более девяти видов воды. Основной является вода, обра- 
-зованная изотопами и 0 “  ( Н ^ “ ) , а смесь остальных видов на- 
•зывается тяж елой водой, под которой обычно понимают главным 
-образом окись дейтерия DaO (Н^О). По своим физическим свойст
вам  тяж елая  вода отличается от обычной и составляет весьма не
значительную  долю  от общего объема воды (0,000003% ). В табл. 2 
лриводятся основные физические характеристики чистой и тяж елой 
воды , в табл. 3 — физические константы дистиллированной воды.

§ 6. Химический состав природных вод и условия его 
формирования

Природные воды почти никогда не бываю т химически чистыми, 
так  как  содерж ат различные вещ ества в растворенном и взвеш ен
ном состоянии. В процессе взаимодействия гидросферы с атмосфе
рой, литосферой и биосферой вода оказы вает влияние на различ
ны е вещ ества, образуя истинные и коллоидные растворы. Истин- 
.ные растворы — это такие, в которых растворенные вещ ества 
находятся в виде молекул и ионов с разм ерам и ч асти ц ,н еп ревы 
ш аю щ ими 10“ '̂  мм. Коллоидные ж е растворы вклю чаю т в себя 
« е  отдельные молекулы, а группы молекул и ионов с разм ерам и 
растворенных частиц от 10"' до 10~5 мм. Коллоидные растворы 
'более устойчивы, но в природных водах они встречаю тся в незна
чительных количествах.

П риродные воды различаю тся меж ду собой по химическому со
ставу , концентрации, соотношению и форме соединений между хи
мическими элементами, находящ имися в растворе.

И з известных в настоящ ее время химических элементов перио
дической системы Д . И. М енделеева более половины обнаружены 
3  материковых и морских водах. Следовательно, по химическому 
.составу природные воды представляю т собой сложный комплекс
ный раствор. Химический состав природных вод, по О. А. Алекину, 
условно можно подразделить на пять групп: 1) главнейш ие ионы 
(хлоридные СГ , сульфатные S O " , гидрокарбонатные И С О ', кар- 

^бонатные С О ", ионы натрия Na', калия К', магния M g" и кальция 
•Са"); 2) растворенные газы  (кислород Ог, азот N2, двуокись угле
р о д а  СО2, водород Н , сероводород H 2S и др.) 3 ); биогенные ве
щ ества (соединения азота, фосфора, кремния); 4) микроэлементы 
и 5) органическое вещество. Г азы и органическое вещество присут
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ствуют в виде молекул, соли — в виде ионов и частично в виде ком
плексов, а некоторые минеральные и органические соединения —  
в виде коллоидов.

В процессе влагооборота, испаряясь с поверхности Земли, кон
денсируясь и вы падая в виде атмосферных осадков, вода сопри
касается с поверхностным покровом земной коры и проникает- 
в почву. П роникая в почву, она растворяет различны е вещества,, 
обогащ аясь солями, органическими остатками и изменяя свой газо
вый состав. Н иж е почвенного слоя вода соприкасается с грунтами, 
и коренными породами, в результате чего еще более изменяет- 
свой химический состав. Среди пород земной коры выделяю т три- 
источника минерализации природных вод: 1) изверженные породы,, 
образую щ ие растворимые соли в процессе химического вы ветрива
ния, 2) отложения солей (карбонаты , сульфаты, хлориды и др.) 
морского происхождения, связанны е с взаимодействием океанов т 
материков, 3) соли, адсорбированные в различных осадочных поро
дах и почвенном покрове. Кроме этих источников минерализации 
природных вод, огромное значение имеют продукты выделения из; 
недр Земли при вулканических извержениях, из гейзеров и мине
ральны х источников. Больш ое влияние на формирование и режим- 
природных вод оказы ваю т физико-географические и климатические- 
условия, морфологические и другие особенности водоема.

Н а  химический состав природных вод оказы вает влияние и д ея 
тельность людей. Бурный рост городов, промышленных объектов,, 
сооружение каналов, водохранилищ  и т. д. наруш аю т естествен
ный гидрохимический реж им и изменяю т состав природных вод.

По химическому составу материковые и океанические воды р аз
личаю тся по количественным соотношениям между главнейшими- 
ионами, В материковых водах имеют место H C O '> S O " > C K  к
C a " > M g " > N a ' или C a " > N a " > M g " , а в океанических наблю да
ются C 1 '> S 0 " > H C 0 ', ‘ N a -> M g " > C a " . Сопоставление ионного-
состава материковых и океанических вод свидетельствует о боль
шой инертности вод М ирового океана и их однородности, связан 
ной с мощной вертикальной и горизонтальной циркуляцией^ 
а такж е со свободным водообменом между отдельными частям и 
океанов и морей.

Воды М ирового океана отличаются постоянством солевого со
става, т. е. постоянством количественных соотношений меж ду глав
нейшими ионами, не зависящ их от концентрации раствора (см . 
стр. 54).

Больш ое значение для  биологических, биохимических и других: 
процессов, происходящих в материковых и океанических водах,, 
имеют растворенные в воде газы. Из растворенных газов наиболь
шее значение имеют кислород Ог и двуокись углерода СОг. Особое- 
положение заним ает ион водорода Н ’, хотя и содерж ащ ийся в при
родных водах в небольших количествах, но имеющий большое зн а 
чение для биологических процессов. Растворимость газов в воде 
зависит от давления газа  на поверхность воды (парциального-
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давления), температуры и степени минерализации воды. Зависи
мость растворимости газов от парциального давления определяется 
законом Генри—Д альтона и мож ет быть вы раж ена формулой

C ^ W k p , (2)
где С — растворимость газа  в мг/л; k  —  коэффициент, вы раж аю щ ий 
растворимость газа  при давлении 1 атм; р  — парциальное давление 
в атмосферах. П арциальное давление содерж ащ егося в воздухе 
кислорода равно 0,2099 атм, азота 0,7804 атм и двуокиси углерода 
0,0003 атм. Растворимость газов в воде уменьш ается с увеличе
нием ее минерализации и с повышением температуры (табл. 4).

Таблица 4

Растворимость газов в воде (в мл/л) при давлении 1 атм

№ со.

/  =  24° С

02 N2 со.

О

16
20

49,24
40.1
38.2

23,00
15,02
14,21

1715
1489
1438

29,38
24,8
23,6

14,63
9,36
8,96

782
695
677

И з табл. 4 видно, что растворимость кислорода при одном и 
том ж е парциальном давлении более чем вдвое превыш ает раство
римость азота. В воздухе соотношение объемов кислорода и азота 
равно 1 :4  (отношение парциальных давлений), а в воде 1 : 2.

Обогащ ение воды кислородом происходит за  счет поступления 
кислорода из атмосферы и в результате выделения кислорода р а 
стениями в процессе фотосинтеза. Уменьшение количества кисло
рода в воде происходит в связи с потреблением кислорода на окис
ление органического вещ ества (дыхание водных организмов, бро
жение, гниение органических остатков), а такж е в результате 
выделения кислорода в атмосферу. С одерж ание растворенного кис
лорода в природных водах колеблется как  во врем,ени, так  и в про
странстве.

Д вуокись углерода находится в воде преимущественно в виде 
растворенных молекул газа . Ч асть этих молекул, вступая во взаи 
модействие с водой, образует угольную кислоту Н2СО3. Обычно не 
разделяю т СО2 и Н2СО3 и под двуокисью углерода подразумеваю т 
их сумму (СО2+Н2СО3). Почти во всех природных водах в том 
или ином количестве содержится двуокись углерода. Она обязана 
своим происхождением различным процессам, связанным с окисле
нием органических веществ и выделением СО2, происходящим как 
непосредственно в воде, так  и в почвах, с которыми она соприка
сается. Кроме того, обогащ ение природных вод двуокисью угле
рода происходит в результате сложных геохимических реакций.
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имеющих место в глубоких слоях Зем ли  в связи с процессами 
в  осадочных породах.

Расходование СО2 происходит главным образом  путем перехода 
в  атмосферу вследствие пересыщенности воды СО2, в результате 
леревода карбонатны х пород в раствор и путем потребления СО2 
растительными организмами при фотосинтезе.

К ак уж е отмечалось, ионы водорода содерж атся в воде обычно 
в весьма малы х количествах. В химически чистой воде ионы водо
род а появляю тся в результате ее частичной диссоциации: НгО =  
=  H '- fO H '.  В природных водах концентрация водородных ионов 
в значительной мере зависит от диссоциации угольной кислоты: 
НгСОз^^НСОз +  Н*. Ион водорода Н ’ — это носитель кислотных 
свойств в растворе, гидроксильный ион О Н ' — щелочных свойств. 
В химически чистой воде оба иона находятся в равных количест
вах, поэтому химически чистая вода нейтральна. При нейтральной 
реакции концентрация ионов водорода равна 10“ '̂  г/л. Обычно кон
центрацию ионов водорода в воде вы раж аю т в виде степенного 
показателя (десятичного логари ф м а), взятого с обратным знаком, 
и обозначаю т величину концентрации символом pH:

p H = - l g l H + l .  (3)

Таким образом, вода с нейтральной реакцией имеет pH  =  7. При 
pH , меньшем семи, реакция будет кислая, при pH , большем семи,— 
щ елочная. Больш инство природных вод характеризуется pH  в пре
д ел ах  от 6,5 до 8,5.

К группе биогенных веществ, находящ ихся в воде, принадлеж ат 
преж де всего ионы нитратный N 0 ' и нитритный N 0 ' ,  ионы ам 
мония NH^ и фосфорной кислоты Н 2Р О ' и Н Р О " . Биогенные ве
щества образую тся в природных водах по преимуществу в резуль
тате распада органических веществ, претерпеваю щ их химические 
изменения под влиянием биологических процессов. Вещ ества эти 
в природных водах содерж атся в весьма малы х количествах (в пре
д елах  от тысячных до десятых долей миллиграм ма в кубическом 
метре), но имеют важ ное значение для  развития жизненных про
цессов. Кроме соединения фосф ора и азота, к  биогенным вещ ествам 
относятся соединения ж елеза и кремния.

К  микроэлементам относится большое число (более 40) найден
ных в природных водах элементов, таких, как  литий (200 м кг/л), 
рубидий (120 м кг/л ), иод, барий, марганец, медь, титан, цинк и др. 
М икроэлементы содерж атся в природных водах в очень малы х ко
личествах, большей частью  в пределах от тысячных до десятых 
долей миллиграм ма на литр.

В природных водах, кроме неорганических соединений, всегда 
имеются органические вещ ества, представляю щ ие собой продукты 
распада различных организмов — растений и животных. Они попа
даю т в природные воды и извне и образую тся в самих водоемах. 
В водоемы поступают вещ ества, вымываемые водой из почвы, тор
фяников, а такж е остатки растений, смываемые с поверхности
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земли. Состав этих веществ сложен. Их присутствие в воде придает 
ей ж елтоватую  окраску. Эти вещ ества часто назы ваю т гуминовыми. 
Д ругим внешним источником поступления органических вещ еств 
в водоемы являю тся сбрасываемы е в них сточные и промышленные 
воды. В самих водоемах органические вещ ества появляю тся в ре
зультате ж изнедеятельности и отмирания живых организмов.

Изучение химического состава природных вод суши и Мирового- 
океана имеет огромное значение для исследования круговорота хи
мических элементов, выяснения эволюции жизни на Земле, исполь
зования продукции океанов, морей, озер и рек. В воде присутствую т 
все элементы, необходимые для развития животной и растительной 
жизни, сосредоточены колоссальные пищевые и сырьевые ресурсьв 
Земли.

Г Л А В А  3. КРУГОВОРОТ ВОДЫ В П РИ РОДЕ

§ 7. Взаимоотношение вод атмосферы, суши и Мирового океана

Воды земного ш ара находятся в постоянном взаимодействии ш 
в процессе круговорота связаны воедино. П од влиянием солнечной 
радиации с поверхности океанов, морей, рек, озер, ледников, снеж 
ного покрова и льда, почвы и растительности ежегодно испаряется 
525 тыс. км^ воды. И спарение с поверхности океанов и морей — 
основной источник поступления влаги в атмосферу. Б ольш ая часть 
этой влаги вы падает в виде атмосферных осадков непосредственно 
на поверхность океанов и морей, соверш ая так  называемый малый 
круговорот; М еньш ая ее доля участвует в большом круговороте, 
вступая в сложные взаимодействия с земной поверхностью. Б оль
шой круговорот вклю чает в себя ряд местных, внутренних влаго- 
оборотов и представляет собой многообразный процесс перемещ е
ния, расходования и возобновления влаги на земной поверхности, 
в недрах земли и в атмосфере. Атмосферные осадки, орош ая по
верхность материков, частично просачиваю тся в почву, частично 
стекаю т по склонам и образую т ручьи, реки, озера, болота. П огло
щ енная почвой вода частью  испаряется непосредственно или транс- 
пирируется растениями, частью просачивается вглубь и формирует 
подземные воды. П оследние участвуют в питании рек, озер или 
достигают моря подземными путями.

В лага, поступившая в атмосферу в результате испарения с по
верхности суши и ее водоемов, дополняет то количество ее, которое 
поступает с океана. Воздушными течениями она переносится 
в глубь материка и, вы падая в виде дож дя и снега, орош ает тер
ритории, более или менее удаленные от океана. Выпавш ие осадки 
вновь испаряю тся, просачиваю тся, стекаю т по земной поверхности. 
Сток, воды рек, впадаю щ их в океан, заверш ает большой кругово
рот воды на земном шаре.

Рассмотренный процесс круговорота — лиш ь упрощ енная схема. 
Д л я  наглядности она представлена на рис. 2. В действительности
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явление круговорота значительно сложнее, и не случайно до по
следнего времени ему уделяется большое внимание. В работах  
О. А. Д роздова, М. И. Л ьвовича, А. М. А лпатьева, Г. П. К али
нина раскры ваю тся новые его черты и особенности.

К руговорот воды состоит из нескольких звеньев, главные из 
которых атмосферное, океаническое, материковое.

М. И. Львович ввел понятие «активность водообмена», х ар ак 
теризую щее продолжительность смены всего объема воды данной 
части гидросферы в процессе круговорота воды.

В атмосферном звене происходит перенос влаги в процессе ат
мосферной циркуляции и образование атмосферных осадков. Еди
новременный зап ас влаги в атмосфере невелик, всего 14 тыс. км ^ 
но при постоянном возобновлении этой влаги в процессе испарения 
с поверхности Земли объем осадков, выпадаю щ их на эту поверх
ность, равен 525 тыс. км®. Таким образом, в среднем каж ды е 10 су
ток влага атмосферы возобновляется.

Д ля  океанического звена круговорота характерно непрерывное 
восстановление запасов влаги в атмосфере путем испарения. С по
верхности океанов в атмосферу поступает 86,0% общего количества 
испаривщ ейся влаги на земном ш аре. По отношению к объему 
воды в океане это количество невелико; общ ая продолжительность 
смены воды океана в процессе круговорота, по-видимому, около 
3000 лет.

М атериковое звено по активности участия его вод в кругово
роте отличается большим разнообразием . В этом звене М. И. Л ьво
вич в свою очередь выделяет почвенное, литогенное, речное, озер
ное, ледниковое и биологическое звенья.

П очва осущ ествляет обмен влагой как  с атмосферой, реками 
и озерами, так  и с недрами земли — литогенным звеном. Обмен 
этот происходит путем просачивания, стекания по поверхности, ис
парения и транспирации сравнительно быстро, в пределах одного 
года.

Степень подвижности воды в литогенном звене неодинакова. 
Н аиболее активно участвуют в общем круговороте воды подземные 
воды, залегаю щ ие вблизи земной поверхности до уровня дрениро
вания их речной сетью и питающие реки. Продолжительность их 
обмена — от месяца до нескольких лет. С удалением от земной по
верхности, на больших глубинах, подземные воды становятся все 
менее подвижны и период их водообмена, по Г. П. Калинину, до
стигает нескольких миллионов лет, что свидетельствует о крайне 
замедленном водообмене, практически об его отсутствии. Это в ос
новном относится к рассолам .

Реки возвращ аю т в океан воды, которые поступили в процессе 
круговорота на сушу. Обмен воды, содерж ащ ейся в руслах рек, 
происходит весьма быстро: в среднем, по данным разны х авторов, 
за  12—25 суток. Но если к объему русловых вод прибавить объем 
проточных озер, то активность водообмена значительно уменьшится 
и его продолжительность возрастет до трех лет.

В ледниках как  бы законсервированы большие массы воды
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в  виде льда. Д виж ение льда медленное, поэтому продолж итель
ность обмена воды (льда) в ледниках колеблется, по разны м д ан 
ным, от 8300 до 15 ООО лет.

Анализ активности водообмена раскры вает весьма интересную 
и важную  черту ресурсов пресных вод — их относительно быстрое 
возобновление. С равнительная оценка активности дается следую 
щими данными (нижний предел по М. И. Львовичу, верхний — по 
Г. П. К алинину):

Полное возобновление 
запасов (число лет)

Мировой океан .........................  3000
Подземные в о д ы .........................  5000
Л ед н и к и ..........................................  8300— 15 000
Почвенная влага .....................  1,0
Реки и о з е р а .............................  3
Реки ..............................................  0,033—0,069
Пары а т м о с ф е р ы .....................  0,027

Вся г и д р о с ф е р а .........................  2700

Таким образом, круговорот воды в природе, совершающийся 
под влиянием солнечного тепла и силы тяж ести, объединяет не
сколько геофизических процессов, происходящих в его звеньях,— 
это испарение, перенос влаги в атмосфере, ее конденсация и вы 
падение осадков, просачивание их в почву и горные породы, сток 
поверхностных и подземных вод.

Особую роль в круговороте воды занимаю т биологические про
ц ессы — транспирация и фотосинтез. В среднем расход воды на 
транспирацию  приблизительно равен 30 ООО км^ в год (по Л ьво
вичу). Эта величина превыш ает 40% суммарного испарения со 
всей суши и составляет 7% испарения с поверхности земного ш ара, 
вклю чая океан.

В процессе фотосинтеза растения поглощ аю т вместе с углеро
дом воздуха водород, входящий в состав воды, р азл агая  таким 
образом ее на составные части. По А. А. Ничипоровичу, этот про
цесс можно схематизировать в следующем виде:

СО2 +  4Н2О "7в°еГ"-̂  СН2О +  ЗН2О +  О2.

Растения в процессе фотосинтеза могут использовать и р азл а 
гать, по данным этого автора, 2,25 • 10̂ '̂  г, или 225 км®, воды в год. 
И з этого количества четвертая часть теряется для круговорота без
возвратно. Н а это особое внимание обращ ает А. М. Алпатьев, 
полагая, что в течение многих миллионов лет, со времени сущ ест
вования фотосинтезирующих растений, возможно постепенное обез
вож ивание Земли. Количественная оценка этих явлений нуж дается 
в дополнительных исследованиях и в настоящ ее время при расчете 
составляю щ их круговорота не принимается во внимание. При коли
чественной оценке круговорота не учитываю тся такж е те воды, ко
торые участвуют во влагообмене с космическим пространством, и те

25



воды, которые участвуют в процессах гидратации и дегидратации 
горных пород глубоких недр земли. Гидратация — химическая реак
ция присоединения воды к веществу. Д егидратация — обратная реак
ция, вы зы ваем ая повышением температуры и уменьшением д авл е
ния паров воды. В данном случае имеются в виду процессы погло
щ ения воды при образовании минералов и выделения из них воды 
в зоне глубинного метаморфизма.

Воды, стекаю щ ие по земной поверхности, не все попадаю т 
в океаны и моря. Н испадаю щ ие к океанам  покатости, сток с кото
рых направлен в океан, назы ваю тся сточными или периферийными 
областями стока. Замкнуты е пространства, не имеющие связи 
с океанами, сток с которых не достигает океана, назы ваю тся об ла
стями внутреннего стока или бессточными (по отношению к оке
ану) . Воды этих областей расходую тся на испарение либо по пути 
стока, либо с поверхности конечных замкнутых водоемов, куда они 
стекают. О бласти внутреннего стока обмениваю тся влагой с пери
ферийными областями только путем переноса ее воздушными те
чениями в атмосфере или в незначительной мере подземными пу
тями.

О бщ ая площ адь периферийных областей земного ш ара состав
ляет 117 млн. км2 и почти в 4 раза  превосходит площ адь областей 
внутреннего стока, равную 32 млн. км^. Б ольш ая периферийная 
область в нашей стране — ниспадаю щ ая к Арктическим морям, 
с которой собираю т свои воды реки Сибири: Обь, Енисей, Л ена, 
Яна, И ндигирка, Колыма и др. Огромные периферийные области 
направлены  к Атлантическому океану, с них стекаю т большие реки 
мира: А мазонка, Миссисипи, Нигер, Конго, и многие реки Европы: 
Н ева, Зап адн ая  Д вина, Висла, О дра, Эльба, Рейн, Л у ар а  и др.

Б ольш ая область внутреннего с т о к а -А р а л о -К а с п и й с к а я , 
К  ней принадлеж ат бассейны рек Волги, У рала, Куры, Сырдарьи, 
Амударьи и др. К бессточным ж е областям  относятся пустыни С а
хара, А равийская и Ц ентрально-А встралийская.

§ 8. Мировой водный баланс

В процессе ежегодного круговорота влаги участвует сравни
тельно небольш ая часть общего объема гидросферы, а именно 
525 тыс. км®, или только около 0,036% запасов воды на Земле.

С некоторым приближением можно принять, что объем воды, 
участвующий в круговороте, в среднем (за год) не меняется. С ле
довательно, сущ ествует устойчивое соотношение между приходной 
(атмосферные осадки) и расходной (испарение, сток) частями кру
говорота воды на земном ш аре. Эти соотношения можно предста
вить простыми уравнениями водного баланса земного ш ара и его 
отдельных частей в среднем д ля  годового периода, предложенными 
еще в 1905 г. нашим соотечественником Э. Я. Брикнером:

для малого круговорота (в пределах океана)

( 4 )

,2 6



для большого круговорота воды
Ze +  ̂ e - X e .

для областей внутреннего стока

^3 =  ̂ 3 .
для земного ш ара в целом

Z o  +  Z , + Z 3 = X o  +  X e + X 3 ,  ИЛИ Z 3 = ^ 3

(5> 

(6) 

(7>
где X — годовая сумма осадков; Z — испарение; У — сток речных 
вод. Индексы при буквенных вы раж ениях обозначаю т «о» — океан, 
«с» — периферийную часть суши, «в» — области внутреннего стока, 
«3» ■— зем ля в целом.

Автор этих уравнений положил начало современным исследова
ниям мирового водного баланса. С тех пор произведено более д е
сяти  фундаментальных исследований, которые по методу, полож ен
ному в их основу, делятся на три группы:

1) вычисление стока и осадков по 5 или 10-градусным поясам 
суши (Фрицше, 1906 г.; Вюст, 1922 г.; М арчинек, 1964 г.);

2) вычисление й составление карт испарения по радиационному 
и тепловому балансу (Будыко, 1956 г.; Альбрехт, 1961 г.);

Таблица 5

Мировой водный баланс (по М. И. Львовичу)

Элементы баланса
Годовой объем, 

км^
Годовой слой, 

мм

в % от годовой 
суммы атмосфер

ных осадков 
земного шара

Периферийные области (площадь 116 800 тыс. км )̂
Осадки 106000 910 20,2
Речной сток 41000 350 7 ,8
Испарение 65000 560 12,4

Области внутреннего стока (площадь 32 100 тыс. км )̂
Осадки 74001 238 1,4
Испарение 7400 238 1.4

Мировой океан (площадь 361 100 тыс. км )̂
Осадки 411 600 1140 78,2
Приток речных вод 41000 1Ц 2 7 ,8
Испарение 452 ООО 1251 86,0

Земной шар (площадь 510000 тыс. км )̂
Осадки 525 ООО 1030 100,0
Испарение 525 ООО 1030 100,0

' В том числе речной сток около 830 км ,̂ или 26 мм.
 ̂ Слой притока речных вод отнесен к площади Мирового океана.
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3) составление карт речного стока земного ш ара (Львович,. 
1945, 1964 гг.) и в последующ,ем карт всех основных элементов
водного баланса суши.

В двух последних группах исследований используются мировые 
карты  осадков, среди которых большой известностью пользуются 
карты  О. А. Д роздова.

В табл. 5 приводятся данные по водному балансу земного шара..
Речной сток в океан вклю чает и расход льда полярных ледни

ков. Сток всех рек земного ш ара равен 41 800 км®, из которых на 
области внутреннего стока приходится всего лиш ь около 800 км®,, 
а 41 ООО км® речных вод ежегодно вносятся в океан.

§ 9. Внутриматериковый влагооборот

Внутриматериковый влагооборот привлекает внимание многих: 
ученых. Большой вклад  в изучение этого вопроса был сделан рус
скими учеными А. И. Воейковым, И. И. Касаткиным, А. А. К амин
ским. Их заслуга заклю чается в постановке и первой попытке ре

шения некоторых сторон проб-

Рис. 3. К расчету элементов влагооборота 
ограниченной территории.

лемы влагооборота.
Много работ посвящено 

количественной оценке внутри- 
материкового влагооборота. 
Идеи А. А, Каминского (1925, 
1933 гг.) наш ли отраж ение 
в расчетах влагооборота для 
территории США, проделан
ных Хольцманом и Торнтвей- 
том, и в работах советских ме
теорологов. О. А. Д роздовы м и  

другими были определены составляю щ ие влагооборота для отдель
ных частей нашей страны, основанные на большом фактическом 
материале.

В общем виде зад ач а  расчета элементов влагооборота для огра
ниченной территории реш ается следующим образом. Пусть А  
(рис. 3) — количество водяных паров, поступающих на данную  тер
риторию извне в среднем за  год; — сумма атмосферных осад
ков, выпадаю щ их за  год на данную территорию; Z  — среднее годо
вое испарение; Y —  средний годовой сток. Величины X,  Y и Z  свя
заны  между собой известным уравнением водного баланса (см, 
§ 135)

X = Z + r .  (8>

Из общего количества водяного пара А,  поступающего на д ан 
ную территорию извне, часть выносится за  пределы этой террито
рии, часть расходуется на образование осадков, выпадаю щ их на 
данной территории. Это так  назы ваемы е внешние осадки Zb. К ним 
присоединяются осадки, образовавш иеся из водяного пара, создан
ного местным испарением,— это внутренние (местные) осадки
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Х  —  Хв.  Таким образом, общее количество осадков, выпадаю щ их 
на данную  территорию, склады вается из внутренних и внешних 
осадков.

Водяной пар, обязанный своим происхождением местному ис
парению, не полностью расходуется на формирование осадков. 
Ч асть его выносится за  пределы рассматриваемой территории, и 
тем больш ая, чем меньше эта территория. Если обозначить это 
количество влаги через С («атмосферный сток»), то нетрудно по
лучить уравнение

Z = { X - X , ) + C ,  (9>

отк’/д а , учитывая уравнение (8), следует

Х з = С 4 - к .  (10)

Последнее уравнение, связываю щ ее сумму внешних осадков-, 
с величинами атмосферного и речного стока, мож ет служить осно
вой для расчета влагооборота на любой территории суши. Зная,, 
например, X  и Хв,  можно определить значение так  называемого-

коэффициента влагооборота Коэффициент влагооборота по^
Лв

казы вает, сколько раз пришедший извне и вступивший во влаго- 
оборот водяной пар вы падает в виде осадков до тех пор, пока ат
мосферная циркуляция и речной сток не вынесут его за  пределы 
рассматриваемой территории.

О. А. Д роздов предлагает коэффициент влагооборота для срав
нительно большой территории вычислять по формуле

(11>

где Z — испарение на единицу длины наветренного контура; L  —  
длина пути переноса водяного пара; со — влагосодерж ание в атмо
сфере; V — средняя скорость переноса.

Очевидно, что при малом количестве внутренних осадков вели
чина К в л  будет близка к единице, при большом их значении она 
долж на быть больш е единицы. С увеличением пути переноса, а сле
довательно, и площ ади рассматриваемой территории значение Квл  
увеличивается. Так, по подсчетам метеорологов, /Свл в бассейне- 
Оки равно 1,04, на ЕТС 1,10, на территории СШ А 1,25, в Е вра
зии 1,51.

Г. П. Калинин произвел приблил<енный расчет количества ат
мосферной влаги, приносимой на территорию Советского Союза и- 
уносимой за  ее пределы. Разница оказалась  близкой к  сум мар
ному стоку всех рек СССР.

При продвижении масс воздуха в глубь материка возрастает- 
роль местного испарения в образовании осадков из океанического- 
пара. О большой роли местного испарения в образовании осадков 
в свое время писали А. И. Воейков и И. И. Касаткин. Работы  
К асаткина интересны тем, что он обратил внимание на возмож ность

29>



усиления влагооборота хозяйственными мероприятиями, про
водимы ми на больших пространствах. В ыделяя из общего коли
чества влаги на материке активную часть (воду, испаряющ уюся 
'С поверхности почв, растительности, озер, болот, рек и заклю чен
ную  в п очвах), он полагал, что чем дольш е эта активная часть 
шлаги задерж ится на материке, тем больше оборотов она может 
■сделать на своем пути в глубь материка и тем с большим эф ф ек
том  она мож ет быть использована в народном хозяйстве.

В настоящ ее время в связи с преобразованием природы на юге 
;нашей страны, направленным на борьбу с засухой и повышение 
урожайности, большими мелиоративными работами, проводимыми 
в зоне постоянного увлаж нения, разработкой проектов переброски 
вод с севера на юг и строительством водохранилищ  вопросы внут- 
риматерикового влагооборота вновь привлекаю т внимание ученых. 

‘О ценивая влияние мелиоративных мероприятий и полезащ итного 
.лесоразведения на юге нашей страны, О. А. Д роздов пришёл к вы 
воду, что режимные изменения осадков, вызванные дополнитель
н ы м  испарением и усилением степени шероховатости поверхности 
(при лесоразведении), произойдут как  на самой преобразуемой 
территории, так  и на удаленных от нее подветренных частях м ате
рика. Однако изменения эти сравнительно невелики. Таким обра
зом, хотя усиление внутреннего влагооборота страны подтверж да
ется расчетами метеорологов, оно не столь значительно, как 
полагал ранее Касаткин. Эффект проводимых мероприятий в боль- 
£пей степени проявляется в превращ ении поверхностного стока 
в  почвенную влагу и грунтовой сток, о чем будет сказано ниже.



ОКЕАНЫ И МОРЯ

Г Л А В А  4. МИРОВОИ ОКЕАН И ЕГО ЧАСТИ

§ 10. Распределение суши и воды по земному шару

П ространство Земли, покрытое водами океанов и морей, пред
ставляет собой непрерывную водную оболочку, назы ваемую  М и 
р о в ы м  о к е а н о м .  М ировой океан расчленяет сушу на отдель
ные материки, острова и архипелаги. И з общей площ ади поверх
ности Зем ли 510 млн. км^ на долю  суши приходится всего» 
149 млн. км2, или 29% . О стальные 361 млн. км^, или 71% , заняты , 
поверхностью Мирового 
океана.

Суша и вода распреде
ляю тся по поверхности Зем 
ли неравномерно; больш ая 
часть суши сосредоточена 
в северном полуш арии (39% 
площ ади заним ает суш а и дд 
61% во да), в южном пре
обладает водная поверх
ность (площ адь воды 81%>, 
суши 19%) .

Н еравномерность в распределении поверхности воды и сушш 
сохраняется при лю бом сечении, по которому земной ш ар разд е
ляется на два полуш ария. М ожно вы брать такое полож ение боль
шого круга, при сечении по которому земной ш ар разделится на. 
два таких полуш ария, что в одном из них будет располож ена 
больш ая часть водной поверхности, в другом — больш ая часть по
верхности суши. П ервое полуш арие назы вается океаническим, вто
р о е — материковым. П олю с водного полуш ария находится к  юго- 
востоку от Новой Зеландии, полюс материкового — около устья^ 
р. Л уары  во Ф ранции. В материковом полуш арии полностью н а
ходятся материки Европа, Азия, Африка, С еверная Америка и; 
часть Ю жной Америки, в водном — больш ая часть Тихого океана 
и ю жные части Атлантического и Индийского океанов. В материко
вом полуш арии поверхность суши составляет 47% , воды 53%  ̂
в океаническом — соответственно 9 и 91%). Таким образом, даж е.
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Рис. 4. Распределение суши и воды по ши
ротам.



назы вается м о'р е м. Геогр1афитеское положение, условия водооб
мена с океаном, характер  рельеф а дна и очертаний бассейна наряду 
с общими климатическими и гидрометеорологическими условиями 
района определяю т структуру водных масс данного моря и их ре
жим. М оря подразделяю т по различным признакам: условиям во
дообмена и степени изоляции от океана (Ю. М. Ш окальский), про
исхождению (Н. Н . Зубов и А. В. Эверлинг, Д . Г. П анов), х ар ак 
теру водообмена и гидрологического реж им а (А. М. М уромцев) 
и т. д.

Н аибольш ее распространение до настоящ его времени имеет 
классиф икация Ш окальского, по которой моря разделяю тся на ок
раинные, средиземные и межостровные. Окраинные моря распола
гаю тся по окраинам материков и больших островов, средиземные — 
между материками или внутри, них. В соответствии с этим среди
земные моря подразделяю тся на меж материковы е и внутримате- 
риковые. М еж материковы е моря отличаю тся обычно большими 
разм ерам и и большими глубинами, внутриматериковые, напротив, 
относительно невелики и неглубоки. М еж островные моря распола
гаю тся меж ду островами и архипелагами.

Окраинные моря вдаю тся в материки и от океана отделяю тся 
грядами островов, иногда полуостровами. Свободное сообщение ок
раинных морей с океанами обусловливает зависимость физических 
и динамических процессов, а такж е реж им а вод от воздействия 
океана. Примерами окраинных морей могут служить моря Север
ное, Л аптевы х, Восточно-Сибирское, Чукотское, Восточно-Китай
ское и др.

Средиземные моря имеют затрудненную  связь' с океанами. 
В результате влияния материков соленость их вод, тем пература и 
другие характеристики сильно отличаю тся от соседних участков 
океана. Одно из самых значительных морей этого типа — Среди
земное (м еж м атериковое). К  числу межматериковы х морей отно
сятся такж е моря австралогазиатские и американские. В нутрима
териковые средиземные моря вдаю тся целиком в один материк. 
Таковы моря Белое, Балтийское, Гудзонов залив. К  числу меж- 
островных морей относятся моря Коро, К оралловое и др.

Следует упомянуть о генетических классификациях морей, р а з
работанных Н. Н. Зубовым и А. В. Эверлингом (1940 г.) и Д . Г. П а 
новым (1941 г.). Зубов и Эверлинг выделяю т три типа морей: 
1) океанические моря, образованны е в результате разлом а зем 
ной коры и опускания суши, с глубинами более 2000 м (С редизем
ное, Карибское, Японское и М ексиканский залив) ; 2) материковые 
моря, возникаю щ ие при наступлении океана на сушу (трансгрес
сии) вследствие колебаний земной коры; эти моря неглубокие, ме
нее 1000 м (моря сибирского ш ельфа. Балтийское, Баренцево 
и д р ); 3) смешанные, имеющие признаки океанических и м атери
ковых морей, как, например, Берингово море.

Д . Г. П анов классифицирует моря по происхождению котло
вины. Он выделяет две группы морей: 1) эпиконтинентальные, или 
шельфовые, и 2) геосинклинальные.

34



Океаны и моря у побережий образуют заливы, бухты, губы, фи
орды. З а л и в о м  называется часть моря или океана, вдающаяся 
в сушу, но совершенно открытая для воздействия вод океана или 
моря. Наиболее крупные заливы Мирового океана Бискайский, 
Гвинейский, Бенгальский и др. Б у х т о й  называется небольшой за 
лив, отделенный от океана или. моря небольшими полуостровами и 
выступающими в море мысами. Залив продолговатой формы 
с устьем реки в его вершине называется г у б о й .  На воды губы 
значительное влияние оказывают речные воды. Узкий и глубокий 
залив, врезающийся в сушу и ограниченный крутыми стенообраз
ными берегами, называется ф и о р д о м .

П р о л и в о м  называется относительно узкая часть Мирового 
океана, заключенная между двумя участками суши и соединяющая 
два смежных водоема, как, например, Берингов, Бассов, Гибрал
тарский.

Г Л А В А  5. РЕЛЬЕФ Д Н А  МИРОВОГО ОКЕАНА  

§ 13. Строение земной коры в области океанов

Ферма земной коры в области океанов тесно связана с исто
рией происхождения материков и океанов. Существует более двух 
десятков гипотез, объясняющих происхождение океанов и мате
риков. Некоторые исследователи полагают Мировой океан 
(ложе) первозданной, первичной формой земной коры, другие, 
опираясь на современные геологические, геохимические и геофи
зические материалы, считают, что развитие планеты связано 
с постоянной сменяемостью одних форм другими и их эволю
цией. Поэтому океаны считают сравнительно молодыми, возник
шими на месте распада и разрушения древних материков и мел
ководных морей.

На основании данных исторической геологии известно, что 
когда-то существовали обширные материки Северо-Атлантический, 
включавший Северную Америку, Европу и пространство между 
ними, где расположена северная часть современной Атлантики, и 
Гондвана, охватывавшая Южную Америку, южную часть Атлан
тического океана. Индийский океан, Индостан, Африку, Австралию. 
В процессе развития земной коры эти массивы раскололись. От
дельные их части оказались ниже уровня Мирового океана, так как 
примерно 200 млн. лет назад, на границе палеозойской и мезозой
ской эры, произошли погружения огромных участков земной коры, 
вследствие чего площадь океанических впадин оказалась значи
тельно больше площади материков. Увеличение на планете 
площадей, занимаемых океаном, и глубины впадин происходит и 
в нашу геологическую эпоху; этот процесс носит название «океа- 
низации». Наличие на дне Тихого и Атлантического океанов плоско
вершинных возвышенностей (гайотов) с мелководными осадками
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свидетельствует о погружении 
здесь суши.^ Все эти факты сви
детельствуют о развитии процес
са (океанизации), о том, что, по
стоянно изменяясь, одни формы 
земной коры переходят в другие.

На дне океанов и морей встре
чаются два типа земной коры: 
континентальный и океанический 
(рис. 5 ). Континентальный тип 

отличается от океанического бо
лее сложной структурой и боль
шей толщиной слоев. При полном 
его строении от поверхности 
вглубь располагается слой оса
дочных пород, затем гранитный 
и глубже базальтовый, подсти
лаемый перидотитовым слоем 
(мантия). В некоторых районах 
эта кора бывает двухслойной, 
так как верхний слой осадочных 
пород может отсутствовать и гра
нитный появляется вблизи по
верхности, как, например, под 
материком Африки, некоторыми 
островами Индонезийского архи
пелага. Толщина континенталь
ной коры на равнинах колеблется 
от 25 до 45 км, в горных об
ластях — от 50 до 80 км.

Океанический тип земной ко
ры, кроме верхнего слоя рыхлых, 
глинистых и илистых пород, со
стоит в основном из базальтовой 
оболочки толщиной до 5 км. Ба
зальтовый слой является непре
рывной горной породой, прости
рающейся и под континентами и 
под океаном. Гранитный слой в 
океаническом типе отсутствует, 
а слой осадочных пород имеет 
толщину от 300 до 1000 м. 
Например, в Тихом океане 
наряду с океаническим име-

* Американский ученый Хесс, обна
руживший эти горы путем детального 
промера глубин с судна «Кейн Д ж он
сон» в годы второй мировой войны, по
лагает, что это погрузившиеся острова.
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ются участки континентального типа земной коры, хотя строение 
дна этого наиболее древнего океана отлично от строения дна Ат
лантического, Индийского и Северного Ледовитого океанов.

В пределах Атлантического и Индийского океанов дно океа
нического типа встречается с глубин 4000 м, причем и во внутри- 
континентальных морях (Черное, Каспийское, Средиземное) име
ются участки дна океанической структуры.

§ 14. Основные черты рельефа дна Мирового океана

Д о начала XX столетия редкие тросовые измерения глубин при
вели к неправильному представлению о простоте строения рель
ефа дна Мирового океана: ложе (область наибольших глубин) 
представлялось ровным, нерасчлененным, а глубоководные впа
дины — наиболее стабильными формами земной коры.

В XX в. в связи с изобретением эхолота измерения глубин 
стали производиться на больших площадях и гораздо более по
дробно. Эхолоты — приборы, принцип работы которых основан на 
излучении с корабля и приеме на нем звуковых импульсов, отра
женных от дна,— позволяют фиксировать глубину не в отдельных 
пунктах, а вычерчивать профили рельефа. Многочисленные изме
рения в различных точках океанов и морей позволили получить 
представление об особенностях рельефа морского дна. Следует 
иметь в виду, что результаты измерений морских глубин, строго 
говоря, несравнимы между собой, если они производились при 
разных положениях уровня моря. Для того чтобы сделать резуль
таты сравнимыми, их нужно привести к одному уровню. Уровень, 
к которому приводятся глубины океанов и морей, называется ну
лем глубин (см. § 48).

Данные о рельефе дна обобщаются в виде батиметрических 
карт. (Так называются карты, на которых изображены линии рав
ных глубин — изобаты). Кроме этих карт, в настоящее время со
ставляются карты геоморфологии дна, разрезы и профили, бати- 
графические кривые.

Анализ батиметрических карт позволил выделить основные мор
фологические зоны рельефа дна Мирового океана. На картах от
четливо заметна полоса незначительных глубин, окаймляющая ма
терики, острова и архипелаги. Она постепенно полого опускается 
в среднем до глубины 200 м (иногда до 600 м) и представляет со
бой подводное продолжение материков, называемое м а т е р и к о 
в о й  о т м е л ь ю ,  или ш е л ь ф о м .  Она одновременно служит гра
ницей поверхности континентов и приблизительной границей воз
действия моря на материк. Иногда шельф отличается сложным 
рельефом, обусловленным тем, что некоторые его места представ
ляют собой затопленные участки сущи. Это затопленные террасы, 
затопленный холмистый ледниковый рельеф, подводные долины, 
имеющие характер каньонов. Наибольшей ширины материко
вая отмель достигает в Северном Ледовитом океане у  берегов 
Евразии, в Атлантическом океане у западных берегов Европы,

37



у восточных берегов Америки около Ньюфаундленда и у юго-во- 
сточного берега Южной Америки. В Тихом океане материковая 
отмель наиболее широка в районе Зондского архипелага, у восточ
ных берегов Азии (Восточно-Китайское и Ж елтое моря).

Наименьшая ширина материковой отмели отмечается вдоль за 
падных берегов Северной и Южной Америки и вдоль восточного 
и западного берегов Африки. Некоторые моря полностью располо
жены на материковой отмели — Азовское, Ж елтое, Баренцево, Кар
ское и др.

М а т е р и к о в ы й  с к л о н  — это зона перехода от материков 
к ложу океана, расположенная в пределах 200—2440 м (2500 м). 
Она характеризуется резкой сменой глубин и значительными укло
нами дна. Средние уклоны дна 4—7°, в отдельных районах доходят 
до 13— 14°, как, например, в Бискайском заливе; известны еще 
большие уклоны дна возле коралловых и вулканических островов.

За материковым склоном идет область, занимающая 78% прост
ранства дна и называемая л о ж е м .  Как указывалось, раньше 
предполагалось, что эта область представляется ровной глубоко
водной впадиной со слаборасчлененным рельефом. Новейшие ис
следования показали, что дно океанов имеет сложное строение. 
Через океаны простираются срединные хребты, изобилующие 
ущельями; встречаются горные страны и отдельные горы, плоско
вершинные гайоты, подводные плато, глубокие океанические впа
дины, глубоководные желоба (ультраабиссальные зоны и области 
ложа с глубинами более 6000 м). Огромные пространства дна 
океанов в области ложа заняты абиссальными котловинами с не
значительными уклонами дна: от 0° 20' до 0° 40'.

Современные океанологические и геофизические исследования 
позволили по-новому районировать дно Мирового океана. В на
стоящее время выделяют следующие основные элементы дна:

1) подводная окраина материков:
а) материковая отмель, шельф,
б) материковый склон,
в) материковое поднятие;
2) переходная зона:
а) котловина окраинных морей,
б) островные дуги,
в) глубоководные ложбины, желоба;
3) ложе:
а) океанические котловины,
б) плато,
в) вулканические цепи;
4) срединные океанические хребты.
На картах рельефа и геоморфологии дна Мирового океана 

(Морской Атлас, 1953 г.; Физико-географический атлас мира, 
1964 г.) можно проследить положение срединных подводных хреб
тов Мирового океана, которые проходят через Атлантический и 
Индийский океаны, протягиваются в антарктическом пространстве 
и вдоль восточной окраины Тихого океана.
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Дно :Мировргр океана имеет сложный, расчлененный рельеф,; 
формирование которого определяется тектоническими и сейсмиче
скими явлениями, вулканизмом Землй, разломами земной коры, из
менениями внутри мантии; и другими геологическими и геофизи
ческими процессами.

§ 15. Рельеф дна океанов

Д о середины XX столетия наиболее изученным было дно Ат
лантического океана. Начиная с 40— 50-х годов текущего столетия 
значительные успехи достигнуты в изучении рельефа дна Север
ного Ледовитого, Тихого и в последние годы Индийского океанов. 
Большой вклад в изучение рельефа дна, наряду с зарубежными 
исследованиями, внесен советскими гидрографическими и океано
графическими экспедициями.

Атлантический океан вытянут с севера на юг, на карте имеет 
очертания буквы S. Берега его расположены почти параллельно 
друг другу и образуют огромное водное пространство, напоминаю
щее гигантскую реку, иногда называемую Атлантической долиной. 
Вдоль оси Атлантической долины простирается подводная возвы
шенность— Срединно-Атлантический хребет, состоящий, в сущно
сти, из трех хребтов: Рейкьянес, Северо-Атлантического и Южно- 
Атлантического. Наименьшие глубины над хребтом Рейкьянес (до 
890 м). На 50-м градусе северной широты этот хребет переходит 
в Северо-Атлантический, глубины над которым постепенно увели
чиваются к югу, достигая 3600 м. На экваторе Северо-Атлантиче
ский хребет отделяется от Южно-Атлантического желобом Романш 
(7728 м ). Ю жнее этого желоба начинается Южно-Атлантический 
хребет, глубины над которым составляют от 3450 м в северной до 
1300 м в южной части. Южно-Атлантический хребет простирается 
до 50° ю. ш., затем он переходит в Африканско-Антарктический 
хребет. Отдельные массивы Срединно-Атлантического хребта рас
положены всего лишь на глубине 150— 300 м от поверхности оке
ана или возвышаются над ней в виде островов (Азорские, 
Св. Елены, Вознесения, Тристан-да-Кунья).

Срединно-Атлантический хребет представляет собой часть не
прерывной горной цепи, простирающейся из Атлантики в Индий
ский океан и к южной окраине Тихого океана на протяжении 
80 000 км. На гребне Атлантического хребта расположены рифто- 
вые долины, рифтовые горы и высокое раздробленное плато. Эхо^ 
граммы Срединно-Атлантического хребта свидетельствуют о боль
шой его раздробленности, расчлененности склонов пилообразной 
формы, что позволяет предполагать об относительной молодости 
этого рельефа. По обе стороны от хребта расположены зоны тер
рас и небольших холмов.

К западу и востоку от Срединно-Атлантического хребта нахо
дятся длинные глубокие ложбины — западная и восточная (пер
вая из них более глубокая), которые в свою очередь распадаются 
на несколько котловин, или мульд. В западной ложбине
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расположены три котловины; Северо-А мериканская, в южной ч а
сти которой находится глубоководный ж елоб Пуэрто-Рико с м ак
симальной глубиной 9218 м (наибольш ая глубина Атлантического 
о кеан а), Б разильская (между экватором и 30° ю. ш.) и Аргентин
ская (30—35° ю. ш.) с глубинами более 6000 м.

В восточной половине океана имеются четыре котловины: Се- 
веро-А фриканская и Гвинейская с глубинами более 6000 м. Ан
гольская и К апская с глубинами 5000— 5500 м.

Д л я  рельеф а дна Атлантического океана характерно наличие 
многочисленных банок, расположенных среди глубин в несколько 
тысяч метров. Особенно много таких банок в северной части оке
ана к западу от побережья М арокко и Испании. Д ругая  особен
ность рельефа дна Атлантического океана — большие площ ади, 
заняты е материковой отмелью и склоном (до 2000 м ). Д л я  А тлан
тического океана характерно такж е наличие обширных абиссаль
ных равнин с плоской поверхностью, расположенных у основания 
материкового склона по обе стороны Срединно-Атлантического 
хребта. Они распространены и в Западной, и в Восточной А тлан
тике. Эти абиссальные равнины обнаружены около 15 лет назад  
и еще недостаточно изучены. Они занимаю т большие пространства, 
измеряемые сотнями тысяч квадратны х километров, например р ав 
нина Зеленого М ыса имеет площ адь порядка 500 ООО км^ с глуби
ной более 5000 м. П редполагается, что это участки земной коры, 
погребенные под осадками мутьевых (суспензионных) потоков. 
(Потоки из смеси воды и взвешенных в ней песчано-глинистых ч а 
стиц назы ваю т суспензионными или мутьевыми.) Многочисленные 
факты  подтверж даю т их сущ ествование в океанах и морях в виде 
подводных течений. Спускаясь по склону морского дна, эти потоки 
способствуют образованию  эрозионных долин, ущелий и ложбин, 
а такж е отложению осадков из взвешенных песков и глин. Они 
выносят и отлагаю т вдали от берегов на больших глубинах кон
тинентальные осадки и остатки отмершей мелководной фауны.

От Северного Ледовитого океана Атлантический океан отделен 
возвышенностью, представляю щ ей собой ряд  подводных порогов 
с глубинами менее 600 м, а в Д атском  проливе, между Гренлан
дией и Исландией, — не более 320 м. По обе стороны от этой воз
вышенности, к северу и югу от нее, гидрологические условия и 
состав фауны глубин сильно различаю тся.

Северный Ледовитый океан отличается от других океанов зн а 
чительно меньшими глубинами и широкой материковой отмелью, 
на которой находится большинство морей Европы, Азии и А ме
рики. Порогом Н ансена (между Гренландией и Ш пицбергеном) 
Северный Ледовитый океан разделяется на два бассейна — Аркти
ческий и Северо-Европейский. К Арктическому бассейну относятся 
собственно Северный Ледовитый океан, его окраинные моря, з а 
ливы и проливы Канадского Арктического архипелага. Рельеф 
Арктического бассейна сложен. Вдоль берегов Е вразии проходит 
ш ирокая полоса материковой отмели, простираю щ аяся в море на 
300—500 км, от берегов Аляски и Канадского архипелага — на
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50— 100 км. Рельеф  Северного Ледовитого океана представляет со
бой несколько глубоководных котловин, расчлененных хребтами. 
Хребет Л омоносова, простираю щийся от Новосибирских островов 
к Гренландии на 1800 км, разделяет Арктический бассейн на две 
большие котловины — К анадскую  с глубинами до 4000 м и Амунд
сена с глубинами до 4500 м. В районе Северного полюса глубины 
около 4300—4400 м. Н ад  хребтом Л омоносова глубины уменьшя- 
ются до 950—2000 м. Котловина Амундсена отделена от котловик!.! 
Н ансена (средняя глубина 3450 м) срединно-океаническим хреб: 
том Гаккеля, представляю щ им собой самое северное звено в пла
нетарной системе морфологических структур Северного Л едови
того океана.

Хребет М енделеева и поднятие А льфа образую т единый порог 
с минимальной глубиной 1230 м, отделенный К анадской котловиной 
от поднятия Бофорта. Новейшими советскими исследованиями 
в проливе меж ду Ш пицбергеном и Гренландией открыта рифтовая 
долина Лены, а в котловине Н ансена впадина Л итке с наибольшей 
в Северном Ледовитом океане глубиной (5400 м). Н а материковой 
отмели и особенно на склоне Северного Ледовитого океана встре
чаю тся подводные долины, погруженные речные долины, древние 
дельты сибирских рек и другие формы унаследованного рельефа. 
Геологическая история материковой окраины Северного Ледовитого 
океана более многообразна, чем в других океанах. Сочетание р аз
личных геологических структур (Америки, Гренландии, Евразии) 
определяет разнообразие в строении земной коры в Северном Л едо
витом океане. Систематическое изучение физических полей — м аг
нитного, сейсмического и гравитационного — позволило советским 
геологам более обоснованно судить о стадийности развития, струк
туре и происхождении Северного Ледовитого океана. Н а  основании 
этих исследований предполагается, что евразийская часть океана 
является погруженным материком и континентальная кора перера
ботана в океаническую. Хребет Л омоносова представляется как  
континентальная, частично погруж енная структура, отделенная от 
материковой отмели западной Евразии.

Индийский океан пересечен с севера на юг подводным Ц ен 
тральным Индийским хребтом, разделяю щ им океан на две части — 
западную  и восточную. Н а  севере, близ архипелага Чагос, от этого 
хребта отходит на, северо-запад Аравийско-Индийский хребет с глу
бинами 2400— 3900 м, в отдельных местах имеются поднятия до 
1500 м.. М еж ду этим хребтом и северной оконечностью Ц ентраль
ного Индийского хребта располагается А равийская котловина 
(5875 м ), отделенная от Сомалийской. Ц ентральный Индийский 
хребет с глубинами от 3500 до 2400 м пересекает И ндийский,океан 
приблизительно до 50° ю. ш. Н а юге этот хребет разветвляется. 
Одна его ветвь под названием Кергелен-Гауссберг. продолж ается 
на юг до А нтарктиды с глубинами от 500 м на севере до 230.0, м 
на юге; д ругая— А встрало-Антарктическое . поднятие — простн- 
рается на восток к Тихому океану. Глубилы над этим подня
тием 3100—3800 м.
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Части океана, расположенные к востоку и зап аду  от Ц ентраль
ного Индийского хребта, по характеру; рельеф а различны. В вос
точной части океана в 60-х годах открыт Восточно-Индийский 
Хребет, отделяющий Центральную  котловину от Западно-А встра
лийской котловины, которые раньш е объединялись в одну Индий
ско-Австралийскую. Восточно-Индийский хребет простирается от 
юго-восточной части Бенгальского зали ва вдоль меридиана 90° в. д. 
до 32—34° ю. ш. М еж ду А встрало-Антарктическим поднятием и 
Антарктидой располагается А встрало-А нтарктическая котловина 
с глубинами до 5200 м.

Рельеф  западной части океана более сложен. Д л я  него х ар ак 
терно чередование понижений и повышений дна. Последние часто 
поднимаются над уровнем моря в виде островов. Н а севере этой 
части океана располагается С омалийская котловина (5100—5300 м) , 
к юго-востоку от о. М адагаскар  — обш ирная Ц ентральная Индий
ская котловина (до 6400 м ), к югу от М озамбикского пролива — 
М адагаскарская котловина (до 5770 м ) . М атериковая отмель дости
гает наибольш ей ширины у берегов И ндостана, где хорошо просле
ж иваю тся подводные долины рек, впадаю щ их в океан.

Рельеф  Индийского океана сложен и отличается большой р ас
члененностью. Ц ентральный Индийский хребет по своему строению 
напоминает Срединно-Атлантический; здесь такж е встречаю тся 
рифтовые долины, у подножия склонов — плоские террасы . В котло
винах ю го-западной части обнаружены вулканические торы, 
а  в северо-восточной на ш ельфе и материковом склоне — каньоны. 
О бразование Индийского океана связано с распадом  и погруж е
нием материка под влиянием разломов Гондваны, начавш ихся 
около 240 млн. лет назад. Этот процесс, сопровождавш ийся зем ле
трясениями и излиянием базальтов, отразился в современном рель
ефе Индийского океана.

Тихий океан, наибольший по площ ади и наиболее глубоковод
ный среди океанов земного ш ара, имеет площ адь примерно 
180 млн. км^. Он отличается сложным характером  рельеф а дна, 
в особенности в северо-западной части.

Д но океана расчленено понижениями и резкими поднятиями, 
часто переходящ ими в цепи и группы островов, по числу которых 
Тихий океан  превосходит все другие. М ногочисленные группы и 
цепи островов встречаю тся преимущественно в тропических ш иро
тах открытой части океана. В южной и юго-восточной частях глубины 
несколько меньше и дно менее расчленено. Эти части о кеан а пере
сечены вытянутым поднятием дна, простираю щ имся от Антарктиды 
до экватора, к берегам Ц ентральной Америки. В южной части это 
поднятие назы вается Ю жно-Тихоокеанским с глубинами, не превы- 
■шающими 2980 м, а местами уменьш ающ имися д о  1220 м. С евер
ная часть носит название Восточно-Тихоокеанского поднятия. Глу
бины над ним несколько больше, чем над Ю жно-Тихоокеанским, 
но не превыш аю т 3480 м, местами уменьщ аясь до 1550 м. В районе 
о. Пасхи в центральной части Восточно-Тихоокеанского поднятия 
от него отходят два отрога, один из которых простирается на се-
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веро-запад, другой — на восток к материку Ю жной Америки. П ер
вый из них зам ы кает на севере Ю жную котловину (6145 м ), вто
рой — П еруанский и Чилийский ж елоба, находящ иеся на юге в вос
точной части океана. М еж ду Ю жно-Тихоокеанским хребтом и Ан
тарктидой располагается котловина Беллинсгаузена с глубинами 
до 5300 м. Н а крайнем зап аде южной половины океана располо
жены Н ово-К аледонская, Ю ж но-Ф иджийская и Северо-Ф иджий- 
ская котловины, разделенны е порогами и хребтами.

В северном полуш арии рельеф более сложен. Ц епь И м ператор
ских подводных гор, хребты Гавайский и Фаннинг, простираясь от 
45° с. ш. до 2° ю. ш., разделяю т лож е на ряд  крупных котловин — 
северо-западную , центральную, отделенную от нее срединно-тихо
океанскими подводными горами, и северо-восточнотихоокеанскую, 
в которой имеется ряд  разломов, ориентированных параллельно 
друг другу по широте. Н а северо-западе океана имеется большое 
число небольших котловин; на северо-востоке, в заливе А ляска, 
обнаруж ена горная страна с вершиной Д ж аком ини (640 м ), горы 
П ратт (709 м ), Уэлнер (710 м ), Д иккенс (475 м) и др. Д но на пе
риферии разломов сильно расчленено уступами, обрывами, глубо
ководными ж елобам и. Здесь ж е встречаю тся многочисленные вул
каны и гайоты. В Тихом океане гайоты — плосковершинные горы — 
обнаружены и на подводных хребтах и на абиссальных р ав
нинах.

В Тихом океане широко развиты  островные дуги, архипелаги 
вулканических островов, группы подводных вулканов, комплексные 
формы зон разломов. В восточной и южной частях океана открыто 
13 крупных зон разломов. Они простираю тся на тысячи километ
ров и в восточной части заним аю т огромную площ адь, 40 млн. км^.

К роме отмеченных особенностей дна Тихого океана, необходимо 
указать  на его вулканизм. По современным данным, здесь сущ ест
вует около 10 тыс. вулканов, которые в течение 100 млн. лет извер
гли лавового м атериала примерно столько, сколько материковые 
вулканы за  300 млн. лет. С амы е большие вулканические образова
ния расположены широким поясом в западной и северо-западной 
частях океана, в заливе Аляска, у берегов Калифорнии и Ю жной 
Америки.

П роисхождение Тихого океана — это проблема, изучение кото
рой во многом определяет решение проблемы происхождения М и
рового океана и материков. Совокупность имеющихся материалов 
позволяет предполагать, что в позднем докембрийском периоде 
(500—600 млн. лет назад) Тихий океан уж е сущ ествовал и его 

лож е отделялось от континента подвижными зонами, которые и 
в современный геологический период динамически активны.

В строении дна отдельных океанов имеются как  сходства, так  
и различия (рис. 6 ). Основные элементы рельефа, такие, как  сре
динно-океанические хребты, глубоководные ж елоба, островные 
дуги, котловины, глубоководные впадины и др., свойственны всем 
океанам. О днако в расположении этих структурных элементов име
ются различия.
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Срединно-океанические хребты особенно четко выражены  в Ат
лантическом и Индийском океанах, островные дуги и глубоководные 
ж елоба с максимальными глубинами — важ нейш ие элементы 
структуры Тихого океана. В Атлантическом, Индийском и Северном 
Л едовитом океанах хорошо вы раж ены  глубоководные котловины, 
которые в Тихом выраж ены  менее отчетливо. И мею тся различия и 
в строении берегов океанов. Все это свидетельствует о различных 
условиях и стадиях формирования форм земной коры в отдельных 
районах Мирового океана.

§ 16. Краткая характеристика особенностей рельефа дна морей
Рельеф  дна морей, расположенных в области окраины м атери

ков и переходной зоны, отраж ает историю формирования данного 
участка земной коры и отдельных структурных ее элементов.

Так, например, моря Северного Ледовитого океана, располож ен
ные в области материковой отмели, характеризую тся долинно-хол
мистым подводным ландш аф том  затопленной океаном суши. Н аи 
более мелководное море этого океана — Восточно-Сибирское, 
средняя глубина которого 58 м. К  глубоководным морям Северного 
Ледовитого океана относятся Н орвеж ское и Гренландское, сред
няя глубина которых 1740 и 1440 м; они имеют котловины 
с  максимальной глубиной 4800 м (Гренландское) и 3680 м (Н ор
вежское) .

М оря, расположенны е в поясах разломов земной коры, как, 
например, моря Атлантического океана К арибское (7230 м ). С ре
диземное (5000 м ), Черное (2240 м ), глубоководны и имеют форму 
расчлененных котловин. Самое мелководное море М ирового оке
а н а — Азовское, средняя глубина которого 9 м, а наибольш ая
13,5 м. Это как  бы залив Черного моря, с которым оно связано 
генетически.

М оря Атлантического океана Балтийское и Северное имеют 
весьма расчлененный рельеф, тесно связанный с процессами, про
текавш ими на материках, вблизи которых они расположены. 
Н а рельеф этих морей налож ило отпечаток минувшее оледенение 
севера и северо-запада Европы.

В Балтийском море преобладаю т глубины 40— 100 м, средняя 
глубина 86 м. Н аиболее мелководны районы проливов (Больш ой 
и М алый Бельты, и др. с отдельными глубинами 16 м и менее), 
прибрежные районы Финского, Риж ского и Ботнического заливов. 
Н аибольш ие глубины Финского зали ва 120 м. Риж ского 60 м и Б от
нического 290 м (63° с. ш .). В Балтийском море имеется несколько 
глубоководных впадин: Л андсортская — 460 м. Готландская — 
250 м, А ландская — 300 м. Н а севере дно моря более расчленено, 
скалисто, на юге более равнинно.

Б ольш ая часть морей Тихого океана располож ена в его зап ад 
ной части; средиземные моря здесь почти отсутствуют. Берингово, 
Охотское и Японское моря глубоководны: максимальные глубины 
Берингова и Японского морей более 4000 м. Охотского 3660 м. Среди 
морей Тихого океана наиболее мелководно Ж елтое, располож ен ' 
ное полностью на материковой отмели, имеющее среднюю глубину
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40 м и максимальную  глубину около 110 м с общим уклоном дна 
в сторону Восточно-Китайского моря.

Весьма сложен рельеф дна морей Зондского архипелага (моря 
Сулу, Сулавеси, Б ан да, Я ванское), где глубины изменяю тся от 
5000 до 10 м. Среди значительных здесь глубин в юго-восточной 
части моря Б ан да встречаю тся впадины глубиной 7300 м. Это под
виж ная, динамически неустойчивая область, в которой располо
жены межостровные моря.

Г Л А В А  6. ДОННЫ Е ОТЛОЖЕНИЯ В ОКЕАНАХ И МОРЯХ

§ 17. Состав морских отложений и их происхождение

Донные отложения тесно связаны с геологической историей оке
анов и окруж аю щ их их материков. О садкообразование и накопле
ние морских отложений происходит на всей площ ади М ирового оке
ана. О бнаж ения коренных горных пород встречаю тся лиш ь в ме
стах больших уклонов дна и интенсивных придонных течений. 
В основном ж е поверхность дна океанов и морей покрыта рыхлыми 
отложениями, различаю щ имися по составу и происхождению. Эти 
отложения подразделяю тся на континентальные и пелагические. 
П ервые из них, по своему происхождению тесно связанные с су
шей, представляю т собой продукты ее разруш ения и назы ваю тся 
т е р р и г е н н ы м и .  Вторые, т. е. пелагические, возникаю т вне не
посредственной связи с сушей, на большом расстоянии от нее; 
в образовании их основная роль принадлеж ит организмам, обитаю 
щим в толщ е воды. П елагические отложения состоят из илов орга
нического происхождения, назы ваемы х о р г а н о г е н н ы м и ,  с при
месью терригенных осадков и красной глины. Терригенные 
отложения такж е содерж ат примесь осадков органического про
исхождения.

П од влиянием механического воздействия моря — волнения, при
ливных и сгонно-нагонных колебаний уровня — происходит р азру
шение горных пород материков, обломки которых, перемещ аемые 
течениями, подвергаю тся химическому воздействию морской воды. 
Кроме того, обломки горных пород суши приносятся реками, 
льдами, ветрами.

Больш ое значение в образовании морских отложений имеют 
подводные извержения вулканов, в результате которых образую тся 
вулканические песок и ил. И з терригенного м атериала, попадаю 
щего в Мировой океан, кремнекислота, соли кальция и натрия 
поглощ аю тся морскими организмами для  построения раковин и ске
летов. Отмирание этих организмов сопровождается оседанием на 
дно их остатков, которые служ ат основой глубоководных органоген
ных отложений. Некоторые виды осадков и конкреций  ̂ образую тся 
в результате биохимических процессов. Среди пелагических отло-

' Конкреция — стяжения, образовавшиеся в осадочных горных породах.
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жений встречаю тся частицы космического происхождения: косми
ческая пыль, магнитные ш арики, в, составе которых обнаруж ен ни
кель. Общий вес космических ш ариков, выпадаю щ их на Землю , 
примерно 175—2400 т  в год. Процесс осадкообразования сложен. 
Н аряду  с воздействием динамических, химических и других ф ак
торов формирование отложений сопровождается изменениями 
минералогического и химического их состава, поэтому распределе
ние, состав, цвет и другие характеристики морских отложений поз
воляю т судить о физическом и химическом состоянии среды, 
а такж е о ходе процессов, протекаю щ их в океане и на материках.

§ 18. Классификация морских отложений

Существует несколько классификаций морских отложений; а) по 
генетическому признаку (по происхождению ), б) по механичес
кому составу, т. е. по крупности частиц, в) по гидродинамической 
активности, г) по химическому составу (по содержанию  углекис
лого кальция, кремнекислоты, органического вещ ества и др .). 
Н е останавливаясь подробно на каж дой  из этих классификаций, 
укаж ем  на одну из ранних (М еррея—Р ен ара, 1891 г .), дополнен
ную современными исследователями. По этой классификации мор
ские отложения подразделяю тся по глубине залегания и по про
исхождению. П о глубине залегания выделяю т отложения мелко
водные, глубоководные прибрежные и пелагические (открытого 
м оря); по происхождению — терригенные, органические (органо
генные), красную  глину, хемогенные. Эту классификацию  нельзя 
считать достаточно полной и строгой, но выделенные основ
ные типы терригенных и органических отложений в ней отраж ены  
достаточно четко.

Т е р р и г е н н ы е  о т л о ж е н и я  — это продукты разруш ения 
горных пород материков, поэтому по своему составу они близки 
к породам суши. П родукты разруш ений берегов, а такж е наносы, 
выносимые речными водами, отклады ваю тся на различном расстоя
нии от берега. Эти отложения располагаю тся преимущественно на 
материковой отмели и материковом склоне. Среди терригенных 
отложений различаю т валуны, гальку, щебень, гравий, песок (круп
ный, средний и мелкий), мелкий песок с примесью ила (илистый 
песок), ил с примесью песка (песчанистый ил) и, наконец, илы р аз 
личных цветов и оттенков.

В непосредственной близости от берегов отклады ваю тся наибо
лее крупные обломки пород, слагаю щ их берега,— валуны; дальш е 
по направлению  к морю располагаю тся последовательно галька 
(или щ ебень), гравий, пески, постепенно уменьш аю щ иеся по своей 
крупности, затем  илистые пески, песчанистые илы и, наконец, илы. 
Эта естественная схема распространения терригенных отложений 
нередко наруш ается в той или иной м ер ев  зависимости от рельефа 
дна, геологической истории данного участка моря, реж им а волне
ния, течений и колебаний уровня. И ногда ил, находящ ийся обычно 
в наибольш ем удалении от берега, оказы вается в непосредственной
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близости, а песок, напротив, вдали от него. Во всех случаях состав 
терригенных отложений зависит от того, какие породы слагаю т 
берега, и отчасти от состава наносов, выносимых реками.

Н аибольш ая часть площ ади, занятой терригенными отлож е
ниями, приходится на долю  илов. Н аиболее распространен из них 
синий ил (темный). Он встречается у о-вов Галапагос, в Б енгаль
ском и А равийском заливах, в австрало-азиатских и китайских 
морях и в других местах. Н а крайнем севере и на крайнем юге 
Мирового океана распространен тонкий ил преимущественно голу
бого цвета — глауконитовый ил. М естами он простирается до сред
них широт, как, например, в южной части Атлантического океана 
до так  назы ваемого Аргентинского бассейна (до 30° ю. ш .).

Больш ое количество глауконитовых зерен, накапливаю щ ихся 
в пустых раковинах корненожек, окраш ивает илы в зеленый цвет. 
Такой зеленый ил характерен для восточного побережья США, 
встречается к северу от о. К уба, у берегов о. П уэрто-Рико, 
п-ова Калифорния, Японских островов и в других местах.

Больш ие реки Ю жной Америки и других материков выносят 
наносы, содерж ащ ие окись ж елеза, в результате иловые отложения 
окраш иваю тся в красный цвет. Такой красный ил обнаружен на 
материковом склоне Ю ж ноамериканского и Африканского конти
нентов, в Восточно-Китайском море.

Черный и серый илы встречаю тся в районах, характеризую 
щихся застойным режимом, где происходит разлож ение органичес
ких остатков без доступа кислорода. Черный ил встречается на дне 
Черного моря, где илы и придонные воды содерж ат большое коли
чество сероводорода.

В вулканических областях, на различных глубинах вокруг ост
ровов и берегов, сложенных вулканическими породами, как, напри
мер, у о-вов Тонга, К ермадек и др., находится серый вулканичес
кий ил и песок, иногда окрашенный и в коричневый цвет. Около 
коралловы х островов и берегов, окаймленных коралловыми ри
фами, в Атлантическом, Тихом и Индийском океанах образуется 
коралловый ил белого цвета. Он встречается на глубинах до 3000 м.

В предустьевых участках рек в зависимости от рельеф а дна реч
ные наносы — аллю виальные пески и илы — или отлагаю тся в дель
товой части реки (при приглубом взм орье), или распространяю тся 
на большие расстояния от дельты (при мелководном взм орье), 
образуя русловые борозды, обрисовываю щие очертания подводной 
дельты.

О р г а н и ч е с к и е  ( п е л а г и ч е с к и е )  о т л о ж е н и я .  Источ
ником образования илов органического происхождения служ ат ос
татки организмов, по преимуществу планктона (см. § 80). О гром
ное количество остатков отмирающ их организмов опускается из 
поверхностных слоев на дно. Ч асть из них (скелеты, раковины) до
стигает морского дна и образует.донны е отложения — илы глубин
ных областей М ирового океана. Н аиболее распространенный из 
илов органического происхождения — глобигериновый, образовав
шийся главным образом  из известковых раковин мельчайших орга
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низмов глобигерин. Этот ил на 65% состоит из остатков известко
вых организмов и на 35% из неорганических веществ. Глобигерино- 
вый ил имеет палевую  или розоватую  окраску.

Д ругой вид пелагического ила — птероподовый ил, на 80% со
стоящий из известковых остатков раковин глобигерин и разных, 
моллюсков, в особенности крылоногих — птеропод.

И л, образовавш ийся из кремнистых остатков, главным образом: 
радиолярий — простейших одноклеточных животных, называется: 
радиоляриевым илом. Он на 60% состоит из кремнистых органичес
ких остатков и на 40% из неорганических веществ.

В холодных водах А нтарктики и в северной части Тихого океана: 
органогенные илы образую тся преимущественно за  счет кремнистых: 
остатков диатомовых водорослей, поэтому эти илы называются^ 
диатомовыми.

К расная глина залегает  на самых больших глубинах Мирового- 
океана и представляет собой тонкий глинистый остаток. Химичес
кий анализ показы вает, что она состоит из водного алюмосиликата_ 
В красной глине находится очень небольш ая примесь (около 10%) 
остатков организмов: зубы акул, слуховые косточки китов. К ром е 
того, в ней встречаю тся частицы пемзы, вулканическое стекло, об
разования из окиси ж елеза, вулканическая и атмосф ерная пыль и: 
частицы космического происхождения.

Кроме терригенных и органогенных (биогенных) отложений^ 
в полярных районах выделена группа ледниковых и айсберговых 
осадков, что связано со способностью льда вм ораж ивать частицы 
разной крупности, переносить их на большие расстояния, а при 
таянии добавлять к осадкам  инородные компоненты.

В океане непрерывно идут биологические процессы и химичес
кие реакции, образую щ ие минеральные и органические соединения. 
Так, например, в толщ е дна морей и океанов залегаю т нефть, из
вестняк, кремнезем, ж елезны е руды. 100 лет н азад  на дне Мирового, 
океана были обнаружены  ж елезом арганцевы е конкреции, главным: 
образом в областях больших глубин. И сследования последних д е
сятилетий показали, что на дне Тихого океана эти образования 
встречаю тся в большом количестве и на глубинах менее 1000 м. 
В состав их, кроме м арганца и ж елеза, входит кобальт, никель к 
медь. Это богатейший источник минерального сырья.

Д л я  того чтобы свести классификацию  морских отложений 
в единую систему, М. В. Кленовой была предлож ена классиф ика
ция, основанная на определении механического состава осадков. 
Р азм ер зерен как  мелководных, так  и глубоководных отложений 
определяется главным образом  подвижностью воды. О разм ерах 
крупных отдельностей, таких, как  глыбы, валуны, галька, гравий,, 
судят по геометрической крупности (от 1000 до 1,0—0,1 м м ), основ
ные ж е группы мелкозернистых осадков подразделяю тся по содер
ж анию  в них частиц мелкой фракции (< 0 ,0 1  м м ), так  как  процент 
частиц мелкой фракции (глинистых) наилучшим образом х аракте
ризует процесс осадкообразования. Д л я  этих частиц определяется: 
гидравлическая крупность по скорости их оседания в воде.
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Н а основании классификации, приведенной в табл. 7, состав
лен а карта распределения м о р ски х , осадков в М ировом океане, 
помещ енная во втором том е М орского атласа [5],

Таблица 7

Классификация морских осадков по содержанию  в них 
частиц мелкой фракции (< 0 ,0 1  мм)

Тип осадка

П е с о к ..................
Илистый песок 
Песчанистый ил
Ил .................. ....
Глинистый ил . 
Глина . . . .

Содержание частиц 
<  0,01 мм, %

0 — 5

5 — 1 0

1 0 — 3 0

3 0 — 5 0

> 5 0

5 0 - 1 0 0

Современная классификация морских грунтов подразделяет их 
по вещественно-генетическому составу на терригенные, органоген
ные, вулканогенные, хемогенные и полигенные. По разм еру частиц 
все осадки делятся на галечно-гравийные, песчаные, алевритовые, 
пелитовые.

Терригенные (обломочные и глинистые) осадки состоят в ос
новном из продуктов разруш ения горных пород суши. Это — галеч
но-гравийные, песчаные, алевритовые, пелитовые, рассеянный тер- 
ригенный материал айсбергового и ледового разноса.

Органогенные осадки могут быть известковыми (фораминифе- 
ровые, птероподовые, коралловы е и ракушечные) и кремнистыми 
(диатомовые и радиоляриевы е). К  известковым относятся осадки, 
содерж ащ ие более 30% углекислого кальция (СаСО з), а к  крем
нисты м — более 30% аморфного кремнезема (S i02). Кроме того, 
выделяю тся слабокремнистые осадки с содерж анием аморфного 
кремнезема более 10% (слабокремнистые диатомовые илы) и более 
5%  (слабокремнистые радиоляриевые илы ). М аксимальное коли
чество углекислого кальция в современных известковых осадках — 
свыше 99% ; максимальное содерж ание кремнезема в диатомовых 
илах — 70% и в радиоляриевых илах — около 25% . Вулканогенные 
(пиропластические) осадки — осадки вулканического происхожде
ния.

Хемогенные осадки, согласно Н. М. Страхову, сформировались 
в результате химических превращ ений вещ ества после его вы па
дения из морской воды. К ним относятся ж елезомарганцевы е и 
фосфоритные конкреции, а такж е осадки, обогащенные глауко
нитом.

К полигенным осадкам  отнесены красные глубоководные глины, 
состоящ ие в основном из тончайшего терригенного и в меньшей 
мере вулканогенного м атериала. Кроме того, они содерж ат оста
точные продукты от растворения планктонных фораминифер, ске
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леты радиолярий, фрагменты других организмов и микроконкреции; 
обладаю т повышенным содерж анием космогенного м атериала.

В последние годы широко применяется классиф икация морских 
осадков по механическому составу, разработанная в 1960 г. 
И. Л . Безруковым и А. П. Лисициным. В качестве основного кри
терия в ней принят медианный (статистический) диаметр частид 
и разм ер основной фракции.

§ 19. Распределение осадков в Мировом океане

Д о последнего времени предполагалось, что в М ировом океане 
преобладаю т отложения органического происхождения, заним аю 
щие 75% площ ади дна. И з них 36% приходится на красную  глину 
и 39% на органогенные илы. Л иш ь 25% площ ади дна покрыто кон
тинентальными (терригенными) осадками, встречаю щ имися в пре
делах материковой отмели и склона. В зависимости от форм под
водного рельеф а осадки располагаю тся в следующей последова
тельности; крупнозернистые осадки отлагаю тся вблизи материков,, 
с удалением от берега более мелкие фракции переходят в песок„ 
илистый песок, песчанистый ил, ил и на больших глубинах в глины. 
Грунты лож а характеризую тся отложениями различного состава» 
такж е в зависимости от глубины и форм подводного рельеф а. В Ат
лантическом океане основная часть дна на глубинах более 4000 м  
покрыта песчанистым и глинистым илами, состоящими из остатков 
раковинок корненожек (глобигерин), содерж ащ их углекислый 
кальций, и обломочных измельченных частиц. Д но глубоководных 
котловин выстлано глинистыми илами коричнево-шоколадного- 
цвета (красная гл и н а).

В антарктическом районе южного полуш ария дно океанов по
крыто ледниковыми и айсберговыми отложениями и диатомовы м в 
илами, встречаю щ имися такж е на севере Тихого океана. Д но И н
дийского океана выстлано илом с большим содерж анием углекис
лого кальция; глубоководные впадины — красной глиной. Н аибо
лее разнообразны  отложения дна Тихого океана, где на севере гос
подствуют диатомовые илы, северная половина покрыта в облает»  
глубин свыше 4000 м красной глиной; в приэкваториальной зоне 
восточной части океана распространены  илы с кремнистым остат
ком (радиоляриевы е), в южной половине на глубинах до 4000 м 
встречаю тся известково-карбонатны е илы, красная глина, на юге —  
диатомовые и ледниковые отложения. В районах вулканических, 
островов и коралловы х рифов встречается вулканический и корал
ловый песок и ил (рис. 7).

И сследования толщины отложений дна М ирового океана по но
вейшим литологическим данным, как  показано А. П. Лисициным„ 
позволяю т сделать вывод, что на современном этапе развития океа- 
.нов имеет место резкое преобладание терригенных осадков по срав
нению с биогенными. Общий объем терригенного материала в н а
стоящ ее время примерно в 10 раз  превосходит биогенные от
ложения. С ледовательно, наиболее существенные особенности
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в распределении осадочных отложений и их толщ ина опреде
ляю тся количеством терригенного материала, поступающего с м а
териков в виде твердого и ж идкого стока.

Специальными исследованиями установлено, что на периферии 
океанов вблизи материков и островов толщ ина осадочного покрова 
значительно больше, чем в открытых районах. М атерики окружены 
к ак  бы отсыпкой, простираю щейся параллельно контурам м ате
риков.

И сследования взвесей и донных осадков показываю т, что основ
ная масса осадочных материалов отлагается не на шельфе, как  счи
талось до последнего времени, а у основания материкового склона.

Г Л А В А  7. СОСТАВ МОРСКОЙ ВОДЫ  И ЕЕ СОЛЕНОСТЬ

§ 20. Состав морской воды

М орская вода представляет собой универсальный раствор, в со
став которого входят все известные химические элементы. В мор
ской воде в растворе находятся твердые минеральные вещ ества, 
газы , микроэлементы, коллоиды и взвеси органического и неорга
нического происхождения.

Общ ее количество растворенных минеральных веществ, т. е. со
лей, в 1 кг морской воды, взятое по весу (в грам м ах), назы вается 
с о л е н о с т ь ю  морской воды. Средняя соленость морской воды 
35 г солей, растворенных в 1 кг морской воды, т. е. 0,035 долей 
килограмма.

В океанологической практике соленость вы раж ается в тысячных 
долях, т. е. в промилле, и обозначается 5'%о (35%о). Более строго 
солевой состав следует вы раж ать в ионной форме.

С одерж ание основных ионов в морской воде характеризуется 
данными табл. 8.

Т а б ли ц а  8

Содержание основных ионов в морской воде, по С. В. Бруевичу
Весовые отношения главных ионов в граммах на 1 кг морской воды

CI'
Г/

S0 4 нсо” Вг' Н3 ВО3 Ш' Mg" Са" К' Sr“ ‘

1 9 ,3 5 2 , 7 0 0 , 1 4 0 , 0 7 0 , 0 3 1 0 ,7 6 1 ,3 0 0 ,4 1 0 , 3 9 0 , 0 1

Сумма ионов 35,16

Состав морской воды резко отличается от состава речных вод 
(табл. 9 ). В морской воде преобладаю т хлориды, значительное 
количество сульфатов и мало карбонатов. В речной воде хлориды 
содерж атся в очень малых количествах, сульфатов несколько 
меньше, чем в морской воде, много карбонатов и других веществ.

53



Таблица 9

Содержание солей в морской и речной воде 
(в процентах от всей массы солей)

Основные соединения Морская вода

8 8 , 7 5
1 0 , 8 1 0

0 , 3 60

0 , 2 25

Речная вода

Хлориды .....................................
Сульфаты ..................... .... . .
Карбонаты .................................
Соединения азота, фосфора, 

кремния и органические ве
щества ......................................

В М ировом океане непрерывно протекаю т физические, химичес
кие, биологические и другие процессы, изменяющ ие соленость, т. е. 
уменьшающ ие или увеличиваю щ ие концентрацию раствора. О днако 
независимо от абсолютной концентрации раствора количественные 
соотнощения между главными ионами остаю тся постоянными. П о
этому достаточно знать концентрацию одного из компонентов, 
чтобы определить остальные. Д л я  определения солености пользу
ются суммой ионов С 1 '- |-В г '- |-1 ', назы ваемой хлорностью, концент
рация которых в морской воде наибольш ая.

§ 21. Методы определения солености

Использую тся следующие физико-химические методы определе
ния солености: а) оптический, основанный на измерении п оказа
теля преломления или картины интерференции; б) метод ареомет- 
рирования, позволяющий определять удельный вес морской воды 
при заданной температуре, а затем  при помощи специальных таб 
лиц  переводить удельный вес в соответствующую ему соленость;
в) измерение солености по электропроводности; г) определение 
содерж ания хлора как  преобладаю щ его элемента путем осаждения 
его (титрования) и вычисления по хлору общей солености; д) про
ведение полного химического анализа морской воды.

В 1901 г. в Копенгагенской лаборатории по изучению свойств 
морской воды Кнудсеном, Форхом и Сёренсеном был выполнен пол
ный химический анализ морской воды и установлены количествен
ные соотношения между основными компонентами. Эмпирически 
бы ла установлена зависимость между содерж анием хлора и соле
ностью, под которой подразумевалось количество твердых вещ еств 
(в грам м ах), растворенных в килограмме морской воды, после 
замены  всех бромидов эквивалентным количеством хлоридов, пере
вода всех карбонатов в окислы и погашения органического вещ е
ства. Р абочая  формула для определения солености была получена 
в виде 1

5о/оо=0,030 +  1,805001. (12)

Коэффициент Г,8050 носит название хлорного коэффициента.
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И змерения солености путем определения: содерж ания хлора 
представляет собой один из видов объемного количественного хи
мического анализа.

Д л я  морей, солевой состав вод которых отличается от океани
ческой, соотношение солености и ; Хдорности. вы раж ается иными 
формулами.

Так, например: 
для Черного моря

5 “/оо= 0 ,1 8 5 6  +  1,7950С1, (13)

для Балтийского моря

5«/оо=ОЛ 1 5 + 1.805С1, (13')

для Азовского моря

5«/оо=0,21 +  1,794С1, (13")

для Каспийского моря

5»/оо=0,140+2,360С 1. (13"0

В 1959 г. Л айм ен и Флеминг предлож или более точную формулу 
для определения солености по хлору, где соленость получается 
в виде суммы ионов:

2 “/о о = 0 ,0 7 3 + 1 ,8 1 1С1»/оо. (14)

В настоящ ее время предлож ено несколько вариантов рабочих 
формул, уточняющих формулу (12), однако для того чтобы накоп
ленный материал был сравнимым, при определении солености по 
хлору ею продолж аю т пользоваться.

С развитием прецизионных методов измерения электропровод
ности морской воды в последние годы практикуется определение 
солености по электропроводности.

В 1966 г. Ю Н ЕСК О  совместно с Н ациональным институтом 
океанографии Великобритании опубликованы международные оке
анологические таблицы, в которых приводится таблица для опре
деления солености в пределах 29,196—42,168%о по электропровод^но- 
сти в интервале 0,85000— 1,17999 (с точностью до 0,00001).

§ 22. Водный и солевой баланс

И зменения солености в различных районах М ирового океана 
зависят от физико-географических, гидрометеорологических и оке
анологических факторов. Н аибольш ее значение имеют: испарение 
с поверхности моря, выпадение осадков, приток материковых вод, 
процессы, ледообразования и таяния льдов. Кроме того, большое 
значение имеют и динамические ф акторы  — вертикальное переме- 
щ ивание слоев и горизонтальный перенос водных масс течениями 
(адвекция СОЛ ей). :
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Приток пресных вод с материков, выпадение осадков, приток 
менее соленых вод из соседнего района океана или моря, а, такж е 
процесс таяния льдов опресняют морские воды, пониж ая их соле
ность. Процессы испарения и ледообразования, сопровождаю щ иеся 
выпадением солей в рассол, а такж е приток более соленых вод, 
вносимых течениями, повышают соленость.

И зменения всего комплекса этих процессов во времени и в про
странстве определяю т пространственное и вертикальное распреде
ление солености, сезонные, многолетние и другие изменения ее. 
Солевой баланс морей и океанов связан  с изменением компонентов 
водного баланса.

Приходную часть водного баланса составляю т атмосферные 
осадки, выпадаю щ ие на поверхность моря, пресные воды, приноси
мые реками, воды от таяния морского льда и, наконец, приток воды 
из соседнего водоема. Расходную  часть водного баланса этого ж е 
объема воды составляю т потери воды на испарение, на образование 
льда и отток воды в соседние водоемы. Д л я  некоторых морей учи
тывается расход воды на просачивание через дно.

Уравнение водного баланса можно записать в виде

0 + S + F „ p = / + F < „ .  (15)

где О — количество осадков, выпадаю щ их на поверхность водоема;
5  — количество вод берегового стока; Fnp — приток вод из сосед
него бассейна; /  — количество влаги, затраченной на испарение; 
Рот— отток воды в соседний бассейн за  счет водообмена.

В этом уравнении 0 -Ь 5  — /  условно назы ваю т пресной состав
ляю щ ей водного баланса или, короче, пресным балансом.

Если 0  +  S > I ,  то пресный баланс положительный, т. е. вели
чина осадков и вод берегового стока превыш ает потери на испаре
ние. Если I > 0  +  S,  пресный баланс отрицательный. В первом слу
чае происходит понижение солености воды в море, а во втором — 
повышение. Вот почему, например, в экваториальной зоне, где ко
личество осадков превыш ает испарение, соленость несколько пони
ж ена по сравнению с пассатными зонами. В пассатных зонах высо
кое испарение не лимитируется выпадением осадков, поэтому 
соленость здесь высокая. В морях большое значение имеет и во
дообмен с соседним морем или океаном.

Все перечисленные факторы определяю т реж им и изменения 
солености вод океанов и морей. Т ак  как  соленость — наиболее кон
сервативное, установивш ееся свойство вод М ирового океана, то мо
жно говорить и о балансе солей. П риходная часть солевого баланса 
слагается из поступления солей: а) с материковым стоком, б) с ат- 
мосферными осадками, в) из недр Земли в виде продуктов д егаза 
ции мантии, г) при растворении пород на дне океанов и морей.

Годовой сток растворенных веществ, поступающих с материко
выми водами в океан, примерно равен 3200 млн. т.

Продукты дегазации мантии поступают в океан при извержении 
подводных вулканов и с горячими источниками. В этих продуктах
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преобладаю т соединения углерода (СОг и С О ), серы (SO 3, SO 2, S, 
H 2S ), галогены (С1, F) и водород (Н ).

Если принять, что на поверхность океана вы падает атмосферных 
осадков 324 тыс. км® в год, то в океан попадает приблизительно 
1,0— 1,3 млрд. т  солей.

Р асход  солей происходит при: а) выпадении солей в осадок,
б) выкристаллизовы вании солей из рассола солевых ячеек льда 
при низких тем пературах (до — 55°С ), в) испарении морской воды 
в районах с ж арким  климатом в закры ты х и полузакры ты х морях,
г) выносе солей при разбры згивании воды ветром и других менее 
эффективных процессах.

И з всех компонентов прихода и расхода солей наибольш ее зн а 
чение имеют приток с материковым стоком и из недр Земли за  
счет дегазации мантии, а такж е выпадение солей из морской воды 
в осадок, компенсирующие друг друга. Общ ее количество солей, 
растворенных в морской воде, достигаю щ ее примерно (47ч-56)Х  
X 10*® т, настолько велико, что изменения, связанны е с приходом и 
расходом, а такж е влиянием различных факторов, не отраж аю тся 
на общем солевом составе морской воды.

В течение длительных отрезков времени — геологических эпох — 
солевой состав вод М ирового океана можно считать установив
шимся. Это связано с тем, что приход солей балансируется расхо
дом и, кроме того, количество солей, поступающих или вы падаю 
щих из состава морской воды, настолько незначительно по срав
нению с солевой массой, находящ ейся в ее растворе, что требуются 
очень большие промежутки времени (200 000— 160 000 лет) для 
того, чтобы соленость изменилась на 0,02—0,01%о-

§ 23, Происхождение морской воды и ее солености

Вопрос о происхождении морской воды и ее химического со
става окончательно не решен. Сущ ествовали две гипотезы проис
хождения морской воды и ее солей. П ервая предполагала, что 
в процессе формирования планеты и ее атмосферы из паров, оку
тывавш их неостывшую Землю , с дож дями, воды которых зап ол
нили впадину М ирового океана, были внесены и все основные 
химические элементы, находящ иеся в растворе в морской воде. 
В торая гипотеза предполагает, что интенсивный материковый сток 
и выделение воды и вещ ества из подкоровых областей планеты 
определили состав морской воды и ее соленость.

Вопрос о происхождении морской воды спорен, поэтому решение 
его связано с анализом результатов различных геологических, гео
химических и других исследований. В последние годы в СССР вы 
полнен эксперимент по получению морской воды при выплавлении 
и остывании базальтов. Д анны е геохимических исследований пока
зываю т, что океан возник в процессе развития Земли как  специфи
ческая ее оболочка с массой водного раствора 1,4*10^ г. Этот 
раствор имеет состав и концентрацию, близкие к ювенильной воде,
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особенно по содерж анию  хлора и брома (см. стр. 180). Современная 
морская вода, по А. П. Виноградову, есть продукт приспособления 
ювенильного раствора, поступающего из мантии, к условиям по
верхности Земли. Элементы, выделяемые в процессе дегазации ман
тии, находятся в составе современной морской воды. Изменения^ 
которые она претерпевала в процессе эволюции Земли, обуслов
лены главным образом появлением жизни, особенно процесса фо
тосинтеза и связанного с ним кислорода. Б огатая  хлоридами и 
бедная :карбонатам и морская вода существенно не изменялась 
в течение 2,5—2 млрд. лет. А кадемик В. И. Вернадский назы вает 
ее характерной постоянной Земли, т. е. ее планетарной константой.

§ 24. Распределение солености на поверхности Мирового океана

Распределение солености на поверхности М ирового океана нахо
дится в непосредственной зависимости от основных физико-геогра
фических факторов, рассмотренных на стр. 55. Н а рис. 8, 9 (см. 
вкладку) приведены изолинии равной солености, назы ваемы е и з о -  
г а л и н а м и ,  схематически показываю щ ие распределение солено
сти на поверхности летом и зимой. Если эти схемы совместить 
с картам и элементов водного баланса, в частности его пресной со
ставляю щ ей, то легко заметить, что близ экватора, в экваториаль
ной полосе, располож ена область пониженной солености (34— 
35%о). Здесь осадков вы падает много, а испарение, напротив, по
нижено, несмотря на высокую температуру воздуха, вследствие 
большой влаж ности и господства штилевой погоды. При полож и
тельном пресном балансе имеет место понижение солености. К  се
веру и югу от экваториальной полосы, в зонах пассатов, осадков 
вы падает мало. Сильные ветры, больш ая сухость воздуха и высокие 
температуры при ясном небе способствуют увеличению испарения. 
В результате отрицательного пресного баланса соленость поверх
ностных вод увеличивается до 37,5%о в Атлантическом и 36—36,5%о 
в Тихом и Индийском океанах. К  северу и югу от границ пассатных 
зон соленость постепенно уменьш ается вследствие увеличения коли
чества осадков и уменьшения испарения. Н а крайнем севере и юге 
уменьшение солености происходит под влиянием появления плаву
чих льдов, таяние которых увеличивает поступление пресной воды. 
Таким образом, распределение солености на поверхности Мирового 
океана носит в значительной мере черты широтной зональности, что 
хорошо видно на картах  изогалин.

Ш иротная зональность в распределении солености на поверх
ности М ирового океана наруш ается под влиянием течений, впаде
ния больших рек, образования и таяния льда. Теплые течения, р ас
пространяю щ иеся из низких широт в полярные районы, несут воды 
с высокой соленостью, а опресненные полярные воды переносятся 
холодными течениями в умеренные широты.

Так, например, под влиянием Северо-Атлантического течения 
соленость вод в северо-восточной части Атлантического океана до
стигает 35%о (и несколько больше) — величины, нигде не встречаю
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щейся в таких ж е ш иротах в других океанах. Воды Л аб рад орскога 
течения, наоборот, снижаю т соленость вод у берегов Америки.

Опресняю ш ее влияние речных вод распространяется на значи
тельное расстояние от берега (до  500 км, и более). В частности, 
у берегов Индии (Бенгальский залив) соленость падает до Ъ2% 
вследствие стока пресных вод рек Ганга и Брахм апутры ; у север
ных берегов Азии соленость сниж ается до 20%о и ниж е под влия
нием стока крупных рек Сибири.

Средняя соленость вод на поверхности различных океанов нео
динакова: Атлантического 35,4%о, Тихого 34,9%о, Индийского 34,8%о.

В табл. 10 приведена средняя соленость на поверхности океанов 
в южном и северном полуш ариях.

Т а б ли ц а  10

Средняя соленость на поверхности океанов в %о

Океан

Атлантический 
Тихий . . . . 
Индийский . .

Северное
полушарие

3 5 ,8
3 4 , 6
3 5 , 0

Южное
полушарие

3 5 . 0
3 5 .1  
3 4 , 7

Более высокую среднюю соленость имеет Атлантический океан  
за  счет большего влияния материков, особенно в тропических зонах, 
где северо-восточный пассат несет сухой ж аркий  воздух со стороны 
С ахары, повыш ая испарение, а следовательно, и соленость.

Северный Ледовитый океан, сведения о котором не приведены 
в табл. 10, отличается некоторыми особенностями, к которым мо
ж но отнести: наличие больших масс льдов, обильный сток м ате
риковых вод и выпадение осадков. Эти ф акторы  определяю т отно
сительно пониженную соленость поверхностных вод (от 32—29%о 
в открытой части океана и морей до 10—0%о в прибрежной полосе 
С ибири).

§ 25. Изменения солености по глубине

М естные физико-географические условия отдельных районов 
М ирового океана создаю т региональные особенности в распреде
лении солености с глубиной. Термодинамические процессы, осо
бенно процессы вертикального перемеш ивания и горизонтальный 
перенос вод поверхностными и глубинными течениями, создаю т 
тот или иной тип распределения солености.

Н а  основании обобщ ения обширных материалов океанологичес
ких наблюдений в разны х местах океанов и морей намечены основ
ные типы вертикального распределения солености.

I — полярный; соленость заметно изменяется до глубины 200 м, 
а ниж е этого горизонта она достигает значения 34,80%о и почти не 
изменяется до дна.
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II — субполярный; соленость изменяется от 33,0—33,20 д а  
34,80%о от поверхности до глубины 1500 м, после чего изменения 
незначительны. Этот тип характерен для южного субполярного рай 
она м еж ду 60 и 40° ю. ш., а такж е для северной части Тдахого 
океана.

I I I — умеренный; минимум солености на горизонтах 600— 1000 м, 
что связано с проникновением вод полярного происхождения в се
верном и южном полуш ариях.

IV — экваториальный;, соленость понижена вследствие вы паде
ния осадков; ее значение увеличивается до горизонта 100 м, дости
гает максимума вследствие подтока соленых тропических вод. 
Глубж е она изменяется все медленнее и с глубины 1000— 1500 м 
остается почти постоянной.
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Рис. 10. Типы вертикального распределения солености.

V — тропический; характерен для области с наибольшей со
леностью вод М ирового океана. Это области с отрицательным прес
ным балансом, расположенные в пассатных зонах, где соленость 
36—35,5%о на поверхности быстро уменьш ается до глубины 1000 м 
и д алее ко дну почти не меняется (рис. 10).

§ 26. Распределение солености в морях

Соленость поверхностных вод морей нередко значительно отли
чается от солености океанических вод (иногда превыш ает ее, ино
гда оказы вается меньш е). Эти различия определяю тся условиями 
водообмена меж ду морями и океаном, влиянием клим ата и стока 
вод суши. Соленость поверхностных вод морей, водообмен которых 
происходит более или менее свободно, близка к океанической. При 
затрудненном водообмене различия могут быть значительными.

Соленость поверхностных вод внутренних морей, расположенных 
в умеренных и полярных зонах, с положительным пресным б алан 
сом, значительно отличается от солености океанических вод. Т а
ковы моря Балтийское, Белое, Азовское, Черное и М раморное.

Воды Балтийского моря характеризую тся малой соленостью: 
от 2— 3'%о в вершине Финского зали ва до 10— 12%о в южной части. 
Обильный приток пресных вод и выпадение осадков, превышающих
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слабое испарение, определяю т пониженную соленость вод Ботничес
кого (4—5%о), Финского (5—2%о), Риж ского (6—1% )  заливов.. 
Соленость вод Балтийского моря заметно отличается от солености 
вод соседнего Северного в результате затрудненного водообмена 
через мелководные проливы.

Воды Белого моря менее опреснены вследствие более свободного- 
сообщения с океаном. В его басейне соленость поверхностных вод
24—26%о, в Горле 28— 30%о, а в заливах  значительно ниж е и сильно- 
колеблется под влиянием сгонно-нагонных и приливных колебаний 
уровня. И ногда в Двинском, К андалакш ском  и Онежском зали вах  
почти пресная вода сменяется водой с соленостью 20— 25%о.

Черное море, несмотря на более ю жное положение по сравне
нию с Белым, имеет более низкую соленость вследствие затруднен
ного водообмена с Атлантическим океаном, значительного коли
чества выпадаю щ их осадков (около 119 км^) и притока материко
вых вод (460 км®). В открытой части моря соленость изменяется 
от 17,5 до 18,0%о, а в прибрежной полосе, особенно в северо-запад
ном районе, от 9 до 0%о.

Воды внутренних морей, расположенных в тропических широтах,, 
где осадков вы падает мало, рек немного, а испарение велико, отли
чаю тся большей соленостью, чем океанические воды. Таковы моря 
Средиземное, Красное и Персидский залив. Средиземное море, х а 
рактеризую щ ееся отрицательным пресным балансом и затруднен
ным водообменом с океаном через узкий Гибралтарский пролив,, 
имеет соленость поверхностных вод выше океанической. От Гиб
ралтарского пролива до о. Сицилия она составляет 37— 38%о, в во
сточной части моря 39%о и более.

Красное море расположено меж ду странами с сухим и ж арким  
климатом. В него не впадает ни одной реки. Водообмен с океаном 
происходит через узкий Баб-эль-М андебский пролив. Соленость- 
Красного моря очень велика и возрастает с юга на север; в южной 
части она равна 37%о, в северной — до 41—42%о.

Соленость поверхностных вод Персидского зали ва в северной" 
и средней частях достигает 39%о, в южной — больш е 37%о.

Распределение солености по глубине в морях различно в зави 
симости от величины пресного баланса, интенсивности вертикаль
ного перемеш ивания и водообмена с океаном и соседними морями.

К олебания солености во времени незначительны. Годовые коле
бания в открытых частях океанов не превыш аю т 1%о, на глубине- 
1500— 2000 м соленость почти неизменна (различия в 0,02— 0,04%о) . 
Значительны е колебания солености наблю даю тся в прибрежных; 
районах, где весной интенсивнее приток пресных вод, а также- 
в полярных районах за  счет процессов зам ерзания и таяния льдов.

§ 27. Газы в морской воде

В морской воде, кроме минеральных веществ, растворены азот,, 
кислород, углекислота, сероводород, аммиак, метан и другие газы. 
Содерж ание газов, растворенных в морской воде, крайне незначи
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тельно и заметно изменяется во времени и в пространстве. О днако 
его достаточно для  развития органической жизни и биохимических 
процессов.

Кислород встречается в морской воде повсюду на различных 
глубинах. Он поступает в воду из атмосферы и в результате фото- 
синтезйческой деятельности растений. Расходуется кислород путем 
отдачи в атмосферу при избытке его в поверхностных слоях воды, 
а  такж е на дыхание морских организмов и окисление различных 
■веществ. П од влиянием этих процессов количество кислорода 
в морской воде мож ет меняться настолько сильно, что иногда 
о н а  оказы вается то перенасыщенной, то сильно недонасыщен- 
«ной кислородом. По этой причине содерж ание кислорода 
в воде вы раж ается двояко: в абсолютных величинах (м л/л) и 
8 относительных (в процентах к количеству кислорода, насы щ аю 
щего воду при данных солености и температуре ее и данном д а в 
лении воздуха).

Н аиболее быстро обмениваю тся кислородом с воздухом поверх
ностные слои воды при волнении и притом тем быстрее, чем силь
нее волнение. При штиле этот обмен зам едляется.

Процесс фотосинтеза растений начинается с рассветом и пре
кращ ается с наступлением темноты. Интенсивность этого процесса 
зависит от степени освещения и уменьш ается с глубиной. Поэтому 
наиболее энергично этот процесс происходит в поверхностных слоях 
(до 70 м — горизонта распространения сине-зеленых водорослей). 

Э ти  слои обычно богаче кислородом, причем максимум его нахо
дится нередко не на самой поверхности, а на некоторой глубине. 
Глубж е 200 м света проникает в воду весьма мало, и раститель
ность здесь отсутствует, а следовательно, нет и поступления кисло
рода за  счет фотосинтеза.

Н иж е 200 м содерж ание кислорода с глубиной уменьш ается, но 
■при этом во всей толщ е океана его достаточно для поддерж ания 
жизни.

В поверхностном, наиболее богатом кислородом (конвекцион
ном) слое воды (до 100—300 м) содерж ание его увеличивается от 
экватора к полюсам, несколько уменьш аясь в теплых течениях и 
возрастая  в холодных. В среднем близ экватора в поверхностных 
слоях кислорода содерж ится 5 мл/л, на 60° ю. ш. — 6 ^ 7  мл/л, а на 
50° с. ш.— д аж е  более 8 мл/л. Поверхностные слои почти всюду 
насыщ ены, а вне тропического пояса д аж е  перенасыщ ены кисло
родом.

С глубиной степень насыщенности кислородом сначала умень
ш ается в связи с расходованием его на окисление органических ве
ществ, а глубж е 1500 м вновь возрастает за  счет горизонтального 
переноса. В северных полярных областях на глубинах 1500—2000 м 
насыщ енность кислородом достигает 88—97% , у экватора 30—40% , 
в южных полярных областях 60—70% . Такое распределение насы
щенности кислородом вод океанов обусловливается, помимо д ея
тельности растений и животных, глубинной циркуляцией водных 
масс.
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в  морях на содерж ание газов в воде больш ое влияние оказы 
ваю т местные условия: интенсивность волнения и вертикального 
перемеш ивания, водообмен с соседними морями и океаном. Вот 
почему в некоторых морях Создается совершенно своеобразное р ас
пределение газов, отличное от океанического. В некоторых морях,, 
водообмен которых с океаном затруднен, воды очень слабо венти
лируются и застаиваю тся. П римером мож ет служить Черное море,, 
где интенсивное вертикальное перемеш ивание распространяется д о  
глубины 150—200 м. Д аж Ь  зимой, когда поверхностные слои наи
более охлаж дены  и богаты кислородом, они не могут опускаться 
на большую глубину. По этой причине глубокие слои вод Черного- 
моря лишены кислорода. В средней части он исчезает на глубине 
150 м, у берегов — несколько глубж е (около 200 м ). Н ачиная 
с этих горизонтов в водах Черного моря появляется сероводород,- 
содерж ание которого с глубиной увеличивается, достигая у дн а  
6 мл/л. В глубинных слоях Черного моря жизнь, кроме анаэробной,- 
бактериальной, невозможна.

В Балтийском море, где верхний слой воды сильно опреснен, 
глубинные слои заполнены более соленой водой, поступающей и» 
пролива Каттегат. С одерж ание кислорода с глубиной падает, но- 
сероводород не образуется, так  как  перемеш ивание дастаточно 
интенсивно.

В Азовском море в иловых грунтах происходит интенсивное об
разование сероводорода (H2S). Во время штормов воды моря пе
ремеш иваю тся. В тихую ж е погоду, особенно в ж аркую , при интен
сивном образовании HaS в придонных слоях исчезает кислород,, 
что приводит к массовой гибели рыб (явление зам о р а).

Азот, растворенный в морской воде, находится почти в полном 
равновесии с азотом атмосферы. С одерж ание свободного азота 
в глубинных водах связано с образованием и распадом органичес
кого вещ ества и деятельностью  бактерий. Растворенный в воде 
азот, особенно в прибрежных районах, усваивается особыми бакте
риями, перерабатываю щ ими его в азотистые соединения, которые- 
затем  поглощ аю тся растениями. Больш ое значение д ля  жизни р ас 
тений и живых организмов, для биохимических процессов, проте
каю щих в море, имеет азот в связанном виде, т. е. в виде нитра
т о в — солей азотной кислоты (HNO3), нитритов — солей азотистой 
кислоты (HNO2) и солей аммония (NH4).

В морской воде растворено некоторое количество свободной и 
связанной углекислоты.

Д вуокись углерода СО 2 присутствует в морской воде в м алы х 
количествах, причем меньш ая часть ее падает на долю растворен
ного газа , больш ая ж е часть находится в воде в виде углекислых 
соединений. У глекислота попадает в воду в результате поглощения: 
из воздуха, путем выделения организмами при дыхании и об ра
зуется при разлож ении органических веществ. Н екоторое количе
ство СО2 выделяется при вулканических извержениях. Расходуется 
углекислота путем отдачи в атмосферу при повышении тем пера
туры, часть — при фотосинтезе растениями. Если реакция морской
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:воды немного щ елочная, то часть СО2 связы вается в нейтральные 
и кислые карбонаты  СаСОз и С а(Н С О з)2, что вызы вает новое по
ступление газа  из воздуха.

У глекислота играет большую роль в биологических процессах, 
■так как  это единственный источник углерода, который использу
ется растениями для построения органического вещества.

Г Л А В А  8. ТЕПЛОВОЙ РЕЖ ИМ ОКЕАНОВ И МОРЕЙ

§ 28, Процессы нагревания и охлаждения морской воды

Основной источник тепла, получаемого поверхностью Мирового 
■океана,— это прям ая и рассеянная солнечная радиация. Часть ее 
отраж ается водной поверхностью, часть излучается в атмосферу и 
^межпланетное пространство.

М орские воды, соприкасаясь с атмосферой, обмениваю тся с ней 
•теплом. Если вода теплее воздуха, то происходит отдача тепла 
в атмосферу, если ж е вода холоднее, она получает некоторое коли
чество тепла в процессе теплообмена.

Больш ое количество тепла море теряет на испарение. Известно, 
"ЧТО на испарение каж дого грам м а воды затрачивается свыше 
:2,43*10® Д ж /к г  (580 к а л ) . Отсюда нетрудно представить, какое 
больш ое количество тепла теряю т поверхностные слои океана, н а
пример, в области пассатов, где испарение очень велико.

В высоких ш иротах нагревание и охлаж дение морской воды 
-связано с ледовыми явлениями. В осенне-зимний период при об ра
зовании льда всегда выделяется скрытая теплота ледообразования, 
которая затрачивается на нагревание воды и воздуха над ней. Вес- 

-ной при таянии льда происходит, наоборот, охлаж дение воды и 
воздуха.

Дополнительным источником тепла могут служить речные воды. 
Наконец, больш ая роль в распределении и изменении температуры 
з о д  океанов и морей принадлеж ит материкам, господствующим вет
рам  и особенно течениям.

Тепло, поступающее от Солнца, поглощ ается тонким поверхност
ным слоем и идет на нагревание воды, но благодаря малой тепло
проводности воды почти не передается на глубину. Проникновение 
тепла от поверхности к ниж ележ ащ им слоям происходит главным 
образом путем вертикального перемеш ивания (см. § 36), а такж е 
за счет адвекции тепла глубинными течениями. В результате вер
тикального перемеш ивания в летнее время к поверхности под
нимаются более холодные воды и понижаю т температуру поверх
ностных слоев, а глубинные воды отепляются. В зимнее время, 
когда поверхностные воды охлаждены, с глубин в процессе верти
кального обмена происходит подток более теплых вод, задерж и 
вающих начало ледообразования. Изучение тепловых процессов, 
изменений температуры воды во времени, в пространстве и по глу
бине основано на непосредственных наблюдениях. Измерения тем-
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пературы воды в различных районах океанов и морей осущ ествля
ются на гидрологических станциях при помощи глубоководных 
опрокидываю щ ихся термометров. , ; .

В последние годы в практику океанологических наблюдений щи- 
роко внедряю тся самописцы температуры — термографы, батитер
мографы и термозонды, которые позволяю т получить непрерывный 
ход температуры во времени и по глубине. М етоды измерений тем
пературы воды и основных элементов теплового баланса и зл ага
ются в специальной литературе и методических руководствах.

§ 29. Тепловой баланс моря

Н а поверхности раздела океан— атмосфера, а такж е в толще 
воды непрерывно происходят процессы, изменяющ ие тепловое со
стояние вод. Некоторые из этих процессов сопровождаю тся выде
лением тепла и приводят к повышению температуры воды, другие 
приводят к потере тепла и понижению температуры. Соотношение 
количеств тепла, поступающего в воду и теряемого ею в резуль
тате взаимодействия различных тепловых и динамических процес
сов, назы ваю т т е п л о в ы м б а л а н с о м  (иногда бю дж етом). Со
отношение меж ду приходной и расходной частями теплового б а 
л анса различно в отдельных частях М ирового океана и значительно 
меняется с течением времени.

Уравнение теплового баланса с учетом основных факторов, 
определяю щ их приход и расход тепла в океанах и морях, можно 
записать в следующем виде:

Q e  i  Р э ф  i  Q h  i Q x .  о  i  Q л  i  Q c t  i  Q o  i  Q < >  ( ^ 6 )

где Q® — суммарная солнечная радиация, поглощ аем ая морем; 
Qэф — тепло, теряемое или получаемое морем в результате эф ф ек
тивного излучения^; Qh — тепло, затрачиваем ое на испарение и 
приобретаемое при конденсации; Q t. о —  т е п л о ^ п о л р а е м о е  или 
отдаваем ое MopeiM в результате турбулентного '’(контактного) теп
лообмена с воздухом; Qл — тепло процессов ледообразования и т а я 
ния; Qct — тепло БОД материкового стока; Qo — тепло атмосферных 
осадков; Qsab — тепло, получаемое в результате водообйен'а"* (fe46'^ 
н и й ); Qt —  разность меж ду приходом и расходом тепла, пош едш ая 
на изменение температуры в деятельном слое моря.

Слой воды, в котором проявляю тся сезонные (годовые) колеба
ния океанологических характеристик, назы вается д е я т е л ь н ы м  
с л о е м  м о р я .  З а  нижнюю границу этого слоя ирвдим ащ ся глу
бина, на которой еще заметен годовой ход температуры, В: МР.рях 
с большими годовыми амплитудами температуры иногда за  ниж йю р

' Эффективное излучение представляет собой разность между длинноволно* 
вым (тепловым) излучением поверхности моря и встр.ечным длинноволновым 
излучением атмосферы. Излучение с поверхности моря почти всегда ббльШе излу
чения атмосферы, поэтому море теряет тепло. В уравнение, теплЬвого бкяайеа Qa0 
почти всегда входит с отрицательным, знаком.' * ' ; . . : . i
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границу деятельного слоя принимают горизонт, где годовая ампли
туда равна Г С . В полярных морях сезонные амплитуды тем пера
туры невелики и на глубине не превыш аю т 0,1—0,2°. В резуль
тате взаимодействия всех компонентов теплового баланса в д ея
тельном слое моря происходит изменение теплосодержания. 
Теплосодержание зависит и от теплообмена с  атмосферой и ниж е
лежащ ими слоями воды, адвективного и горизонтального турбу
лентного теплообмена, связанного с перераспределением тепла 
течениямй. И зменение теплосодерж ания деятельного слоя моря

кал/см̂су тки

Рис. и. Тепловой баланс Черного моря (по Богуслав
скому [8]).

t  — солнечная радиация. 2 — эффективное излучение поверхности 
моря, 3 — потери тепла на испарение. 4 — конвективный (контакт
ный) теплообмен между морем и атмосферой, 5 — полный тепловой 
баланс моря (алгебраическая сумма ординат всех четырех кривых).

можно определить по средним месячным тем пературам  внутри 
деятельного слоя по формуле

A Q =cpA (17)

где AQ — изменение теплосодерж ания за  некоторый промежуток
времени; — изменение средней температуры в деятельном слое 
за  тот ж е промеж уток времени; с — теплоемкость воды; р — плот
ность воды; h  — толщ ина деятельного слоя (в сантиметрах). По 
данным годового хода составляю щ их теплового баланса можно 
определить и годовой ход средней температуры в деятельном слое
т .

При определении теплового баланса в среднем за  год некоторые 
статьи прихода и расхода компенсируют д руг друга, так  как  их 
величины весьма незначительны. Это — приток и расход тепла за
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счет процессов ледообразования и таяния, приток материковых вод, 
имеющий значение в прибрежной полосе, и выпадение осадков. 
Следовательно, приход тепла в М ировой океан определяется глав
ным образом  количеством суммарной солнечной радиации, т. е, 
теплом, получаемым от Солнца. Расходуется это тепло на излуче
ние в атмосферу, на испарение и турбулентный (контактный) по
догрев нижних слоев атмосферы. Т ак  происходит круговорот энер
гии в системе океан— атмосфера, а уравнение теплового баланса 
(16) представляет собой одну из частных форм основного физичес
кого закона — закона сохранения энергии.

Изучение баланса тепла отдельных морей, океанов и Мирового* 
океана в целом — это в аж н ая  проблема в исследовании термичес
кого реж им а Земли, ее клим ата и погодных условий, с которыми 
связаны  природные ресурсы.

Существует несколько методов определения теплового балансЗу 
основными из которых являю тся полуэмпирические методы, бази
рующиеся на непосредственных иструментальных измерениях, спе
циальные теоретические и эмпирические формулы, изложенные 
в специальных работах. Определение элементов теплового баланса 
осущ ествляется обычно для годового цикла, т. е. определяю т среД' 
ние суточные и средние месячные их значения в калориях с 1 см^ 
поверхности моря за  год. М ожно рассчитать и многолетние значе
ния элементов теплового баланса. Результаты  этих расчетов сво
дят в таблицы, графики и схемы распределения элементов в пре
делах моря или океана. Н а рис. 11, заимствованном у В. В. Ш у- 
лейкина, изображ ен ход элементов теплового баланса Черного 
моря, из которого видно, как  с м арта начинается нагревание, про
долж аю щ ееся до начала сентября, когда приход тепла превосходит 
расход, а с сентября начинается остывание — теплоотдача в атмо
сферу увеличивается, и количество тепла, поступающего в одну 
часть года, расходуется деятельным слоем в другую часть года.

§ 30. Распределение температуры воды на поверхности 
Мирового океана и морей

Распределение температуры поверхностных вод тесно связано  
с распределением солнечной радиации и расходом тепла на испаре
ние и в соответствии с этим носит в значительной мере зональны й 
характер. Н о эта зональность под влиянием местных причин (оке* 
анических течений, ветров, близости материков) во многих райо
нах значительно наруш ается.

Н аглядное изображ ение распределения температуры на поверх
ности Мирового океана даю т карты  изотерм — линий, соединяющих 
точки с одинаковыми значениями температуры (средними годо
выми, сезонными, средними месячными). Такие карты  для ф евраля 
и августа представлены на рис. 12, 13 (см. вкладку). Различие 
в ходе изотерм на обеих картах  заклю чается главным образом 
в том, что вся система изотерм на карте ф евраля несколько сме-
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щёна К' югу по сравнению с картой августа. Система изотерм средних 
годовых температур заним ает промежуточное положение. П ояс 
наивысших температур (выше 26° С) охваты вает на обеих картах  
широкую полосу севернее экватора. В этой полосе леж ит т е р м и -

е с к и  й э к в а т о р  (линия наивысших тем ператур), положение 
которбго незначительно меняется от сезона к сезону. Термический 
экватор то удаляется^ то приближ ается к географическому эк в а 
тору в пределах 7— 10° северной и в отдельных местах южной 
широты.

В тропическом поясе ш иротаЬераспрёделение температуры воды 
наруш ается под влиянием пассатных течений, идущих вдоль эква
тора с востока на запад . Воды этих течений, проходя вдоль эква
тора, успеваю т нагреться и, встретив на зап аде берега материков, 
отклоняются к северу и югу. Перемещ ение теплых вод в умеренные 
широты отраж ается На картах  в отклонении изотерм к северу и югу 
от экватора. :В восточных ж е частях тропического пояса -Гечёния, 
спускаю щ иеся с  севера в северном полуш арии и с 'ю га  в южном, 
приносят холодные воды . Таким образом, в тропическом поясе 
на одной й той ж е широте тем пература поверхностных вод у з а 
падных берегов выш е, чем у восточных. О хлаж дению  поверхност
ных вод в этой части океана способствуют, кроме того, холодные 
воды, поднимающ иеся из глубин под влиянием сгона поверхност
ных вод пассатными ветрами. В результате аномалии тем пера
туры, или отклонения от средней для данной широты, достигают 
- 8 ° С .  -

В южном полуш арии к югу от 40°ю. ш. изотермы располага
ются почти параллельно широтам. Здесь земной шар с 58° ю. ш. 
опоясан сплошным кольцом воды, не разделенной материками.

В северном ж е полуш арии севернее 35° с. Щ. зональное распре
деление температуры  резко наруш ается. В этой части земного ш ара 
сосредоточены основные массы суши. Кроме того, здесь у западных 
берегов на 35—40° с. ш. встречаю тся теплые и холодные течения: 
Гольфстрим, Л абрадорское и Восточно-Гренландское в А тлантиче
ском океане, Куросио и К амчатско-Курильское в Тихом океане. 
В связи с этим изотермы в этих районах резко отклоняются от п а
раллелей, а в Атлантическом океане наблю даю тся аномалии тем
пературы До 5° С. - у : ::- . '
■ ; Самые высокие тёмпературы на поверхности М ирового океана 

наблю даю тся В августе. Они достигаю т 32° С близ берегов Америки 
и ' Азии в  Тихом Океане. В ф еврале в южном полуш арии такие 
высокйё температуры не наблю даю тся. Н а этот месяц приходятся 
самые низкие температуры (— 1,8°С ), наблю даю щ иеся в Северном 
Ледовитом океане к северу от Америки и Азии, в Атлантическом 
океане ШоЛО Н ью ф аундленда и в южных полярных водах вблизи 
берегов Антарктиды. ; ^

По картам  изотерм можнО подсчитать средние годовые темпе
ратуры  поверхностных вод для отдельных ш ирот (табл. 11).

Поверхностные Воды М ирового океана в северном полушарии 
теплее, чем в южном, вследствие большей изоляции вод умеренных
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Таблица И

Средние годовые температуры поверхности вод океанов

Широта

Средние годовые температуры, 
°С

северное
полушарие

южное
полушарие

Широта

Средние годовые температуры,

северное
полушарие

южное
полушарие

0°

10
20
30
40

2 7 .1
2 7 . 2  
2 5 , 4
2 1 . 3  
14 ,1

2 7 ,1
2 5 , 8
2 4 , 0
1 9 ,5
1 3 ,3

50°
60
70
80
90

7 , 9
4 , 8
0 , 7

- 1 , 7
— 1 , 7

6 , 4
0,0

- 1 , 3
— 1 , 7

И НИЗКИХ широт от холодных полярных вод по сравнению с южным 
полуш арием. П од влиянием холодных воздушных масс, поступаю
щих с континентов, зимой значительно понижается поверхностная 
тем пература в северо-западных районах Тихого и Атлантического 
океанов. Годовые колебания температуры  воды на поверхности до
стигают здесь 18° С.

Средняя годовая тем пература поверхностных вод в .различны х 
океанах неодинакова: в Атлантическом 16,9° С, в Тихом 19, Г  С и 
Индийском 17,1° С. Самый теплый океан Тихий, значительно хо
лоднее Атлантический, так  как  в Тихом океане площ адь, заклю чен
ная меж ду тропиками и наиболее сильно нагреваем ая, составляет 
большую часть площ ади всего океан'а, чем в Атлантическом, 
где к тому ж е сильно влияние холодных вод Северного Ледовитого 
океана.

С редняя годовая тем пература поверхностных вод М ирового оке
ана 17,4° С, т. е. на 3° выше средней годовой температуры воздуха. 
Отсюда ясно, какое громадное значение имеет тепло, накопленное 
водами М ирового океана, в тепловом балансе системы а т м о с ф е р а -  
океан.

Температура поверхностных вод морей может значительно отли
чаться от температуры  вод океанов в тех ж е ш иротах, что объяс
няется влиянием местных причин — близостью материков, х аракте
ром водообмена с океаном, притоком речных вод и т. д.

Н аиболее низкие температуры поверхностных вод в северных 
морях. Н а Белом море в течение длительного времени — с ок
тября по май — встречаю тся льды. Температура поверхностных 
вод этого моря в средней части достигает 15° С, при входе в море 
не поднимается выш е 8° С. В Баренцевом море средняя тем пера
тура летом около 3°С  (на севере до — 1,8°С ). В районе теплого 
Н ордкапского течения за  год она изменяется от 2 до 12° С.

Воды Балтийского моря значительно теплее, в особенности 
в южной и центральной частях, где они летом (в августе) прогре
ваю тся до 20— 18° С на юге, 17— 14° С в центральной части.
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в Финском заливе тем пература на поверхности 15— 17° С, в Б от
ническом она снижается до 10° С в северной части залива.

В окраинных морях побереж ья Сибири тем пература летом не 
превыш ает 6° С и только в заливах  под влиянием речных вод воз
растает до 8° С.

Ю жные моря отличаются значительно более высокими тем пера
турами. В Черном море наивы сш ая температура воды летом до 
26° С, наинизш ая в средней части моря 7— 8° С. В Азовском море 
летом тем пература воды повыш ается до 24° С, а на мелководьях 
до 30° С, зимой падает ниж е 0°С , так  ж е как  в северо-западной 
части Черного моря.

Изменения температуры воды в прибрежной зоне морей под 
влиянием динамических факторов (сгонно-нагонные ветры, у р а
ганы) могут происходить за  короткие промежутки времени. Под 
влиянием сгона вод под действием ветров тем пература воды у бе
регов может понизиться на 10— 12°С за  несколько часов, вслед
ствие подъема глубинных вод, компенсирующих отток. Такие 
явления часто наблю даю тся на Черном, Балтийском и других 
морях.

В средиземных морях и заливах  большое влияние на изменения 
температуры оказываю т прогретые воздуш ные массы, распростра
няющиеся из прилеж ащ их районов с ж арким  климатом. Так, н а
пример, в южной части Красного моря поверхностные воды в ав 
густе нагреваю тся до 32°С; в Персидском заливе тем пература до
ходит до 35,6°С, пониж аясь до 15—-20°С в феврале.

§ 31. Суточный и годовой ход температуры воды 
на поверхности океанов и морей

Суточные и годовые изменения температуры связаны  с измене
ниями компонент теплового баланса, а такж е с теплом, переноси
мым течениями и вертикальным обменом вод. В ходе температуры 
на поверхности океанов и морей проявляю тся главным образом су
точные и годовые колебания радиационной компоненты теплового 
баланса. О днако накопление и расходование тепла морем зап азды 
вает относительно максимума и минимума температуры воздуха. 
Наивысш ие температуры воды на поверхности наблю даю тся после 
полудня, около 14— 16 часов, а наинизшие — около 4—8 часов 
утра.

Изменение запасов тепла в деятельном слое моря в течение 
суток сравнительно невелико, так  как  в дневные часы при повы
шении прихода тепла за  счет радиации и теплообмена с атмосфе
рой нагревание воды ослабляется потерей тепла на испарение, 
а ночью конденсация влаги на поверхности моря уменьш ает ох
лаж дение. Наконец, высокая теплоемкость воды способствует 
сглаж иванию  темпертуры при изменении запасов тепла в течение 
суток. Поэтому суточная амплитуда температуры на поверхности 
воды океанов и морей невелика и значительно меньше суточных 
амплитуд температуры воздуха.
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Нередко амплитудой назы ваю т разность крайних значений, что 
неверно: а м п л и т у д о й  колебания назы вается наибольш ее от
клонение от среднего значения.

В среднем суточные колебания, т. е. разница между м аксим аль
ными и минимальными значениями температуры  воды на поверх
ности, не превыш аю т 0,2—0,3° С, а в высоких ш иротах 0,1° С, т. е. 
тем пература воды остается почти постоянной. Н аибольш ие суточ
ные колебания наблю даю тся в тропиках, где в тихую погоду они 
достигаю т 1°С. Суточные колебания температуры летом больше, 
чем в зимние месяцы.

Годовой ход температуры  воды на поверхности океанов и морей 
вы раж ен более отчетливо, чем суточный. Сезонные изменения тем 
пературы в течение года тож е связаны  с изменениями элементов 
теплового баланса. В годовом периоде наивысш ие и наинизшие 
температуры поверхностных вод, подобно тому как  это происходит 
в суточном ходе, наступаю т несколько позж е моментов наступле
ния максимальных и минимальных температур воздуха. В северном 
полуш арии наиболее высокие температуры  за  год наблю даю тся 
в августе, наинизш ие — в ф еврале, в южном — наоборот.

Годовые колебания температуры поверхностных вод значительно 
превосходят суточные, так  как  в течение года (от месяца к ме
сяцу) изменяется соотношение меж ду приходом и расходом тепла. 
Годовые колебания зависят и от широты места, так  как  в течение 
года с широтой изменяю тся различия в нагревании и охлаждении 
поверхностных вод (табл. 12).

Т а б лица  12

Годовые колебания температуры поверхности вод Мирового океана 
в зависимости от широты места

Широта 50° с. 40 30 20 10 0 10 20 30 40 50° ю.

Разность 
крайних 
значений 
темпера
туры, °С

8 ,4 10 ,2 6 ,7 3 ,6 2 ,2 2 ,3 2 ,6 3 ,6 5 ,1 4 ,8 2 ,3

Н аибольш их различий тем пература поверхностных вод дости
гает в умеренном поясе, меж ду 40 и 30°, причем в северном полу
ш арии в этом поясе они больше. Это связано с влиянием материковых 
вод, количество которых в этом полуш арии больше, чем в южном. 
Колебания температуры  в указанны х ш иротах еще более возрас
таю т под влиянием того, что здесь расположены области повышен
ного давления с характерной для них ясной погодой, способствую
щей нагреванию  воды за  счет солнечной радиации и охлаждению  
за  счет излучения в холодное время года. В поясе наибольш их р а з 
личий температуры  в обоих полуш ариях имеются замкнутые об ла
сти, где эти различия достигаю т в северном полуш арии 12° С
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^Тихий: океан), в южном 6—8° С (Индийский океан). О т этих обла
стей по направлению  к полюсам годовые колебания уменьш аются 
до 2 °С (в полярных областях). В отдельных частях М ирового оке
ана годовые колебания температуры резко увеличиваю тся под 
влиянием течений. Так, например, в северо-западной части А тлан
тического океана, к югу от Н ью фаундленда, где в течение года 
происходит смещение границ течений Гольфстрима (теплого) и 
Л абрадорского (холодного), годовая разница температур воды воз
растает до  30° С. В Тихом океане у берегов Азии она такж е дости
гает 25—30° С вследствие смещения теплого и холодного течений 
Куросио и Камчатско-Курильского. Годовые различия возрастаю т 
и под воздействием сгонно-нагонных ветров. В морях годовые изме
нения температуры значительнее, чем в океанах. Н аибольш их ве
личин они достигаю т в морях средних широт. Так, например,, 
в средней части Балтийского моря годовая разница равна 17° С. 
Такой ж е величины она достигает в средней части Черного моря, 
а в северной части возрастает до 24° С. В Средиземном и Белом 
морях эта разница около 14° С.

Суточные колебания температуры отмечаются до глубины 25— 
30 м. В некоторых районах при наличии поверхностного однород
ного слоя они могут распространяться и на большие глубины (до 
50 м). Годовые колебания могут прослеж иваться до глубины 300— 
400 м. Крайние значения температуры в течение года на глубине 
200 м отмечаю тся на 3— 3,5 месяца позднее, чем на поверхности. 
Н иж е 500 м суточные и годовые колебания температуры почти от
сутствуют. Н а основании 20 наблюдений в южной части Атланти
ческого океана в 1943 г. было установлено, что средняя разность 
температуры на глубине 2000 м равна 0,06° С, а на 3000 м — 0,04° С. 
К олебания температуры воды от года к году зависят от изменений 
элементов теплового баланса, которы е в значительной степени 
определяю тся многолетними климатическими колебаниями, связан
ными  ̂с изменениями солнечной активности и другими геофизичес
кими 'явлениями.

Бйльш ое значение в многолетних и межгодовых колебаниях 
температуры имеют изменения интенсивности теплых нехолодных 
течений и смещения их в пространстве. М ежгодовые колебания тем- 
п е р а т ^ ы  воды бывают наибольшими во фронтальных зонах океа
нов (см. стр. 164), а наименьшими в тропических и полярных обла
стях. По мере удаления от тропиков к областям  умеренных ш ирот 
они увеличиваются.

§ 32. Распределение температуры по вертикали

Температура океанических вод, как  правило, с глубиной пони
ж ается , но это понижение неодинаково в, различных широтах. Су
щественные изменения температуры происходят только до глубины 
1000 м (в разных районах от 200 до; 2000 м). В этом слое верти
кальны е градиенты температуры воды, т., е. изменения тём иературы  
на единицу длины (единицу расстояния между горизонтами), бьь
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стро растут, а ниж е указанной страницы резко снижаю тся и стано
вятся ничтожно малыми (табл.: 13). ; I,

л Т а б ли ц а  13

Изменения температуры воды и градиентов температуры с глубиной между
50° с. ш. и 50° ю. ш.

Глубина, м t  “С dt°im м Глубина, м t  °С Л°/ЮО м

О
200
400
600
800

16,0
15,5
13,7
9 ,9
5,1

0 ,25
0 ,90
1,90
2 ,40
0,65

1000 3 ,8
2000 3.1
3000 2 ,8
4000 2 .6
5000 2 .5

0,07
0,03
0,02
0,01

Н еравномерное распределение температуры, а такж е и солено
сти в основном создается процессами перемеш ивания и морскими 
течениями. В поверхностных слоях, в пределах деятельного слоя 
моря, переслоенность водных масс связана главным образом с про
цессами вертикального обмена, а на глубине неоднородность океа
нологических характеристик связана с общей циркуляцией вод 
М ирового океана. Неоднородность вод океанов и морей, связанная 
с процессами вертикального и горизонтального обмена, определяет 
наличие промежуточных холодных или теплых слоев с понижен
ными или повышенными температурами. Эти слои могут быть кон
вективного (за счет перемеш ивания) и адвективного происхожде
ния. Последние связаны  с доставкой (advectos), т. е. горизонталь
ным вторж ением , водных масс, переносимых из вне течениями. 
Примером мож ет служить наличие теплых атлантических вод 
во всей центральной части Северного Ледовитого океана, кото
рые прослеж иваю тся на глубинах от 150— 250 до 800—900 м. При 
переходе от поверхностных вод к промежуточным, глубинным и 
придонным (см. стр. 165) на границах их соприкосновения возни
каю т вертикальные градиенты океанологических характеристик. 
Переходный слой, в котором велики гра1диенты темпертуры, соле
ности, плотности и других свойств, назы ваю т с л о е м  с к а ч - к а .  
Эти слои могут быть временными, сезонными и постоянными в д ея
тельном слое и на границе его с водами глубин. Глубоководные 
наблю дения в различных районах М ирового Океана (рис. 14) по
казываю т, что в открытых районах^ кроме полярных областей, тем
пература заметно изменяется от поверхности до глубины 300— 
400 м, затем  до 1500 м изменения весьма незначительны, а с 1500 м 
она почти не изменяется. Н а 400—450 м тем пература 10— 12° С, на 
1000 м 4—7° С, на 2000 м 2,5—4° С и с глубины 3000 м она около 
1—2° С.

В полярных областях распределение температуры по вертикали 
носит несколько иной характер  (рис. 14, кривая для 61° с. ш .). 
Здесь на поверхности располагается холодный и относительно
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опресненный слой: в А нтарктике вследствие пополнения пресной 
воды таянием материковых льдов, в Арктике в результате выноса 
речных вод. Температура этого слоя около 0°С , а в южных ш иро
тах д аж е  до — 1,8° С. Д о  200 м тем пература воды повышается: 
в южном полуш арии до 0,5° С, в северном до 2° С. Глубж е темпе
ратура падает и на горизонте 800 м достигает 0°С . Температура
воды океанов у  дна в пределах 45° с. ш. — 45° ю. ш. держ ится
меж ду О и 4-2° С, в умеренных ш иротах сниж ается до 0°С , в по
лярных бассейнах становится отрицательной, достигая — Г С  и 
даж е —2° С. Нижние, глубинные слои М ирового океана получают 
некоторое, весьма небольшое количество тепла от внутренней теп
лоты Земли. Это тепло вызы вает повышение температуры  воды

в застойных участках океани
ческих впадин и желобов на 
десятые доли градуса.

В открытых частях океанов, 
особенно на ш иротах 40—50°, 
местами 60°, в толщ е воды
выделяю тся два слоя: теплый
поверхностный и мощный хо
лодный, простираю щ ийся до 
дна. М еж ду ними леж ит пере
ходный слой, назы ваемы й 
г л а в н ы м  т е р м о к л и н о м .  
Это постоянный слой скачка, 
расположенный меж ду глуби
нами 300—500 и 700— 1500 м, 
характеризую щ ийся пониже
нием температуры  от 12— 17 
до 4— 5° С. В высоких ш иро
тах, где тем пература вод од

нородна от поверхности до дна, термоклин располож ен на поверх
ности.

Распределение температуры воды в окраинных, средиземных и 
межостровных морях зависит от местных физико-географических 
условий. Больш ое значение имеет водообмен с соседним морем 
или океаном, приток пресных вод, интенсивность вертикальной цир
куляции и ледовый реж им моря (см. стр. 83). Больш ое влияние 
на стратификацию  (переслоенность) вод в морях оказы ваю т такж е 
приливные процессы. В мелководных проливах и заливах  в ре
зультате перемеш ивания воды приливными течениями тем пература, 
соленость, содерж ание газов на поверхности и у дна почти не 
меняются. Так, например, в Горле Белого моря тем пература воды 
на поверхности и у дна 6—7° С, зимой — от — 1 до — 1,8° С.

В целом М ировой океан, имеющий среднюю температуру 3,8° С, 
представляет собой холодную сферу. Однако, поглощ ая огромное 
количество тепла в низких ш иротах, он постепенно отдает его атмо
сфере в средних и высоких ш иротах в холодное время. М ежширот- 
ный теплообмен и обмен теплом меж ду океаном и материками

Рис. 14. Распределение температуры 
по глубине.
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определяю т особенности клим ата и погодных условий на Земле. 
В тепловом балансе Земли М ировой океан имеет большое регули
рующее значение.

Г Л А В А  9. ПЛОТНОСТЬМОРСКОЙ ВОДЫ

§ 33. Понятие о плотности, удельном весе и удельном объеме
морской воды

Плотность — важ нейш ее физическое свойство морской воды. 
Ее изменения определяю т многие физические и динамические про
цессы в М ировом океане. П од плотностью, как  известно, понима

ется отношение массы вещ ества к его объему т. е. это

масса единицы объема. Плотность — величина разм ерная и в си
стеме СИ вы раж ается в килограмм ах на кубический метр (кг/м^). 
Плотность пресной воды при 4° С в системе СИ равна 1000 кг/м®, 
а морской при 15° С — 1020— 1030 кг/м® в зависимости от солено
сти. Понятие «плотность» тесно связано с понятием «удельный 
вес», через который в океанологии принято вы раж ать плот
ность.

Удельный вес морской воды — это отношение веса единицы 
объема морской воды при тем пературе t к  весу единицы объема 
дистиллированной воды при той ж е температуре и нормальном ат
мосферном давлении.

В океанологии в качестве стандартной принята температура 
17,5°С (средняя тем пература лабораторного помещ ения), к кото
рой приводится значение удельного веса морской-воды , измерен
ного при любой температуре.

Удельный вес морской воды зависит только от солености и вы 
раж ается  несистемной единицей г/см®.

В океанологической практике введено понятие условного удель
ного веса

p,7.5 =  ( 5 i ^ - l ) . 1 0 3 .  (18)

Удельный вес и плотность морской воды незначительно откло
няются от единицы, поэтому для  сокращ ения записи из числа, вы
раж аю щ его удельный вес, вычитают единицу и переносят запятую  
на три зн ака вправо. Например, удельный вес рп,5=  1,02624 запи
сываю т как  26,24.

П од плотностью морской воды в океанологии понимают удель

ный вес морской воды при температуре, которую она имела

в данном месте, на данной глубине (in s itu ) , отнесенный к дистил
лированной воде при температуре ее наибольшей плотности 4° С.
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По той ж е причине малых изменений и необходимости высокой 
точности определений введено понятие об условной плотности

а,=  5 4° 1 • 1Q3. (19)

При решении некоторых гидрофизических задач  вместо at 
используется условный удельный вес при 0° С (сго)

0°

4° 1) -103. (20)

Во многих гидродинамических расчетах вместо условной плот
ности удобнее пользоваться обратной ей величиной, называемой 
удельным объемом, т. е. объем единицы массы

4° \t
40

(21)

Т ак как  удельный объем всегда больш е 0,9 и меньше 1,0, то 
по аналогии с условными удельным весом и плотностью введено 
понятие условного удельного объема

40 -О.9) 1Q3. (22)

Н а основании лабораторны х исследований Комиссии М еж дуна
родного совета по изучению морей (1889 г.) были установлены'* 
соотношения между содерж анием хлора, соленостью, условным 
удельным весом и условной плотностью при температуре 0°С . Эм
пирические формулы, связываю щ ие эти величины, были использо
ваны для расчета таблиц, опубликованных в различных м еж дуна
родных пособиях (впервые в таблицах Кнудсена, 1901 г.) и 
в отечественных «Океанологических таблицах», составленных 
Н. Н. Зубовым [3]. В табл. 14 приводится образец таблицы соот
ветствия величин (из «Океанологических таб л и ц » ).

Т а б ли ц а  14 

Соответствие величин С1, 5 , Оо и Р17.5

С1 5»/оо “о Pl7,5

19,00 34,33 27,58 26,22
19,01 34,34 27,60 26,23
19,02 34,36 27,61 26,24
19,03 34,38 27,63 26,26

С помощью таблиц, определив ареометрированием условный 
удельный вес pi7,5, можно получить значения С1 (хлора), 5  (соле-
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ности) и Go (удельного веса). О пределив титрованием содерж ание 
хлора, можно получить значения S%p. Pw.s и аол

В «Океанологических таблицах» приводятся таблицы для пря* 
мого определения условной плотности и удельного объема по тем
пературе и солености. - . :

§ 34. Распределение плотности на Поверхности и по глубинам
в Мировом океане

Х арактерной особенностью распределения плотности на поверх^ 
ности М ирового океана служит увеличение ее от экватора к по
лю сам в пределах 1,0220— 1,0275 до 60° северной и южной широты, 
В некоторых районах экваториальной зоны плотность понижается 
до 1,0210— 1,02005 и менее, как, например, в Бенгальском заливе, 
в морях Зондского архипелага, что связано с высокой тем перату
рой и относительно пониженной соленостью. В пассатных областях 
плотность заметно возрастает и д алее постепенно. увеличивается , 
в направлении к полюсам. М аксимальны е значения плотности н а
блю даю тся в А нтарктике у кромки льда (1,0275), севернее И слан
дии и к ю го-западу от Ш пицбергена (1,0280). В М орском атласе 
приводится распределение плотности морской воды на поверхности 
М ирового океана. Если эту схему сравнить: с картой изотерм и: 
изогалин, то большее соответствие обнаруж ивается с картам и  р ас
пределения температуры, что свидетельствует о большем влиянии 
последней на плотность поверхностных вод. Н еравномерное распре
деление температуры, а следовательно, и плотности на поверхно
сти М ирового океана приводит к опусканию плотных полярных вод 
и движению их в направлении к экватору в глубинных слоях, 
а легких тропических — по поверхности к полюсам. Вследствие 
этой плотностной циркуляции формируются глубинные холодные 
придонные воды М ирового океана практически с постоянной тем
пературой О—2° С и соленостью 34,80— 34,60%о.

С глубиной плотность изменяется в связи с изменением темпе
ратуры, солености и давления. При понижении температуры и уве
личении солености плотность увеличивается. О днако нормальная 
стратиф икация плотности наруш ается в отдельных районах М иро
вого океана в связи с региональными, сезонными и другими изме
нениями температуры  и солености. В экваториальной зоне, где 
поверхностные воды относительно опреснены и имеют температуру 
25—28° С, они подстилаются более солеными холодными водами, 
поэтому плотность резко возрастает до горизонта 200 м, а затем  
медленно увеличивается к 1500 м, после чего становится почти по
стоянной. В умеренных широтах, где в предзимнее время происхо-' 
дит охлаж дение поверхностных вод, плотность увеличивается, раз- 
виваю тся конвективные токи и более плотная вода опускается,' 
а менее плотная поднимается к поверхности — возникает верти
кальное перемеш ивание слоев.
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§ 35. Давление и сжимаемость морской воды. 
Адиабатические процессы

П од влиянием давления выш ележ ащ их слоев морская вода 
сж им ается, хотя и в очень малой степени. Коэффициент сж им аем о
сти (изменение единицы объема воды при изменении давления на 
единицу) дистиллированной воды равен 0,0000490, или приблизи
тельно 1/20 ООО. Коэффициент сжимаемости морской воды не
сколько меньше: он уменьш ается с увеличением солености и темпе
ратуры. При солености 35%о и температуре 0° С величина его равна 
0,0000442.

Толщ а морской воды оказы вает огромное давление на ниж еле
ж ащ ие слои. Величину давления морской воды вы раж аю т в барах:
1 бар (10® П а) приблизительно равен 1 атм, или 10® дин на 1 см^ 
Н есмотря на то что сж имаемость морской воды очень невелика, 
все ж е это свойство воды сказы вается на удельном объеме воды. 
Если бы вода была абсолютно несж им аема, то уровень М ирового 
океана был бы на 30 м выше современного.

С редняя величина давления атмосферы на поверхности океана 
равна 1 кг/см^, что соответствует давлению  ртутного столба высо
той 760 мм на 1 см^, или давлению  столба морской воды высотой 
10,06 м. С увеличением глубины давление возрастает на каж ды е 
10 м приблизительно на 1 атм, или на 10® П а, т. е. на 1 бар.

С ж атие под давлением верхних слоев приводит к уменьшению 
удельного объема, т. е. увеличению плотности. Поэтому при опре
делении удельного объема на глубине залегания вод необходимо 
учитывать ее сж имаемость и вводить поправки по табл. 14— 18 
«Океанологических таблиц».

Изменение сж атия воды под влиянием давления оказы вает воз
действие и на температуру: при сж атии тем пература воды повы
ш ается, при расширении понижается. Такое изменение температуры 
без теплообмена назы вается адиабатическим. Адиабатическое из
менение температуры морской воды мож ет быть довольно значи
тельным. Так, например, если морскую воду, соленость которой 
34,85%о, а тем пература 2,5° С, поднять с глубины 3000 м на поверх
ность, то тем пература ее понизится до 2,25° С. Вода той ж е соле
ности и температуры, поднятая с глубины 10 000 м, охладится до 
1,13° С.

Если вертикальное распределение температуры морской воды 
таково, что при поднятии частицы или опускании ее адиабатиче
ски изменяю щ аяся тем пература равна температуре окруж аю щ ей 
воды, то такое распределение температуры и ее вертикальный гр а 
диент назы ваю тся адиабатическими. Знание адиабатического гр а
диента необходимо для реш ения таких вопросов, как  определение 
устойчивости вод, происхождения глубинных вод океана 
и т. п.

Адиабатические изменения температуры отчетливо выражены 
в глубинных водах при переносе их морскими течениями через под
водные хребты и понижения между ними.
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Г Л А В А  10. ПЕРЕМ ЕШ ИВАНИЕ И ВЕРТИКАЛЬНАЯ  
УСТОЙЧИВОСТЬ ВОД МИРОВОГО ОКЕАНА

§ 36. Понятие о перемешивании

В М ировом океане непрерывно протекаю т процессы, изменяю 
щие океанологические характеристики. В результате неравномер
ного изменения этих характеристик возникаю т горизонтальные и 
вертикальные их градиенты, одновременно с которыми развиваю тся 
процессы, направленны е на выравнивание свойств водных масс, на 
уничтожение градиентов. Это процессы вертикального и горизон
тального обмена, т. е. перемеш ивания. И зменение температуры, 
солености и плотности с гл^^биной связано с вертикальными гради
ентами этих величин. Градиент каж дой  из указанны х величин мо
ж ет быть положительным или отрицательным. Если градиент плот
ности положителен (плотность увеличивается с глубиной), водные 
массы находятся в устойчивом состоянии, если отрицательный — 
неустойчивы: легкие воды стремятся всплыть, а тяж елы е — опус
титься. Увеличение плотности под влиянием понижения тем пера
туры или увеличения солености на поверхности вы зы вает опуска
ние верхних слоев воды и подъем нижних. В результате плотность 
воды в верхнем, перемешанном слое понижается, а в ниж ележ ащ ем 
возрастает. В слое воды, расположенном выш е слоя скачка, 
процессы перемеш ивания воды происходят наиболее интенсивно; 
этот слой и назы вается деятельным слоем. Н иж е слоя скачка воды 
становятся устойчивыми, так  как  здесь с глубиной температура 
понижается, а соленость и плотность возрастаю т.

Существуют два  вида вертикального перемеш иваня: молекуляр
ное и турбулентное (в нем выделяю тся разновидности — конвек
тивное и фрикционное). ”  '
 ̂ М олекулярное перемеш ивание представляет собой хаотическое 
тепловое движ ение молекул. Это перемеш ивание происходит по 
всей толщ е океана как  в вертикальном, так  и в горизонтальном 
направлении, но в малы х масш табах и не играет существенной 
роли в перемешивании вод океана.

Турбулентное перемешивание возникает вследствие внутреннего 
тренйя~-(вязкостиГ д ви ж } ^и х ся  слоев воды и вихреобразования 
(фрикционное перемеш ивание). В океанах и морях фрикционное 
перемеш ивание проявляется главным образом в форме волнового 
(ветрового) и приливного. Ветровое перемеш ивание распространя
ется в поверхностном слое моря до глубины, равной половине 
длины ветровых волн. В мелководных морях ветровое перемеш ива
ние доходит до 15—20 м, а в глубоководных морях и в океанах оно 

^гож ет распространяться на глубину 50—200 м.
Конвективное перемеш ивание представляет собой обмен вод, 

вызванный увеличением плотности поверхностных слоев за  счет 
охлаж дения или осолонения или уменьшением плотности придон
ных слоев за  счет подогрева и опреснения. Оно имеет особенно 
большое значение д ля  поверхностных слоев воды, но может

79



достигать и больших глубин (4б0б—50СЮ м). Зам ечается оно и 
в океанических ж ёлобах. '

Теория перемеш ивания вод была разработана В. Ш мидтом. 
Основные выводы ее можно представить следующим выражением:

(23)

где у  — изменение характеристики вод соприкасаю щ ихся слоев при 
перемешивании через единицу поверхности в единицу времени;

•^— — градиент свойства (гемпературы, солености, скорости и др.)
■ dz
зо д , участвующих в обмене; Р — физическая константа (теплоем
кость, теплопроводность и дРО ; Л р — коэффициент перемешивания, 
характеризую щ ий интенсивность обмена:. ■

Физический смысл процесса перемешивания и величин, его оп
ределяющ их, дает табл. 15 (по В. Ш мидту).
' И з  таблицы  следует, что коэффициент обмена, умноженный на 

■физическую константу, моЖет бЫть различны м при изменении 
свойств морской воды. Это — коэффициенты Теплопроводности, 
диффузии, трения и т. д. При этом следует иметь в виду, что коэф 
фициент турбулентной теплопроводности превосходит коэффициент 
молекулярной теплопроводности; соответственно и коэффициенты 
турбулентного трения (вязкости) и диффузии превосходят коэф 
фициенты молекулярного трения и диффузии. Значения коэффи
циентов, характеризую щ их турбулентное перемешивание, изменя
ются в довольно широких пределах для разных районов Мирового 
океана. Так, например, коэффициент турбулентной теплопроводно
сти для глубинных вод Филиппинской впадины 2,0—3,2 г -см /сек. 
(по Ш мидту), для Каспийского моря О—30 г- см/сек. (по Ш ток
м ану), для Тихого океана у Калифорнии 30 г • см/сек. (по М ак- 
И вену). Эти различия:'свидетельствую т о том, что коаффициенты 
турбулейтного перемеш ивания зависят не только от физических 
свойств морской воды, но и от скорости движ ения (наличия гради
ентов скорости), размеров возникающих вихрей, устойчивости слоев 
воды, периодов наблюдений и т. д.

Турбулентность играет большую роль в таких процессах, как 
тёплОвое й дина1мическое взаимодействие океана и атмосферы, фор
м ирование структуры потоков, особенно в поверхностных и при
донных слоях, диссипация (рассеяние) кинетической энергии воли 
и течений (превращ ение в тепло вследствие тренйя), распростра
нение газов, солей, радиоактивны х и других примесей.

А. С. Монин с точки зрения турбулентности предлагает трех
слойную структуру океана; он выделяет верхний (перемешанный) 
слой, внутренний и придонный. Верхний находится полностью
6 турбулентном состоянии под влиянием турбулентного обмена, вы
званного ветром, волнением и течениями, а такж е конвекцией. 
Этот слой однороден благодаря интенсивному перемешиванию и 
ограничен слОем скачка. Причем эта граничная поверхность имеет
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нерегулярную форму, создаваемую  крупномасш табными движ ени
ями. Внутренний слой вклю чает почти всю толщ у воды, внутри ко
торой возникает перем еж аю щ аяся турбулентность в виде отдельных 
пятен. Придонный слой толщиной около 10 м, создаваемы й глав
ным образом приливными течениями, полностью находится в тур
булентном состоянии и отделен от внутреннего слоя поверхностью 
нерегулярной формы. Процессы турбулентного, молекулярного и 
конвективного перемеш ивания имеют большое значение в форми
ровании водных масс, в распределении океанологических характе
ристик, в проникновении тепла и кислорода в глубины.

§ 37. Устойчивость водных масс

Сопротивление, оказы ваемое слоями воды процессам вертикаль
ного обмена при положительном вертикальном градиенте плотно
сти, характеризует устойчивость водных масс. Неустойчивое со
стояние, как  указы валось, возникает при отрицательных градиен
тах плотности, т. е. когда поверхностные или выш ележ ащ ие слои 
становятся плотнее нижних и возникает перемешивание. При об
мене вод происходит перенос частиц из слоя в слой. При перемещ е
нии частиц с меньшей глубины на большую плотность их увеличи
вается вследствие роста давления. Н о под влиянием сж имаемости 
адиабатически увеличивается температура, следовательно, не
сколько уменьш ается плотность. Вертикальный обмен происходит 
до тех пор, пока весь охваченный перемешиванием слой не дости
гает температуры  и солености, резко отличающ их его от ниж еле
ж ащ их слоев. Но градиент плотности еще не может служить кри
терием устойчивости слоев. По Хессельбергу— Свердрупу, крите
рий устойчивости имеет выраж ение

(24)

где g  — ускорение силы тяж ести; бр — разность плотностей ч а
стицы, перемещенной из одного слоя в другой на расстояние dz.

К ак показано Г. Н. Ивановым-Ф ранцкевичем, критерий устой
чивости Е  физически представляет собой ускорение частицы, сме
щенной адиабатически из слоя в слой по вертикали на расстояние, 
равное единице. Это ускорение количественно характеризует тен
денцию частиц возвращ аться в первоначальное положение. Чис
ленно оно равно архимедовой силе, воздействующей на единичную 
массу жидкости, которая адиабатически смещена из данного слоя 
по вертикали на расстояние, равное единице.

У читывая изменения плотности в связи с изменениями темпе
ратуры, солености и давления по глубине, в океанологии для вер
тикальной устойчивости Е  принято вы раж ение

8 р dt dl \
1  ,

dS
■ дг ~ dt dz d z ) 1 dS dz ’ (25)
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фгде — -----изменение плотности в зависимости от изменении темпе-
dt

d t  ^ „ ратуры; — ------ градиент температуры; —------- адиабатическии гра-

др
диент температуры; — изменение плотности при изменении 

d S
с о л е н о с т и ; - ^  — градиент солености.

Д л я  поверхностных слоев адиабатической поправкой можно 
пренебречь. В «Океанологических таблицах» приводятся значения 
всех входящ их в ф ормулу (25) величин.

И зучение вертикальной устойчивости имеет большое значение 
при исследовании водных масс, их границ и структуры. Устойчи
вость можно рассм атривать как  показатель неоднородности среды, 
ее состояния и стратификации.

Г Л А В А  И.  Л ЕД  В ОКЕАНАХ И МОРЯХ

§ 38. Образование льда в море

П роцесс ледообразования в морской и пресной воде происходит 
различно. М орская вода зам ерзает при разной температуре в з а 
висимости от солености, а пресная вода зам ерзает при тем пера
туре 0° С (несколько ниж е 0° С ) . Известно, что с изменением соле
ности меняются соотношения между температурой зам ерзания и 
температурой наибольш ей плотности. Д истиллированная вода имеет 
наибольшую плотность при 4° С, морская вода имеет наибольшую 
плотность при разны х значениях температуры  в зависимости от 
солености. Н а рис. 15 показаны  изменения температуры наиболь
шей плотности 0 и температуры  зам ерзания т в зависимости от 
солености. Температура наибольш ей плотности понижается с уве
личением солености от +4° С (пресная вода) до —4,5° С (морская 
вода с соленостью 40%о). Температура зам ерзания т тож е меняется 
с увеличением солености: от 0° С (пресная вода) до —2,2° С (вода 
с соленостью 40%о). При солености 24,69%о температуры  зам ер за
ния т и наибольш ей плотности 0 равны — 1,33° С. Воды с солено
стью меньше 2А,7%  называю т, по предложению  Н. М. Книповича, 
солоноватыми, в отличие от морских с соленостью выше 24,7%о. 
По мере осеннего охлаж дения поверхностных слоев морской воды 
с увеличением плотности возникает вертикальная конвекция (зим
няя вертикальная циркуляция), задерж иваю щ ая начало ледообра
зования из-за поднятия глубинных, более теплых вод. С началом 
ледообразования, когда весь слой, охваченный перемешиванием, 
достигает температуры  зам ерзания, образование льда приводит 
к осолонению, так  как  в лед  переходит только чистая вода. Часть 
солей увеличивает соленость поверхностных слоев и вызы вает вновь
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перемешивание, замедляю щ ее развитие ледяного покрова. К основ
ным условиям процесса ледообразования в пресной и морской воде 
относятся: а) теплоотдача с поверхности воды в атмосферу; б) не
которое переохлаж дение воды; в) наличие ядер кристаллизации, 
которыми могут быть взвеш ен '1ые частицы грунта, пыль, снежинки.

Н аряду  с процессами конвективного и ветрового (волнового) 
перемешивания, задерж иваю щ ими начало ледообразования, неко
торые явления способствуют его ускорению. Это — вьш адение снега, 
охлаж даю щ его поверхностные слои, речные воды я атмосферные 
осадки, уменьшающ ие минерализацию  поверхностных вод и повы
ш ающие температуру зам ерзания; в полярных областях — наличие 
многолетних льдов, которые понижаю т температуру и уменьшают

волнение;
Процесс образования 

льда проходит несколько 
стадий. В начале вокруг 
ядер кристаллизации возни
каю т мельчайш ие кристал
лы льда в форме дисков, 
которые, срастаясь друг 
с другом, образую т удли
ненные иглы. Разм еры  этих 
кристаллов на спокойной 
поверхности 8— 10 см, на 
взволнованной 0,5—2,0 см. 
Скопление ледяных игл об
разует ледяное сало — тон
кую пленку льда в виде 
пятен или сплошного налета 
на поверхности моря серо- 
вато-свиндового цвета. 
С мерзаю щ иеся пятна сала, 
утолщ аясь, образую т нилас.

Снег, выпадаю щ ий на поверхность моря, пропитывается водой, 
уплотняется и превращ ается в каш еобразную  массу — снежуру. 
Ры хлы е комки льда, образовавш иеся от смерзания сала  и сне- 
журы, назы ваю тся шугой. И ногда в формировании шуги при интен
сивном перемешивании принимает участие внутриводный лед, воз
никающий вследствие переохлаж дения толщи воды. Внутриводный 
лед, как  глубинный, так  и донный, состоит из различны х кристал
лов: игл, пластинок овальной и ш арообразной формы. Он пред
ставляет собой рыхлые комки льда в виде шуги, отличается губ
чатой структурой с включениями пузырьков воздуха и воды. Иногда 
со дна поднимаются глыбы донного льда больших размеров. Л ед я
ной покров, образовавш ийся из внутриводиого льда, имеет белесо
ватый оттенок, почти непрозрачен и менее прочен, чем обычный 
лед.

Одновременно с появлением ледяных игл, шуги и снежуры 
у берегов образую тся полосы льда, примерзшие к суше,— ледяные

W % o S

Рис. 15. Зависимость температуры наиболь
шей плотности (6) и температуры замерза

ния (т) от солености.
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забереги. Увеличиваясь в разм ерах , они превращ аю тся в при
пай.

При дальнейш их морозах и тихой погоде сало, смерзаясь, об
разует тонкую прозрачную  ледяную  корку — склянку. При легком 
волнении возникаю т отдельные ледяны е диски диаметром 30 см 
и более, назы ваемы е блинчатым льдом. И ногда при взламы вании 
заберегов и блинчатого льда под действием ветра из обломков об
разуется ледяная каш а. Утолщение ниласа, смерзание блинчатого 
льда, ледяной каш и приводит к образованию  тонкого льда (тол
щиной 7— 10 см ), назы ваемого молодиком.

При дальнейш ем понижении температуры воздуха, если нет 
ветра, молодик, утолщ аясь и сверху и снизу, образует ровный лед. 
П од действием ж е  ветра среди ровного льда возникаю т трещины, 
разводья, полыньи, или майны,— свободные ото льда простран
ства. С ж атие льда ветром приводит к образованию  полос сж а 
тия — торосов. При измельчении льда в результате взламы вания 
его ветром и волнением образуется битый лед. Последний, см ерза
ясь, формирует ледяны е поля. Отдельные льдины большой тол
щины, попадая на отмели и оседая на них, образую т стамухи — 
неподвижные льдины, сидящ ие на мели. П ри наж име на берего
вой припай плавучего льда возникаю т торосы и береговые валы.

Зам ерзание начинается обычно у берегов. П реж де всего появ
ляю тся льды, выносимые речными водами. Затем  в опресненных 
мелководных заливах  и бухтах, где воды охлаж даю тся быстрее, 
появляю тся ледяны е иглы, сало, шуга. Вдоль берегов образуется 
припай. У открытых берегов под влиянием волнения, приливных и 
сгонно-нагонных процессов льды взламы ваю тся, торосятся, выно
сятся в море. Больш ие открытые пространства моря обычно не з а 
мерзаю т, а покрываю тся плавучими льдами.

§ 39. Развитие и разрушение морских льдов

При понижении температуры воздуха толщ ина льда увеличи
вается, причем нарастание морского льда происходит медленнее, 
чем пресного, вследствие осолонения воды подо льдом. Скорость 
нарастания толщины морского льда зависит главным образом от 
температуры воздуха, скорости ветра, начальной толщины льда, 
плотности и толщины снежного покрова на его поверхности.

Обычно при спокойной погоде поверхность молодого льда глад
кая, а ниж няя — неровная. М олодые льды спокойного нарастания 
встречаю тся в закры ты х бухтах, заливах  и в области припая. 
В открытом море льды переслоенные, так  как  ледообразование со
провож дается взламы ванием, нагромождением льдин друг на 
друга, в результате образую тся льды, состоящие из нескольких 
слоев, между которыми имеются прослойки из спрессовавшегося 
снега. Молодой лед толщиной 10— 15 см (серый) эластичен и под 
действием волн свободно изгибается. Серо-белый молодик толщ и
ной от 15 до 30 см представляет собой переходную стадию к белому 
льду. Он не наслаивается, как серый лед, а при сж атиях
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стороны, уменьшение объема с понижением температуды,: с дру
го й ,— увеличение объема за  счет дополнительного образования 
льда из рассола в солевых ячейках.

У дельная теплоемкость морского льда такж е изменяется «ано
мально», в зависимости от изменений температуры в солевых ячей
ках, где может происходить таяние или образование льда с вы де
лением или поглощением тепла. При относительно высоких темпе
ратурах и значительной солености удельная теплоемкость морского 
л ьд а  достигает больших значений. У пресного льда она 
0,50 к а л /( г -  град.)^ т. е. 2,1 • 10  ̂ Д ж /(к г  - К ), у морского с солено
стью Ю%о и тем п ер ату р о й — 10° С удельная теплоемкость 
0,85 к а л /(г -г р а д .) ,  или 3,56-10^ Д ж (к г » К ), а при температуре 
—2 °С она становится 10,83 к а л /( г - г р а д ) , т. е. 4,54* 10  ̂ Д ж /(к г -  К ). 
Таким образом, удельная теплоемкость морского льда растет с  у в е
личением солености и температуры.

Коэффициент теплопроводности льда различной плотности из
м еняется от 2,05 до 2,26 В т / ( м - К )  (от 5 ,4 -1 0 “® до 4,9Х  
X 10“ ® кал/сек. град. см).

Плотность морского льда зависит от его температуры и соле
ности, а так ж е  от количества пузырьков, включенных в лед. П лот
ность чистого пресного льда, лишенного пузырьков воздуха, при 
0 °С  равна 0,9176; она незначительно повыш ается с понижением 
температуры, а у морского льда и с увеличением солености. В з а 
висимости от солености и содерж ания пузырьков воздуха (т. е. 
пористости, выраж аемой в процентах и характеризую щ ей отноше
ние объема пузырьков, включенных в лед, к общему объему 
льдины) плотность морского льда изменяется в пределах от 0,920 
до 0,953 Г' см“®. Н аибольш ее влияние на плотность, а такж е и проч
ность льда оказы вает включение пузырьков воздуха, поэтому ста
рые льды, где солевые ячейки, освободившиеся от рассола, з а 
полнены пузырьками воздуха, имеют наименьшую плотность. :

Льды различаю тся и по механическим свойствам — твердости, 
упругости, прочности, эластичности. Твердость льда с понижением 
температуры  возрастает, а с нею увеличивается и хрупкость. М ор
ской лед менее прочен, чем речной, но отличается большей упруго
стью и пластичностью. И сследования механических свойств лед я
ного покрова показываю т, что прочность морского льда примерно 
на 25% ниж е прочности речного льда. Д л я  оценки прочности льда 
пользую тся такими характеристиками, как  предел и модуль упру
гости \  разруш аю щ ее напряжение, коэффициент вязкости, коэф 
фициент П уассона и др. Все эти характеристики, полученные как 
в лабораторны х, так  и в природных условиях, приводятся в спе
циальной литературе, в частности в «Океанологических табли
цах».

' Предел упругости — это величина напряжения, при котором лед перестает 
быть упругим и становится пластичным. Модуль упругости — коэффициент про
порциональности, численно равный напряжению, возникающему при относител1Ь- 
ной деформации тела, равной единице.
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Льды, встречаю щ иеся в море, классифицирую т по происхожде
нию, форме, возрасту, подвижности и другим признакам .

По происхождению льды делят на морские, пресноводные (реч
ные) и материковые (глетчерные). М орские льды образую тся не
посредственно в море из морской воды; пресноводные, или речные, 
выносятся в море речными водами; материковые льды — это нахо
дящ иеся на плаву части ледников, спускающихся в море, и об
ломки этих ледников, или айсберги.

В зависимости от возраста различаю т; а) начальны е формы 
льда (иглы, сало, снеж ура и т. д .) , б) нилас, в) серые льды, г) бе
лый лед, д) однолетний, двухлетний, е) многолетний (паковы й).

По подвижности морские льды подразделяю тся на неподвижные 
и дрейфующие. Неподвижный лед  — сплошной ледяной покров, з а 
крепленный сушей или банкам и (примерзш ий к ним). Основная 
форма неподвижного льда — припай, ширина которого может до
стигать нескольких километров. Кроме припая, к неподвижным 
льдам  относятся стамухи, береговые валы.

Дрейфую щ ий, или плавучий, лед  — лед, не связанный с бере
гом и находящ ийся в движении под влиянием ветра и течений. Это 
преобладаю щ ая форма льдов, встречаю щ ихся в М ировом океане. 
По разм ерам  плавучие льды делят на обширные, большие и малые 
ледяны е поля, крупнобитый и мелкобитый лед.

М атериковы е льды, встречаю щ иеся в море, образую тся при об
ламы вании концов глетчеров, сползаю щих в море, или при обла
мывании массивов шельфового льда. Ш ельфовый лед  образуется 
путем отложения фирна на многолетнем припае или на выступаю 
щих в море глетчерных льдах. Край шельфового ледника, возвы 
шающийся над уровнем моря на несколько десятков метров, н а
зы вается ледниковым барьером, а край  ледника, спускающийся 
в море и находящ ийся на плаву, назы вается ледниковым языком.

К дрейфующим льдам  материкового происхождения принадле
ж ат  айсберги и ледяны е острова. Айсберги — ледяны е горы, пред
ставляю щ ие собой крупные обломки ледникового язы ка, дрейфую 
щие в море. Р азм еры  их зависят от фронтальных разм еров и тол
щины ледников, от которых айсберг отделился. Л едяны е острова — 
обширные обломки шельфового льда длиной до 30 км и более, 
толщиной в несколько десятков метров. В Арктике они образую тся 
в районе шельфовых льдов северного района К анадского архипе
лага . Л едяны е острова используются для исследования ледового 
реж им а и дрейф а льдов Северного Ледовитого океана. Они имеют 
волнистую поверхность, слабо расчлененную валам и и ложбинами.

Айсберги подразделяю т по происхождению и по форме. По про
исхождению выделяю т три вида; 1) айсберги шельфовых ледников,
2) айсберги выводных ледников, 3) айсберги материкового лед я
ного; барьера. По форме их можно подразделить на; 1) столооб
разны е, 2) пирамидальные, 3) куполообразные, 4) разруш енные. 
В зависимости от происхождения каж дом у типу айсберга

§ 41. Классификация льдов
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свойственна та или иная форма. С толообразные айсберги отлича
ются плоской поверхностью, характерны  для Антарктики, где обы
чно достигаю т огромных размеров. П ирамидальны е айсберги имеют 
вершину остроконечной неправильной формы и отличаю тся боль
шой высотой; встречаю тся главным образом  в Арктике. Разм еры  
их значительно меньше, чем столообразных. Н аибольш ий айсберг 
пирамидальной формы был обнаруж ен на севере Атлантики в рай 
оне Н ью фаундленда. Д лина его была 585 м, высота 87 м. Были 
обнаруж ены  куполообразные и разруш енные айсберги, имевщие 
максимальную  длину 3,8— 1,6 км и высоту 123— 137 м. Отдельные 
гигантские айсберги, как, например, встреченный в 1953 г. кито
бойным судном «Балена», имели длину до 145 км и ширину 45 м, 
а «В. Скоресби» встретил айсберг длиной 280 км.

Вследствие огромных разм еров ледяны е горы могут сущ ест
вовать долго, в особенности в антарктических водах, где климат 
и гидрологические условия более суровы, чем в Арктике. А нтаркти
ческие айсберги могут сущ ествовать более 13 лет и относятся к х а 
рактерным особенностям антарктического ландш аф та. Арктические 
ледяны е горы менее долговечны, возраст их обычно не превыш ает 
двух лет.

С возрастом форма айсбергов меняется. По мере разруш ения 
надводной части они постепенно превращ аю тся в колоннообразные 
ледяны е горы. В последней стадии разруш ения айсберги прини
мают кры лообразную  и рогообразную  формы. В соответствии 
с этим меняются и соотношения между высотами выступающей 
(надводной) и подводной частей ледяных гор. Х арактерны е соотно
шения меж ду этими величинами, по данным М еждународного л е
дового патруля, приведены в табл. 16.

Т а б ли ц а  16

Отношения высоты надводной части айсберга к осадке

Айсберги

Столообразные 1/51
Округлые (куполообразные) 1/4
Пирамидальные 1/3
Разрушенные 

а) колоннообразные 1 /2
б) крылообразные 1 /1

* В антарктических водах обнаружены айсберги, у 
которых отношение h^lhn  от 1/7 до 1/6 (столообразные 
и куполообразные).

§ 42. Дрейф льдов

Перенос льдов под влиянием ветров и течений назы ваю т 
д р е й ф о м .  Угол отклонения дрейф а от направления ветра вдали 
от берегов над большими глубинами составляет 30—35°, а в мо
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рях — от 16 до 28° (вправо — в северном, влево — в южном полу
ш арии). Скорость дрейфа льдов в арктических морях в 50 раз 
меньше скорости ветра. Расчеты  показываю т, что средняя скорость 
дрейф а льдов в А нтарктике 2—2,5 мили/сутки, в море У эдделла — 
около 5 миль/сутки, в море Росса — около 4 миль/сутки. В А нтарк
тике, дрейф льдов имеет более простой характер, чем в Северном 
Ледовитом океане, так  как  здесь нет крупных архипелагов и полу
островов, кроме Антарктического.

С давних пор известно, что арктические льды под влиянием ат
мосферных процессов и течений перемещ аю тся с востока на зап ад  
и через пролив между Ш пицбергеном и Гренландией выносятся 
в Атлантический океан. А нализ путей дрейф а станций (СП-2, СП-8, 
Т-3 СШ А и др.) обнаруж ил наличие антициклонической циркуля
ции (по часовой стрелке) в районе К анадских Арктических ост
ровов. О на представляет часть обширной замкнутой антициклони- 
ческой циркуляции, охватываю щ ей значительную  область Амери
кано-А зиатского бассейна Северного Ледовитого океана. Д рейф  
арктических льдов и происходит, с одной стороны, под влиянием 
стокового трансарктического течения, направленного от материко
вого берега Е вразии к проливу меж ду Ш пицбергеном и Гренлан
дией, с другой, — наблю дается их вращ ательное антициклоническое 
движение по направлению  обширной американской антициклони- 
ческой циркуляции; кроме того, льды дрейфую т против часовой 
стрелки по направлению  местных циклонических круговоротов, рас- 
поло^сенных на севере советских арктических морей. Сложное в за 
имодействие между атмосферной циркуляцией над Северным Л е
довитым океаном и за  его пределами, взаимодействие атлантиче
ских и тихоокеанских вод, поступающих в Северный Ледовитый 
океан в результате водообмена, создаю т весьма сложную картину 
раапределе}ния, дрейф а и выноса льдов в этом районе (см. 
рис.16 а).

В А нтарктике при наибольш ем развитии ледяного покрова дрей
фующие льды занимаю т 24,4% площ ади южной полярной обла
сти. Л етом (март) их площ адь сокращ ается до 3,4% . Основная 
масса дрейфующих льдов, образовавш ихся в холодное время, 
в летнее — тает, поэтому в антарктических водах преобладаю т го
довалы е и молодые льды, а многолетние и двухлетние в неболь
шом количестве встречаю тся главным образом у восточных берегов 
ш ельфовых ледников. Н аправление движ ения и распределение ан
тарктических льдов тесно связаны  с гидрометеорологическими ус
ловиями, главным образом  с системой ветров и течений. По совре
менным данным, ю жные ветви потоков в циклонических циркуля
циях вод направлены  вдоль побережья с востока на запад ; в этом 
генеральном направлении дрейфую т и льды. Н а западны х перифе
риях этих циркуляций наблю дается вынос вод и льдов на север, где 
они подхватываю тся антарктическим циркумполярным течением.

Кроме генерального и местного дрейф а льдов, в полярных рай
онах под влиянием ветров и приливных течений наблю даю тся 
сж атия и разреж ения. В Арктике под влиянием атмосферных про
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цессов образую тся обширные квазистационарные полыньи,- такие, 
как Н овосибирская, К олымская и др. К ак в Арктике, так  и в Ант
арктике образую тся и заприпайные полыньи среди дрейфующих 
льдов, особенно в районах циклонических циркуляций. П родолж и
тельность их сущ ествования зависит от устойчивости отжимных 
ветров.

Айсберги дрейфуют главным образом  под влиянием течений, 
а остальные ледовые образования перемещ аю тся преимущественно

Рис. 16 а. Схема дрейфа льда в Арктическом бассейне (по 3. М. Гудковичу).
Расстояние между двумя смежными точками или штрихами представляет собой путь, прой

денный льдиной в течение месяца, соответственно летом (IV—V III) или зимой (IX—III).

ПОД действием ветра, вследствие этого скорость перемещения айс
бергов отличается от скорости движения других видов льдов и за 
висит от их осадки.

Глубокосидящ ие айсберги дрейфуют медленно, и их направле
ние движения может отличаться от направления ветра и переме
щения льдов. Ветровой коэффициент  ̂ дрейф а айсбергов, по д ан 
ным д /э  «Обь», в антарктических водах равен 0,015—0,020, а угол 
отклонения их движ ения от направления ветра 40—70°. Составлен-

' Ветровой коэффициент выражает отношение скорости дрейфа к скорости 
ветра, вызвавшего этот дрейф.
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ная В. И , Ш ильниковым на основании обширных материалов схема 
(рис. 16 б) показы вает, что вокруг Антарктиды существуют две 
зоны дрейф а айсбергов: прибрежный пояс дрейф а с востока на з а 
пад, обусловленный циркуляцией атмосферы, и восточный дрейф — 
в зоне устойчивого восточного течения. В прибрежном поясе айс
берги средних разм еров дрейфую т со скоростью 0,1—0,2 узла, а при

Рис. 16 б. Схема дрейфа айсбергов в Антарктике.
Границы наибольшего распространения айсбергов: /  — в навигацион
ный период (1947—1962 гг.), 2 — в декабре—марте (с конца XVIH сто

летия до настоящего времени. Атлас Антарктики, т. П ).

интенсивных штормовых ветрах скорость увеличивается до 0,4— 
0,8 узла. В зоне восточного дрейф а скорость может достигать 1 —
2 узлов.

§ 43. Распределение льдов в Мировом океане

Распределение льдов в М ировом океане и в отдельных морях 
зависит от климатических и гидрометеорологических условий- 

Степень покрытия поверхности воды дрейфующим льдом, оце
ниваемая соотношением площ ади льдин и промежутков воды
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между ними, назы вается с п л о ч е н н о с т ь ю  ( г у с т о т о й )  
л ь д а ;  Сплоченность определяется в баллах  по 10-балльной ш кале 
(табл. 17).

Т а б лица  17 

Шкала сплоченности (густоты) льда

Баллы Покрытие поверхности 
воды льдом, %

0
1
2
3
4
5

О
10
20
36
41
50

Баллы Покрытие поверхности 
воды льдом, %

6 60
7 70
8 80
9 90

10 100

В отдельных районах льды держ атся круглый год, изменяясь 
от сезона к сезону по плош ади, толщине и сплоченности (густоте). 
В других местах они появляю тся к зиме и исчезают в весенне-лет
ний период. Н аконец, существуют районы, где льды не образую тся 
вовсе или образую тся редко, в исключительных случаях. В соот
ветствии с этим океаны, моря и их отдельные районы можно р аз 
делить на ледовитые, зам ерзаю щ ие и безледные. К ледовитым от
носятся полярные и субполярные районы М ирового океана, где 
лед держ ится круглый год и служит важ ной чертой морского лан д 
ш афта. Различие между полярными и субполярными областями 
состоит в том, что в полярных морях д аж е летом не менее поло
вины площ ади моря покрыто льдом; в субполярных количество 
льда летом значительно уменьш ается, а в отдельные годы он пол
ностью исчезает. В замерзаю щ их морях ледяной покров полно
стью исчезает к лету. Безледный промежуток времени имеет р аз
личную продолжительность в разны х районах в зависимости от 
физико-географических и климатических условий.

Так, например, в Балтийском море лед появляется ежегодно 
в Ботническом, Финском и Риж ском  заливах, причем в прибреж 
ных районах этих заливов устанавливается неподвижный лед. Ц ен
тральная и ю ж ная части моря не покрываю тся льдом. Весной лед 
взламы вается, и в апреле— мае море очищ ается ото льда. В от
дельные суровые зимы льдом покрываю тся д аж е датские проливы 
и К аттегат. В безледных морях льда нет совсем, или он встреча
ется лиш ь в исключительных случаях.

Ледовитость морей изменяется от сезона к сезону, от года 
к году и обнаруж ивает долгопериодную изменчивость. Основную 
часть площ ади ледяного покрова в М ировом океане занимаю т 
льды, образовавш иеся в море. М ноголетние льды и айсберги со
ставляю т 50% всей площ ади ледяного покрова в северном полуш а
рии и 10% в южном.

В Северном Ледовитом океане 70% всей площ ади ледяного 
покрова занимаю т паковые льды, а 30% остальные виды льдов,
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в том числе айсберги и ледяны е острова. Границы распростра
нения льдов в Арктике показаны  на рис. 17. В северном полуш а
рии наибольшую площ адь лед заним ает в апреле— мае. Граница 
льда (кромка) проходит от Белого моря до о. М едвежий и далее

Рис. 17.
А —• ледяной покров в Северном Ледовитом океане летом.

а  — припай; 6 — полыньи: 1 — Чешская, 2 — Печорская, 3 — Западно-Новоземельская, 4 — 
моря Виктории, 5 — Амдерминская, 6 — Ямальская, 7 — Обь-Енисейская, S — Западно-Се- 
вероземельская, S — Восточно-Североземельская, /О  — Таймырская, / /  — Ленская, 12 — 

Новосибирская, /3 — Заврангелевская, /4 — Аляскинская, /5 — Анадырская.

Б  — отроги океанических массивов.
/  — Шпицбергенский, / /  — Карский, Ш  — Таймырский, /V  — Айонский, К — Чукотский; 
локальные массивы дрейфующих льдов: /  — Новоземельский, 2 — Врангелевский, 3 — Ана
дырский; локальные массивы припайных льдов: С — Североземельский, Я — Янский,

Я  — Новосибирский.

К южной оконечности о. Ш пицберген, затем  в направлении к И с
ландии и д алее простирается параллельно восточному берегу Грен
ландии. Вдоль берегов Америки она следует на юг и, огибая Л а б 
радор и Н ью фаундленд, доходит до 39° с. ш., 53° з. д. Положение 
границы льдов не остается постоянным в течение года, занимая 
крайнее северное положение в августе и, как  показали результаты
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наблюдений с искусственных спутников Земли (И С З ), д аж е  в те
чение отдельных месяцев.

В Арктике в связи с перемещением кромки льдов летом вдоль 
берегов Сибири образую тся широкие пространства разреж енных 
льдов и свободные ото льда, по которым проходит трасса С евер
ного морского пути.

В северной части Тихого океана льды встречаю тся лиш ь на 
крайнем северо-западе. Зимой они дрейфуют вдоль восточного по
береж ья К амчатки. И з Охотского моря вдоль южных берегов Ку-

Рис. 18. Средние месячные границы распространения 
морских льдов с марта по сентябрь в Антарктике.

рильских островов льды выносятся к восточным берегам о. Хок
кайдо до широты Сангарского пролива.

В Антарктике наибольш ее развитие ледяного покрова наблю 
дается в сентябре—начале октября, когда кромка льда занимает 
самое северное положение (рис. 18). О бщ ая площ адь дрейфую 
щих льдов в антарктических водах составляет около 19 млн. км^. 
Ш ирина пояса льдов, опоясывающих Антарктиду, меняется в ш иро
ких пределах в связи с изменениями очертаний берегов. Так, н а
пример, в районе моря У эдделла ширина пояса дрейфующих льдов 
1300 миль, в Индийском океане она 900 миль, в районе Земли 
Адели 350 миль. В середине ноября начинается интенсивное т а я 
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ние молодых льдов и кромка начинает отступать к югу. Н аибо
лее быстро кром ка начинает отступать во второй половине де
кабря, когда таяние наиболее интенсивно. Самое ю жное положение 
кром ка льдов заним ает в начале марта, когда в восточных районах 
она подходит к берегам Антарктиды (рис. 19). В это время ширина 
пояса морских льдов не более 50 миль, а площ адь ледяного по
крова 2,5 млн. км^. А нтарктические айсберги проникают к северу на 
^большие расстояния, чем плавучие льды.

Рис. 19. Граница морских антарктических льдов во 
время их максимального распространения, по наблю

дениям из космоса.
/ - 2 2 /1 Х  1964 г.. 2 — 23/IX 1968 г. (по А. В. Бушуеву и 

Н. А. Волкову).

С путниковая информация (И С З) п оказала, что сложившиеся 
по судовым наблю дениям представления о положении льдов в А рк
тике и А нтарктике не вполне соответствуют фактическому их р ас
пределению; граница располож ения льдов испытывает большие из
менения под влиянием атмосферных процессов.

Г Л А В А  12. ОПТИЧЕСКИЕ И АКУСТИЧЕСКИЕ СВОЙСТВА
МОРСКОЙ ВОДЫ

§ 44. Прозрачность

Солнечные лучи, падая на поверхность моря, частью о тр аж а
ются от нее, частью  ж е, преломляясь, проникаю т вглубь. Количе
ство отраж енной энергии зависит от высоты солнца, т.. е. угла.
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под которым солнечные лучи падаю т на поверхность моря. Когда 
солнце находится в зените (угол падения лучей 0°) и солнечные 
лучи падаю т отвесно на водную поверхность, в воду проникает 
около 98% , а отраж ается около 2% всей радиации. Если солнце 
находится на горизонте и лучи образую т почти прямой угол с нор
малью  к водной поверхности, они почти полностью отраж аю тся 
от нее. При высоте солнца до 70° доля отраженной радиации не 
превыш ает 2,1%.

М орская вода — полупрозрачная среда, поэтому световой поток, 
проникая в воду, подвергается ослаблению  за счет избирательного 
поглощения и рассеяния. Ослабление света происходит различно 
в коротковолновой и длинноволновой областях солнечного спектра. 
Длинноволновая радиация — инфракрасные, красные и оранжевые 
лучи — интенсивно поглощ ается тонким поверхностным слоем, а си
ние, фиолетовые и ультрафиолетовые лучи, эффективно рассеи
ваясь, проникаю т на значительную глубину. Так, интенсивность ин
ф ракрасны х лучей, проходящих через метровый слой воды, осла
бевает в 2,7 раза , в то время как  синие лучи при прохождении той 
ж е толщи воды теряю т всего лиш ь Vs своей энергии.

Поглощение света определяется известным отношением свето
вой энергии /г, дошедшей до глубины 2, к энергии /о, падаю щ ей на 
поверхность моря:

(26)

где /п(Х) — коэффициент поглощения, зависящ ий от длины свето
вой волны ; А,. Экспериментально получены его значения, которые 
приводятся в [3].

М аксимальная величина m =  0,402 соответствует красной обла
сти спектра (длина волны 0,67—0,68 мкм). С лабее поглощ аются 
зеленые лучи длиной 0,52—0,56 мкм и синие (0,440 м км ), коэф ф и
циент поглощения у которых имеет минимальное значение т  =  
=  0,021. Процесс поглощения сочетается с процессом избиратель
ного рассеяния, которое происходит в форме молекулярного р ас
сеяния (рассеяние молекулами и частицами, размеры  которых 
меньше длины световой волны) и рассеяния крупными частицами, 
находящ имися во взвешенном состоянии в морской воде. О слабле
ние светового потока за  счет рассеяния имеет аналогичное вы ра
жение:

h = I o e - ’̂ .  (27)

, 0,000156
где k = ------------------- коэффициент молекулярного рассеяния, об

ратно пропорциональный длине световой волны в четвертой сте
пени. Коэффициент k  для сине-фиолетовых лучей оказы вается 
в 3 раза  больше, чем для красных. М олекулярное рассеяние в пре
делах всего М ирового океана протекает одинаково, так  ж е как  и 
поглощение. Рассеяние ж е взвешенными частицами увеличивается
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с разм ерам и частиц и мож ет превосходить молекулярное рассея
ние в 100—200 раз.

Прозрачность и цвет моря зависят от условий освещения на по
верхности моря, изменения спектрального состава и ослабления 
светового потока.

Ослабление света за  счет поглощ ения и рассеяния определя
ется выражением

(28)

где {k + m)  =  ас — суммарный коэффициент ослабления света.
Зависимость ослабления света от длины волны, наличия при

месей, их вида и разм еров оказы вает существенное влияние на 
прозрачность и цвет моря. Поэтому прозрачность морской воды 
неодинакова в различных частях М ирового океана и меняется со 
временем. Вблизи берегов и на мелководье, в особенности после 
штормов и бурь, под влиянием волнового перемеш ивания в воде 
увеличивается количество взвешенных частиц и она становится ме
нее прозрачной. Точно так  ж е сниж ается прозрачность морской 
воды во время бурного развития планктона. П розрачность морской 
воды определяется отношением потока излучения, прошедшего че
рез слой воды Z, к потоку, вошедшему в воду в виде параллельного 
пучка. Это отношение учитывается коэффициентом пропускания, 
который имеет вы раж ение

(29)

где йс — суммарный коэффициент ослабления светового потока.
При массовых наблю дениях используется понятие о т н о с и 

т е л ь н о й  п р о з р а ч н о с т и .  П од относительной прозрачностью 
понимают глубину, на которой становится невидимым стандарт
ный белый диск диаметром 30 см. В. В. Ш улейкиным была уста
новлена связь меж ду глубиной исчезновения белого диска Н  и ко
эффициентом рассеяния k. Аналогичное соотношение было полу
чено и для общего коэффициента ослабления света йа =  {k +  m ) . 
Д ля  разных морей эта связь получена различной. Н апример, для

3 1 7
Белого моря Я = ------, для Л а-М анш а Я = —^ д л я  Каспийского,

й с  (Xq.
g

Черного и других внутренних морей Н = ------.
Ос

Н аибольш ая прозрачность наблю далась в Саргассовом море —
66,5 м, в Тихом океане прозрачность достигает 59 м, в Индийском 
40—50 м. В общем, в открытой части М ирового океана прозрач
ность уменьш ается от экватора к  полюсам, но и в полярных райо
нах она мож ет быть значительной. Так, например, у М урманского 
побереж ья ранней весной наблю далась прозрачность, равн ая 40—  
45 м. В Средиземном море прозрачность достигает 60 м, в Черном'
25 м, в Балтийском (в южной части) 13 м и в Белом море всего 
лиш ь 8 м.
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По мере приближения к берегам прозрачность уменьш ается 
в связи с увеличением количества взвесей, вносимых реками, и 
взмучиванием грунта волнением.

§ 45. Цвет моря

Цвет, так ж е как  и прозрачность морской воды, зависит от из
бирательного поглощения и рассеяния, условий освещенности, со
стояния поверхности и глубины моря.

С ледует различать цвет морской воды и цвет поверхности моря. 
М орская вода, лиш енная примесей, в большой толщ е в результате 
избирательного поглощения и рассеяния обладает синим и голу
бым цветом. Ц вет ж е поверхности моря меняется в зависимости 
от погодных условий, освещенности на поверхности моря и других 
ф акторов. В глаз наблю дателя, смотрящего на поверхность моря, 
попадаю т не только отраж енные от нее лучи, но и лучи, вы ходя
щие из воды. Состав лучей, отраж енных от поверхности моря, т а 
кой же, как  и лучей, падаю щ их на нее. Лучи, выш едшие из водной 
толщи, представляю т собой диффузный рассеянный свет, спек
тральный состав которого определяется поглощением длинновол
новой радиации и рассеянием потока от слоя к слою. Ц вет моря 
определяется отношением диффузного (внутреннего) светового по
тока, выходящ его из моря, к световому потоку, падаю щ ему на по
верхность моря,

1 а

^ ^ (30)

Это вы раж ение для цвета моря получено экспериментально ак а 
демиком В. В. Ш улейкиным. Здесь /  — поток энергии, выходящий 
из моря; /о — поток световой энергии, падаю щ ий на поверхность

моря; -----коэффициент рассеяния; т{К) — коэффициент погло

щения.
Выраж ение (30) позволяет для различных районов моря рассчи

ты вать цвет (спектр моря) по данным измерения глубины исчезно
вения белого диска; при помощи таблиц [3] получают коэффициент 
рассеяния и для различных длин световых волн задаю тся значе
ниями коэффициента поглощения. В настоящ ее время для разных 
районов М ирового океана при помощи спектрофотометров опреде
лен спектральный состав диффузного (внутреннего) света.

Д л я  простейших визуальных определений цвета моря использу
ется специальная ш кала цветности (Ф ореля—У ле), состоящ ая из 
21 пробирки с цветными растворами от чисто синего (типично оке
анская вода) до коричневого цвета (болотная вода). В тропических 
областях всех океанов и во многих морях встречаю тся районы 
с темно-синей окраской морской воды. В умеренных ш иротах и на 
экваторе местами вода принимает зеленоватый цвет; в приполяр
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ных областях она становится все более зеленоватой. Зеленоваты е 
и д аж е  зеленые воды характерны  для прибрежных областей. Вода 
Средиземного моря отличается синим цветом. В Черном море вода 
близка по окраске к воде Средиземного моря, но несколько свет
лее; в Азовском море она зеленоватая. Еще более зелено-серым от
тенком отличаю тся воды Балтийского моря. В Белом море вода 
зеленоватого цвета с ж елтоваты м оттенком.

В настоящ ее время для измерения оптических характеристик 
употребляю тся сложные приборы — спектрофотометры, нефело
метры и т. п., позволяю щ ие весьма тонко исследовать световое поле 
в морях и океанах.

Ц вет поверхности моря изменяется в зависимости от погодных 
условий, цвет ж е воды мож ет оставаться неизменным. Н а цвет моря 
больш ое влияние оказываю т облачность, ветер и волнение. Если 
небо покрыто плотными облакам и, море темнеет, так  как  количе
ство отраж енных и рассеянных лучей при этом значительно умень
ш ается. Участки моря, близкие к месту наблю дения, каж утся бо
лее темными, чем удаленные. В глаз наблю дателя, смотрящего 
вертикально на поверхность моря, попадаю т лучи, главным образом 
выходящ ие из воды, и окраска моря определяется этими лучами 
(собственный цвет м оря). От дальних ж е участков моря в глаз 
наблю дателя будут попадать преимущественно отраж енны е лучи. 
По этой причине окраска моря бледнеет по мере удаления от н а
блю дателя и на горизонте море сливается с общим фоном неба.

§ 46. Свечение и цветение моря

Свечение моря представляет собой явление, распространенное 
по всему М ировому океану. Оно наблю дается только в морской 
воде и никогда не бывает в пресной. Свечение морской воды со
здается организмами, испускающими «живой» свет. К  таким ор
ганизмам относятся преж де всего светящ иеся бактерии. В пред
устьевых районах и вообщ е в опресненных прибреж ных водах, где 
распространены главным образом  такие бактерии, свечение моря 
наблю дается в виде ровного молочного света. Свечение вызывается, 
кроме того, мелкими и мельчайшими простейшими организмами, 
из которых наиболее известна ночесветка (N octiluca). Н а первый 
взгляд  такое свечение каж ется ровным. В действительности ж е оно 
образуётся множеством отдельных белых, зеленоваты х или красно
ватых вспышек, усиливаю щ ихся при интенсивном движении воды. 
Ночесветки скапливаю тся иногда на поверхности моря в таком ко
личестве, что вода каж ется окрашенной в красноватый цвет. У не
которых организмов свечение связано с процессом дыхания, по
этому во время штормов, при обогащении воды кислородом, свече
ние бывает более интенсивным.

Некоторые более крупные организмы (больш ие медузы, 
мшанки, рыбы, кольчатые черви и др.) такж е отличаю тся способ
ностью производить свет. В море свечение наблю дается во всех 
слоях, как  поверхностных, так  и глубинных.
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Цветение моря представляет собой бурное развитие зоо- и фи
топланктона в поверхностных слоях моря. М ассовые скопления 
этих организмов вызываю т изменения в окраске поверхности моря 
в виде желтых, розовых, молочных, зеленых, красных, бурых и дру
гих полос и пятен. Ночесветки и перидинеи вызываю т цветение 
в виде буро-розовых, ж елтых или зеленых полос; бурное цветение 
сине-зеленых водорослей в тропических областях создает впечатле
ние цветущего луга. Процесс цветения сниж ает прозрачность, из
меняет цвет моря и обычно создает перенасыщ ение кислородом.

§ 47. Распространение звука в морской воде

Распространение звука в морской воде зависит от температуры, 
солености, давления, содерж ания газов, а такж е взвешенных при
месей органического и неорганического происхождения. Н еодно
родность морской воды определяет распространение звука по слож 
ным траекториям. Состояние ж е поверхности моря и характер 
грунтов, выстилающих дно, обусловливаю т отраж ение звуковых 
колебаний, которые сопровождаю тся затуханием вследствие погло
щения и рассеяния звуковой энергии.

Изменения температуры, солености и давления по глубине, от 
места к месту и от сезона к сезону определяю т изменения физиче
ских условий распространения звука. Скорость звука находится 
по формуле

(31)

где а  — удельный объем морской воды; К  — коэффициент сжимае- 
Срмости; У=-р;------отношение теплоемкости при постоянном давле-
Cv

НИИ к теплоемкости при постоянном объеме.
Д ля расчета скорости распространения звука составлены спе

циальные таблицы, в которых приводятся значения с в зависимо
сти от температуры, солености и давления.

Современные таблицы для расчета скорости звука в морской 
воде составлены на основе эмпирической формулы Вильсона

с=1449,14+Дс^-|-Дс5-|-ДСр-|-АСр^5, (32)

где Act  и Acs представляю т собой поправки на отклонения стан
дартных значений температуры и солености; Аср — поправка на 
гидростатическое давление; Acpts  — сум марная поправка.

Таблицы позволяю т определить скорость звука от поверхности 
до 10 ООО м для температуры от —2,00 до 32,00° С и солености от
0,00 до 40,00%о.

С повышением температуры, увеличением солености и давления 
скорость звука увеличивается, а при уменьшении — убывает. Ско
рость звука в М ировом океане колеблется в пределах 1400—• 
1550 м/с.
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Опыт изучения распределения скорости звука в различных рай
онах М ирового океана показы вает, что на изменение скорости звука 
большее влияние оказы ваю т изменения температуры, чем солено
сти. Влияние давления незначительно начинает сказы ваться с глу
бины 100 м и становится заметным с 1000 м. Н апример, при  ̂=  
=  10° С и S =  35%o скорость звука увеличивается на глубине 100 м 
на 1,8 м/с, на 1000 м — на 18,1 м/с, а на 3500 м — на 62,7 м/с.

Р еальная скорость звука в М ировом океане и отдельных морях 
часто убывает с глубиной, затем  достигает минимума в слое мини
мума температуры, ниж е которого она возрастает ко дну под влия
нием гидростатического давления. Слой, в пределах которого зву ко 
вые лучи претерпеваю т многократное внутреннее отраж ение, носит 
название п о д в о д н о г о  з в у к о в о г о  к а н а л а .  В этом слое 
звуковая энергия концентрируется вдоль оси канала, которая со
впадает со слоем минимальной скорости звука. В зоне подводного 
звукового канала создаю тся благоприятные условия для сверх
дальнего распространения звука ^  что широко используется в п рак
тике подводной навигации, для сверхдальней связи, для различных 
подводных исследований, в том числе сейсмических и вулканиче
ских явлений, для обнаруж ения косяков рыб и т. д.

В различных районах М ирового океана в зависимости от верти
кальной структуры вод и изменений их состоя:ния формирование 
подводного звукового канала и глубины ^его залегания различны.

Г Л А В А  13. КОЛЕБАНИЯ УРОВНЯ ОКЕАНОВ И МОРЕЙ

§ 48. Причины колебаний уровня

Свободная поверхность океанов и морей назы вается у р о н е н 
н о й  п о в е р х н о с т ь ю .  Она представляет собой поверхность, 
перпендикулярную  в каж дой точке направлению  равнодействую- 
шей всех сил, действующих на нее в данном месте. Поверхность 
Мирового океана под влиянием различных сил испытывает перио
дические, непериодические и другие колебания, отклоняясь от сред
него многолетнего значения, наиболее близкого к поверхности гео
ида. Основные силы, вызываю щ ие эти колебания, можно объеди
нить в следующие группы: а) космические — приливообразую щ ие 
силы; б) физико-механические, связанные с распределением сол
нечной радиации по поверхности Земли, и воздействием атмосфер
ных процессов, как, например, изменения в распределении 
давления и ветров, выпадение осадков, колебания величин реч
ного стока и других гидрометеорологических факторов; в) геоди- 
намические, связанны е с тектоническими движениями земной коры, 
сейсмическими и геотермическими явлениями.

• Небольшой взрыв (0,25 кг) в Атлантическом океане был зарегистрирован 
на расстоянии 1500 км, взрыв 2,7 кг — на расстоянии 5750 км; максимальное рас
стояние, проходимое звуком за несколько часов, 19 200 км.
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Под влиянием комплекса всех этих сил поверхность М ирового 
океана изменяет свои очертания во времени и в пространстве. Под 
действием приливообразую щ их сил Луны и Солнца возникаю т пе
риодические приливные колебания уровня. Периодические колеба
ния уровня могут возникать и под действием ветров, периодически 
меняющих направление (муссонные ветры ). Так, например, в Адене 
высокие уровни наблю даю тся при северо-восточных и низкие при 
ю го-западных ветрах.

Д лительные периодические колебания уровней, охватываю щ ие 
годовой период, вызываю тся главным образом изменением элемен
тов водного баланса. Эти колебания особенно отчетливо выражены 
в средиземных морях, соединенных узкими проливами с океаном, 
хотя заметны  и в океане. В отдельных случаях они усиливаются 
воздействием ветров, изменяющ их направление в различны е се
зоны года. Примером таких морей могут служить Балтийское и 
Черное. О днако эти изменения не отличаю тся астрономической пе
риодичностью и могут иметь случайный характер.

К олебания уровня, вызванные влиянием гидрометеорологиче
ских факторов, назы ваю т непериодическими, в отличие от прилив
ных и сезонных. Непериодические колебания можно подразделить 
на следующие группы.

1. Колебания, связанны е со сгонно-нагонной циркуляцией вод 
под влиянием ветров. Они возникаю т под действием касательного 
напряж ения (трения) ветра на водную поверхность, ограниченную 
берегами. Эмпирическая формула изменения уровня в зависимости 
от ветра имеет общий вид

L h = a b . F ^ + b .  (33)

где А/г — ож идаемое изменение уровня; — изменение характе
ристик ветра;, а  и Ь — эмпирические коэффициенты.

В расчет принимается скорость ветра Fw{t),  осредненная за  
определенный интервал времени. Тангенциальное напряж ение ветра 
вы раж ается формулой

%^=k^ 'w  IW I, (34)

где k  — коэффициент трения между воздухом и водой, зависящ ий
от ш ероховатости водной поверхности; р ' — плотность воздуха; w — 
скорость ветра.

З а  принятый интервал времени t скорость ветра осредняется по 
формуле

П
^ ^ ( 0 = 4 - 2  cos а ,, (35)

где Wi{t) — скорость ветра в данном пункте; а ,  — направление его
относительно сгонного или нагонного направления.

Существует несколько графических и статистических методов 
определения сгонных и нагонных направлений ветров, соответст
венно которым рассчитываю тся колебания уровня. Согласно тео
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рии прибрежной циркуляции и непосредственным наблюдениям, 
у приглубых берегов максимальны е огоны и нагоны наблю даю тся 
при ветрах, параллельны х берегу, а у отмелых — при ветрах, н а
правленных нормально к берегу. Д л я  отдельных районов морей 
составлены эмпирические формулы расчета сгонно-нагонных коле
баний уровня при различных ветрах и барических ситуациях.

2. К олебания уровня, вызванные изменениями давления атмо
сферы. Они проявляю тся в двух формах: в виде статической реак
ции гидросферы на изменения давления атмосферы и в виде дина
мического эф ф екта изменений давления и уровня. В первом случае 
имеет место обратная связь меж ду изменениями давления Ар и 
уровня Д/i:

+  Д р = + Д /г .  (36)

Если давление увеличивается на 1 мб, то уровень понижается 
на 1,33 см, а при понижении давления на 1 мб («^1 мм) уровень на 
столько ж е повышается. И зменения уровня вследствие подвижно
сти барического поля относят к волновым колебаниям (см. стр. 109). 
Они обусловлены возникновением длинной вынужденной или сво
бодной барической волны, распространяю щ ейся из фронтальных 
областей повышенного или пониженного давления. О бразование 
вынужденной или свободной барической волны зависит от соотно
шения между скоростью движ ения циклона и скоростью возникшей 
барической волны, которая зависит от глубины моря и положения 
траектории циклона относительно береговой черты. Вынужденные 
барические волны возникаю т непосредственно в области движения 
циклона или фронта, а свободные волны, имеющие скорость, боль
шую, чем движ ение циклона, уходят, опереж ая его, особенно при 
изменении направления перемещения барических систем.

Аномально высокие подъемы уровня, вызванные совместным 
воздействием резких изменений давления в передней или тыловой 
частях циклона и интенсивных ветров, совпадаю щ их по направле
нию с движениями барической волны, назы ваю т штормовыми н а
гонами. В суживаю щ ихся заливах  с уменьш ающ ейся глубиной, как, 
например, в верш ине Финского залива (в Невской губе), в дельте 
р. Темзы и др., штормовые нагоны приводят иногда к катастроф и
ческим наводнениям.

Следовательно, в природных условиях непериодические колеба
ния уровня, вызванные интенсивными ветрами и изменениями д ав 
ления атмосферы, взаимосвязаны  и представляю т собой сложные 
анемобарические изменения уровенной поверхности.

3. К олебания уровня вследствие изменений элементов водного 
баланса — испарения, осадков, берегового стока — и связанного 
с ними водообмена с соседним морем или океаном. Эти колебания 
зависят главным образом  от сезонных и многолетних (от года 
к году) изменений величины речного стока, притока и оттока вод, 
т. е. внешнего водообмена. Климатические изменения могут приво
дить к катастрофическим подъемам или падениям уровня в связи
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с ливнями, засухами или обильными снегопадами. К атастроф иче
ские наводнения на р. Инд и ее притоках летом и осенью 1970 г. 
могут служить примером резких подъемов уровня вследствие обиль
ных ливней. В некоторых районах Красного моря падение уровня 
связано' с интенсивным испарением, где слой испаривш ейся воды 
за год достигает 2,5 м.

4. К олебания уровня в связи с изменениями плотности морской 
воды. При уменьшении плотности, т. е. увеличении удельного объ
ема морской воды, уровень повышается, а при увеличении плотно
сти уровень понижается (с чем в большой степени связаны  сезон
ные колебания уровня). Распределение вод различной плотности 
наруш ается горизонтальной и вертикальной циркуляцией. И зм ене
ния направления холодных полярных и теплых тропических тече
ний, а такж е сгонно-нагонные процессы приводят к понижениям и 
подъемам уровня.

Кроме периодических и непериодических колебаний уровня, сле
дует указать  на колебания, связанные с геотермическими и геоди-

намнческими процессами. 
М едленные вертикальные 
движения земной коры 
приводят к поднятиям 
или опусканиям отдель
ных участков суши или 
дна моря. Эти медлен
ные движения приводят к 
опусканиям или подняти
ям уровня относительно 

Рис. 20. Многолетний ход средних годовых суши В форме Трансгрес-
значений уровня Каспийского моря у г. Баку. (опускание суши И

наступание на материк 
моря) и регрессий (поднятие суши и отступание м оря). Т ак как  
эти изменения происходят в течение длительных отрезков времени, 
их назы ваю т вековыми или эпейрогеническими. В первом случае 
наблю даю тся выровненная береговая полоса, затопленные подвод
ные террасы , дельты и русла рек, а при регрессии моря остаются 
изрезанная береговая черта, поднятия прибрежных форм рельефа, 
зарастание лагун, бухт и заливов.

Вековые колебания уровня могут возникать и вследствие геотер
мических процессов, например освобождения территорий от м ате
риковых льдов. О тступание и таяние льдов в послеледниковые 
эпохи привело к поднятию участков суши, освободившихся от д ав 
ления огромных масс льда. В связи с этими поднятиями проис
ходит медленное понижение уровня моря. Примером могут служить 
Балтийское и Белое моря, где наблю дается медленное понижение 
уровня. Следы древней береговой черты Ботнического залива, где 
располагался центр последнего оледенения, находятся на высоте 
275 м; в окрестностях Л енинграда — на высоте 50 м. Западны й 
берег Ботнического залива, северные берега Финского залива под
нимаются, а южные опускаются.
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Таяние больших масс льда сопровож дается не только подня
тием погребенных участков суши, но и увеличением объема воды 
в М ировом океане. П риближенны е подсчеты показываю т, что если 
произойдет таяние ледников Гренландии, то уровень М ирового оке
ана долж ен повыситься на 8 м; если растопить и льды, покрываю 
щие Антарктиду, то уровень поднимется на 23 м. Н аблю даем ое 
в послеледниковое время потепление клим ата и связанное с ним 
сокращ ение общей площ ади льдов в Арктике и А нтарктике могут 
служить причиной повышения уровня в М ировом океане на 12— 
14 см в столетие, которое в настоящ ее время зафиксировано. В з а 
крытых и полузакры ты х морях с затрудненным водообменом веко
вые колебания клим ата определяю т колебания уровня в связи 
с многолетними и вековыми изменениями гидрометеорологических 
условий. Так, например, уровень Каспийского моря за  последние 
60 лет заметно пониж ался (рис. 20) главным образом за  счет ко
лебаний величины речного стока, не компенсирующего высокое 
испарение с поверхности моря. Р езкое сокращ ение стока реки 
Волги с 1928— 1930 гг. привело к резкому падению  уровня моря 
более чем на 200 см.

Рассмотренные виды колебаний уровня моря тесно связаны  с ди
намическими процессами, протекающими в атмосфере, океане и 
земной коре. Поэтому их можно объединить в три группы; деф ор
мационные, связанны е с перемещением вод из одного района в дру
гой, т. е. это анемобарические (сгоны и нагоны), приливные и пр.; 
объемные, связанны е с изменением объема воды в водоеме (изме
нения элементов водного баланса, изменения плотности воды и 
д р .), и геотектонические.

§ 49. Средний уровень. Нуль глубин

К основным характеристикам  уровня, необходимым при изуче
нии реж им а и представляю щ им практический интерес, относятся 
средние уровни за  различны е периоды времени и экстремальны е 
значения. Кроме средних уровней — суточного, месячного, годового 
и многолетнего, большой интерес представляю т экстремальны е его 
величины — максимальный, минимальный, наибольш ее возможное 
отклонение от среднего уровня, продолжительность стояния на 
различной высоте и др.

Н аблю дения за  колебаниями уровня моря проводятся на водо
мерных постах, сооруж аемых на берегах материков, островов, 
а в полярных морях — на ледяном покрове. Устройство таких по
стов и способы наблюдений в принципе ничем не отличаю тся от 
устройства и наблюдений на водомерных постах на реках и озе
рах. Д л я  непрерывной автоматической регистрации колебаний 
уровня используются самописцы-мареографы. Расчет различных х а 
рактеристик уровня осущ ествляется при помощи статистических ме
тодов. Средние суточные, из которых выводится средний месячный 
уровень, используются для расчета средних годовых его значений.
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средний  годовой уровень не остается постоянным, хотя колеба
ния его, как  правило, сравнительно невелики (рис. 21). В морях 
с затрудненным водообменом с океаном, таких, как  Балтийское, 
Черное, Азовское и др., средний годовой уровень отклоняется от 
многолетнего больше, чем на берегах океана. В закрыты х морях 
колебания среднего годового уровня могут быть значительными.

Д ля  решения многих практических и теоретических задач  необ
ходимо расчеты вести относительно определенной нулевой поверх
ности. З а  такую  поверхность, относительно которой рассм атрива
ются высоты на суше и глубины океанов и морей, принято считать 
средний многолетний уровень, который сокраш,енно назы ваю т сред

ним уровнем моря. Средний много
летний уровень определяется как 
среднее из средних годовых по фор
муле

(37)

где Хо — средний многолетний уро
вень; Хг — средние годовые уровни; 
п — число лет наблюдений, т. е. 
длина ряда.

Д л я  морей, где приливные коле
бания значительны, для  определе
ния среднего многолетнего уровня 
достаточен 19-летний период, в те
чение которого проявляю тся все 
важнейш ие неравенства в явлении 
приливов. Д л я  морей, где величина 
приливных колебаний менее 50 см, 
необходимо особо определять про

долж ительность ряда наблюдений. Она зависит от особенностей 
непериодических колебаний и заданной точности. А. И. Дуваниным 
предлож ена простая формула д ля  определения продолжительности 
наблюдений

Рис. 21. График колебаний 
средних годовых уровней Ат

лантического океана.
1 — Портленд, 2  — Форт-Гамильтон, 
3 — Балтимор, 4 — Феркондина

(Флорида).

П =  - R (38)

где п  — необходимое число лет наблюдений; i? — задан н ая точность; 
^макс =  -Х'о — ^г — наибольш ее наблю денное отклонение среднего 
годового уровня от многолетнего в одном из пунктов моря.

Точные нивелировки, произведенные для связи средних уровней 
моря в различных пунктах наблюдений, показали, что эти уровни 
отличаю тся друг от друга на довольно значительные величины. 
Уровни у западны х берегов материков выше, чем у восточных, и 
понижаю тся с севера на юг. Так, средний уровень Тихого океана 
у берегов СШ А на 0,5 м выше, чем уровень Атлантического океана 
на той ж е широте; Уровень Белого моря у А рхангельска на 24 см 
выше уровня Балтийского моря у Кронш тадта.
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Д ля того чтобы сделать сравнимыми результаты  измерений глу
бин, произведенных при различных полож ениях уровенной поверх
ности, их приводят к одному определенному уровню, назы ваемому 
н у л е м  г л у б и н .  В морях, где приливные колебания уровня не
велики, за  нуль глубин принимается средний многолетний уровень. 
Исключением является Каспийское море, для которого за  нуль 
глубин принят условный горизонт. Н а Балтийском море за  нуль 
глубин принята уровенная поверхность, проходящ ая через нуль 
Кронш тадтского футш тока, леж ащ его на несколько сантиметров 
ниж е среднего многолетнего уровня у Кронш тадта. В морях, где 
приливные колебания уровней значительны, т. е. средняя величина 
прилива более 50 см, за  нуль глубин принимаю тся уровни, связан 
ные с наинизшим положением уровенной поверхности моря. Это 
так  назы ваемы й т е о р е т и ч е с к и й  н у л ь  г л у б и н  (ТН Г) — 
наиболее низкий уровень, возможный по астрономическим причи
нам. Он вычисляется различными способами по гармоническим по
стоянным (см. стр. 143), которые определены для многих портов 
М ирового океана.

Г Л А В А  14. ВОЛНЫ В ОКЕАНАХ И МОРЯХ 

§ 50. К лассификация волн

К олебательны е движения, при которых частицы описывают зам 
кнутые или почти замкнутые орбиты, соверш ая вертикальные и 
горизонтальные перемещения, носят название в о л н .  Волны, н а
блю даемые в морях и океанах, разнообразны  по форме, характеру 
колебаний, разм ерам  и другим особенностям. По происхождению, 
т. е. в зависимости от сил, возбуж даю щ их их, волны подразделяю т 
на ветровые (волны трения), приливные, анемобарические, сейс
мические (цунам и), корабельные.

В е т р о в ы е  волны возникаю т под действием тангенциального 
трения и нормального давления воздуш ных масс, движущ ихся над  
водной поверхностью.

П р и л и в н ы е  волны возбуж даю тся приливообразую щ ими си
лам и Луны и Солнца. Эти волны характерны  тем, что вертикаль
ные смещения частиц воды, описывающих длинные эллиптические 
орбиты, проявляю тся в периодических колебаниях уровня океа
нов и морей, а горизонтальные смещения определяю т поступа
тельные периодические движения воды в форме приливных те
чений.

А н е м о б а р и ч е с к и е  волны — длинные волны, связанны е 
с прохождением барических систем (циклонов, тайф унов); возни
каю т в связи с изменениями давления атмосферы и ветровых усло
вий.

С е й с м и ч е с к и е  волны создаю тся резкими вертикальными и 
горизонтальными движениями земной коры при землетрясениях,
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оползнях и подводных извержениях Н а поверхности океанов и 
морей эти колебания возбуж даю т серию свободных волн, распро
страняю щ ихся с большой скоростью и создающ их у берегов явле
ние цунами.

К о р а б е л ь н ы е  волны возникаю т при движении корабля или 
иного твердого тела в воде.

Волновые процессы развиваю тся при участии не только этих 
внешних возбуждаю щ их' сил, но и других физических факторов, 
сопутствующих или противодействующих основным силам. Волны, 
развитие которых определяется силой тяж ести, назы ваю т г р а в и 
т а ц и о н н ы м и .  Под влиянием пульсаций давления ветра в тонком 
поверхностном слое возникаю т капиллярные волны (р я б ь ), кото
рым противодействуют капиллярны е силы, т. е. силы поверхност
ного натяж ения воды (см. стр. 15). Это первичная стадия развития 
ветровых волн, которые при дальнейш ем воздействии ветра преоб
разую тся в гравитационные. Н а их наветренных склонах могут 
вновь появляться первичные капиллярны е волны.

Волны классифицирую т и по другим признакам. Все волны, ко
торые существуют в результате действия внешних сил, называю тся 
вынужденными, а остаю щиеся после прекращ ения воздействия 
силы — свободными. П ериод вынужденных волн близок к периоду 
возбуж даю щ ей силы, а амплитуда колебаний зависит от ампли
туды внешней силы, размеров, формы и глубины бассейна. По ф азе 
вынужденные колебания смещены относительно ф азы  внешней 
силы. Свободные волны имеют период и амплитуду колебаний, з а 
висящ ие от морфометрических условий бассейна, его размеров, из
менений глубин и очертаний. В реальных условиях вынужденные и 
свободные ветровые, приливные, барические и сейсмические волны 
могут иметь различный профиль, в зависимости от которого их под
разделяю т на поступательные, стоячие и поступательно-стоячие 
(рис. 22).

П о с т у п а т е л ь н ы е  — это вынужденные или свободные про
грессивные волны, у которых наблю дается перемещение профиля 
волны в пространстве.

С т о я ч и е  в о л н ы  возникаю т в результате интерференции 
прогрессивных волн, бегущих с разных направлений и, в частности, 
отраж енны х берегами.

У поступательных волн частицы воды соверш аю т колебания по 
круговым или эллиптическим орбитам; у правильных стоячих волн 
колебания происходят по орбитам, вертикальным в пучностях, го
ризонтальным в узлах  и наклоненным в промеж утках меж ду пучно
стями и узлами.

У стоячих волн наибольш ие вертикальные колебания отмеча
ются в пучностях, а наименьшие — в узлах.

' в  этом случае при мгновенных изменениях рельефа дна возникает упругая 
деформация, связанная с резким изменением объем а и давления внутри водной 
среды.
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Рис. 23. Формы волны.
а  —  двухмерная, б — трехмерная.



И ногда в результате неполного отраж ения прогрессивных волн 
в бассейнах с переменным поперечным сечением возникаю т слож 
ные п о с т у п а т е л ь н о - с т о я ч и е  волны.

По форме выделяю т двухмерные волны, имеющие большую про
тяж енность гребня, и трехмерные, длина гребня которых соизме
рима с длиной волны (рис. 23).

По разм ерам  волны делят на короткие, волны конечной глу
бины и длинные. Это подразделение определяется отношением

К
длины волны X к глубине моря Я . Если отношение - ^ < 2 ,  волны

Я %
короткие; если волны конечной глубины и при ^ > 2  волны

длинные. Короткие волны обычно и короткопериодные, а длин
н ы е— долгопериодные. По расположению  различаю т поверхност
ные и внутренние волны. Поверхностные возникаю т на поверхности 
океана, внутренние — в толщ е воды, на поверхности раздела слоев 
воды с различной плотностью.

§ 51. Элементы волн

Волна характеризуется следующими элементами: высотой,
длиной, периодом, скоростью распространения (фазовой и орби
тальной), крутизной, фронтом, направлением распространения 
(рис. 24).

В ы с о т а  /г — разность уровней гребня и подошвы волны, р ав 
ная ее удвоенной амплитуде a  =  0,5/i. (Н ередко высоту неверно 
определяю т как  вертикальное расстояние между гребнем и подош
вой. Это расстояние не вертикально, а почти горизонтально.)

Д л и н а  в о л н ы  А. — кратчайш ее горизонтальное расстояние 
меж ду двум я соседними гребнями или подош вами. Д л я  поступа
тельных волн — это расстояние меж ду двум я частицами, находя
щимися в одинаковой ф азе колебаний.

П е р и о д  в о л н ы  т — время одного обращ ения частицы по ее 
орбите. Это промеж уток времени между прохождением двух сле
дующих один за  другим гребней через одну и ту ж е точку прост

ранства. Период равен: ® — угловая скорость орби

тального движ ения; величина, обратная периоду назы вается

частотой.
С к о р о с т ь  р а с п р о с т р а н е н и я  в о л н о в о г о  п р о 

ф и л я ,  и л и  ф а з о в а я  с к о р о с т ь ,  с — горизонтальное расстоя
ние, проходимое любой точкой профиля волны в единицу времени. 
З а  полный период т профиль волны сместится со скоростью с на 
расстояние, равное длине волны:

— _L
т
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о р б и т а л ь н а я  с к о р о с т ь  v — линейная скорость движения 
частицы по орбите. В случае круговых орбит средняя линейная ско

рость v = — — или v =  2nrf ,  где г — радиус орбиты.
%

К р у т и з н а  в о л н ы  б — угол наклона волнового профиля к го
ризонту, т. е. угол между нормалью  к волновому профилю и вер
тикалью  (или между касательной и горизонталью ). Средняя кру
тизна определяется отношением высоты волны к полудлине (б==

=  но для удобства на практике для определения крутизны

пользую тся отношением высоты к длине |  б = - ^ )  •

Рис. 24. Элементы волны.

Ф р о н т  В О Л Н Ы — линия, проходящ ая вдоль гребней волны 
нормально направлению  перемещения волнового профиля.

Н а п р а в л е н и е р а с п р о с т р а н е н и я  волны — направление, 
откуда идет волна (азим ут в градусах или рум бах).

§ 52. Основы теории волн

И стория исследования морских волн восходит к трудам Н ью 
тона, Л ап ласа , Л агр ан ж а и др. П ервые теории морских волн б а
зировались на полож ениях классической гидродинамики и связаны 
с работам и Герстнера, Стокса, Релея, Д ж еф риса, Кельвина и др. 
Больш ой вклад  в изучение волн внесен трудами отечественных уче
ных А. И. Н екрасова, Н. Е. Кочина, Л . Н. Сретенского, В. М. М ак- 
кавеева, В. В. Ш улейкина, Ю. М. Крылова, Л . Ф. Титова и многих 
других.

Все классические теории волн рассм атривали установивш ееся 
волнение, которое сущ ествует после прекращ ения действия внеш
него импульса, т. е. свободные гравитационные волны, которым 
больш е всего отвечает зыбь. В этих теориях исследовалась форма 
волнового профиля при различной глубине моря, кинематическая 
структура, закон изменения движ ения с глубиной и были получены 
формулы для основных элементов волн. Одной из ранних теорий 
волн на большой глубине была теория трохоидальных волн, опубли
кованная в 1802 г. чешским ученым Герстнером. Она построена на 
допущениях, что море бесконечно глубоко, вода состоит из отдель
ных материальны х частиц, лишенных внутреннего трения, частицы, 
находящ иеся на одной и той ж е  глубине, описывают замкнутые 
орбиты одинакового радиуса, но различаю тся по ф азе, так  как

8 Зак. № 266 113



приходят в движение неодновременно. При такой кинематике час
тиц волновой профиль имеет форму трохоиды. Н а рис. 25 приво
дится трохоида — кривая, представляю щ ая собой след точки/п, ле
ж ащ ей на поверхности производящ его круга радиусом го, располо
женного внутри катящ егося круга радиусом R  при перемещении его 
без скольжения по горизонтали (Х Х )  в пространстве. К ривая, опи
санная точкой М  катящ егося круга, будет циклоида, т. е. предель
ная кривая семейства трохоид. Н а рис. 22 а  показано движение час
тиц воды при поступательном перемещении профиля в пространстве. 
С началом действия ветра к аж д ая  из двух соседних частиц, рас
положенных слева с наветренной стороны, приходит в движение 
раньше. Частица 1 выйдет из состояния покоя раньше, чем ч а 
стица 2, которая отстает от частицы 1 на угол 0i, а частица 2 от
5 — на 02 и т. д.

2%R

Рис. 25. Трохоида и циклоида.

Все частицы, леж ащ ие на одной глубине (изобаре), с началом 
волнения находятся в разной ф азе колебаний 0. Соединив точки
1, 2, 3, 4 я т. д., можно получить профиль волны в момент to. М о
жно получить волновой профиль и в момент t ' , соединив точки 
1', 2' ,  3'  и т. д., который будет смещен в направлении действия 
ветра. Аналитически, реш ая уравнения движения, и геометрически 
трохоидальная теория дает выраж ения для волнового профиля 
в виде:

^ := /? 6 - |- r s in e ,
г = г с о з 6 ,  (39)

п ^где X и 2 — текущие координаты частиц;, -------радиус катящ е-
и

гося круга; 1' = —)— радиус производящ его круга; 0 — ф аза, опре-
•См

деляю щ ая положение частицы в ее орбите.
Ф аза, зависящ ая от положения центра орбиты относительно н а

чала координат и времени (рис. 22 а ) , имеет выражение

l = k a  — u)t,
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где k  =
2п

носит название волнового числа; со =
2п

■ угловая
I  ' X

скорость; X -— длина волны; х  — период; а — расстояние центра ор
биты, описываемой частицей от среднего уровняв  момент временив.

Трохоидальная теория дает основные формулы для определения 
элементов волн — длины %, периода х и скорости с:

Х = 2я

- J L
2it

2т:1

(40)

(41)

(42)

Т ак как  длина, период и скорость распространения волн свя
заны  м еж ду собой уравнением % =  сх, то, измерив один из трех 
элементов, можно определить остальные два (табл. 18). Высота 
волн h  определяется инструментально или по эмпирическим форму
лам , полученным из непосредственных наблюдений.

Т а б ли ц а  18

\ X с

X _ 1.56x2 0,64с2

х 0,8 / Г — 0,64с
с 1 ,2 5  / Г 1 ,56х —

Если принять ^  =  9,81 м /с^ входящ ее в расчетные формулы, то, 
определяя длину волны в метрах, период в .секун дах , а скорость 
в м/с, можно получить простые формулы, связы ваю щ ие X, с, х.

В трохоидальной теории получен закон изменения радиусов г 
круговых орбит с глубиной, а следовательно, и высот волн, так  как 

Ло
г о = ^ :

h^ = h o e
2тс

(43)

(44)

где Го и ha — радиус орбиты и высота волны на поверхности моря; 
Гг и hz — радиус орбиты и высота волны на глубине z.

И з этих выражений следует, что с увеличением глубины в ариф 
метической прогрессии радиусы орбит, а такж е и высоты волн убы
ваю т в геометрической прогрессии. Отсюда вытекает, что на
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уменьш ается в 23 раза , т. е. почти до 4% поверхностной, а на глу
бине, равной длине волны (2 =  Х), — в 535 раз. Таким образом, на 

Я.
глубине, равной волнение можно считать затухш им. Выводы

трохоидальной теории волн применимы главным образом при ис
следовании зыби.

Д л я  исследования волн в открытом море и прибрежной полосе 
приходится обращ ать внимание на соотношение меж ду длиной 
волны и глубиной моря и использовать выводы не только теории 
коротких трохоидальных волн, но и теории волн конечной глубины 
и длинных волн. Если глубина Я  велика, то при отношении Я Д ^  
^ 0 , 3 -ь0,5 орбиты частиц круговые, а профили трохоидальных волн

2распространяю тся со скоростью — , следовательно, период т,

длина Я, и другие элементы определяю тся по формулам трохоидаль
ной теории.

Если глубина Я  конечна и отношение 0,1 <  Я Д < 0,3-^-0,5, эл 
липтические орбиты вытянуты и профиль волны близок к синусои
дальному. Это волны мелководья, распространяю щ иеся со скоро
стью

( « )

которая зависит не только от длины волны, но и от глубины моря. 
Если глубина моря м ала по сравнению с длиной волн, то гипербо
лический тангенс

(46)

тогда скорость будет равна c^ = g H .  Это известное вы раж ение Л а г 
р ан ж а—Эри для скорости распространения свободных длинных 
волн, у которых длина превосходит глубину моря и отношение 
Я Д ^ 0 ,1 .  Они возникаю т главным образом  под действием приливо- 
)бразую щ их сил Луны и Солнца, а такж е геотектонических сил. 
О днако и ветровые волны, распространяясь с больших глубин на 
малые, могут преобразовываться в длинные, когда их длина начи
нает превосходить глубину моря. У длинных волн профиль сину
соидальный и орбиты частиц представляю т собой эллипсы, очень 
сильно вытянутые в горизонтальном направлении. Заметим , что 
скорость перемещения волнового профиля длинной волны c ^ = g H  
зависит от глубины и не зависит от других элементов. При переходе 
на малые глубины скорость распространения длинных волн опре
деляется формулой Д удсона

где а — амплитуда волны.

глубине, равной половине длины волны высота волны

c = V g { M + 3 a ) ,  (47)
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М аксимальная скорость горизонтальных смещений частиц (те
чений) связана с амплитудой волны а  и глубиной моря Я  форму
лой Комоа

Д лина и период длинных волн определяю тся выражениями:

(49)

(50)

§ 53. Групповая скорость и энергия волн

В природных условиях волны представляю т собой сумму н ал а
гаю щ ихся друг на друга простых колебаний, распространяю щ ихся 
в одном или в разны х направлениях и имеющих различны е высоты 
и периоды. При наложении волн (интерференции) с различными 
элементами возникает явление, назы ваемое б и е н и е м .  Основными 
причинами образования групп больших волн, разделенны х поло
сами меньших волн, служ ат пульсация скорости ветра и различия 
скоростей отдельных волн. Д огоняя друг друга и интерферируя, они 
образую т группы. Групповые волны начинаю т исчезать при преоб
разовании ветровых волн в волны зыби. Т ак  как  волны бегут груп
пами, возникло представление о «девятом вале». В разны х райо
нах Мирового океана самыми крупными могут быть третий, седь
мой и одиннадцатый или п-ный, в том числе и девятый, вал . 
Закономерность в чередовании крупных результирую щих и мелких 
волн определяется ветровыми и геоморфологическими условиями. 
В случае большой глубины моря скорость перемещ ения результи
рующей волны, назы ваем ая групповой скоростью и равная

не совпадает с фазовой скоростью интерферирующих волн с\ и Сг. 
Так как  периоды этих волн в глубоком море близки друг к другу, 
то Cl и С2 полагаю т равными их средней скорости Сср, тогда

(52)

т. е. групповая скорость волн, распространяю щ ихся на большой 
глубине, равна половине фазовой скорости с. Д л я  мелководных 
районов для случая волн конечной глубины групповая скорость з а 
висит от параметра б =  2 я - ^  и равняется

гр 2 - i h i r ;  • (53)
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При малых значениях Я Д  вы раж ение sh 26 приближ ается к 26 
и Сгр стремится к фазовой скорости с, что справедливо для прилив
ных волн, длина которых значительно превосходит глубину моря. 
Групповая скорость волн определяет скорость переноса энергии 
волн и входит в уравнение баланса энергии.

Энергия, которой обладаю т волны, слагается из кинетической, 
возникаю щ ей от обращ ения частиц воды по орбитам, и потенциаль
ной, которая определяется тем, что частицы при волновом дви ж е
нии приподняты над невозмущенным уровнем. Вследствие этого 
осредненное за  период значение потенциальной энергии зависит от 
величины превышения центров орбит над положением частиц 
в покое.

Кинетическая энергия равна

или

Лотак  как

(54)

П отенциальная энергия

(55)

П олная энергия, которой обладает волна, имею щ ая протяж ен
ность гребня Ь, длину волны К и плотность воды р, определится 
выражением

E = E „ + E , = - L p g h 4 l .  (56)

Энергия поступательной волны переносится со скоростью, р ав 
ной групповой скорости волн.

В случае стоячей волны сум марная энергия

(57)

П олная энергия стоячей волны вдвое меньше полной энергии 
прогрессивной волны. В стоячей волне кинематическая и потенци
альная энергия переходят одна в другую.

§ 54, С труктура волн

Рельеф  морской поверхности имеет сложную топографию под 
влиянием трения и неравномерного давления ветра, имеющего 
сложную  динамическую структуру. Одновременно с волнообразным 
движением может возникать и вихревое, в результате чего поверх
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ность моря принимает беспорядочный вид. Гряды волн исчезают^ 
волны наклонены по самым разнообразны м направлениям. И з 
двухмерных они становятся трехмерными.

К огда волнение начинает затухать, преж де всего исчезают м а
лые волны, затем  более крупные и на море остаю тся только очень 
длинные и пологие волны зыби. Они надолго переж иваю т малы е 
волны, уходя на тысячи километров от места возникновения вол
нения. Ф орма профиля зыби приближ ается к трохоиде.

К  более правильным, близким к трохоидальным относят такж е 
развиты е штормовые волны. П рофили вынужденных ветровых волн 
оказы ваю тся несимметричными. Н аветренны е склоны имеют боль
шую протяженность и пологи, а подветренные более короткие и 
крутые. П о данным стереофотосъемки и исследований В. В. Ш у- 
лейкина, крутизна волн леж ит в пределах 15— 16° при ветре 2— 
3 б алла  и возрастает до 20° при более сильном ветре. Крутизна 
мелких вторичных волн не превосходит 30°, достигая иногда на от
дельных участках 45°. К рутизна зыби меньше, чем ветровых волн. 
К ак показы ваю т наблю дения, орбиты частиц воды оказываю тся 
незамкнутыми за  один период волны и испытывают переносное 
движение в направлении перемещения волны. Это поступательное 
движение носит название в о л н о в о г о  т е ч е н и я ,  обнаруженного 
экспериментально в 1954 г. Ш улейкиным.

Скорость этого переносного движ ения изменяется за  период 
волны. О средненная скорость за  один период для поверхности 
имеет вы раж ение

'г'теч=^О^^С, (58)

. 2я  „
где k = —— \ Го — радиус поверхностной орбиты; с — скорость пере-

А

мещения волнового профиля.
С волновым течением связано увеличение фазовой с и групповой 

Сгр скоростей волн на величину скорости волнового течения.
Н а глубине скорость волнового течения имеет выраж ение

_^
v , = r W c e   ̂ \  (59)

Волновое течение изменяет орбитальное движение частиц и 
форму волнового трохоидального профиля.

§ 55. Физические условия возникновения и развития 
ветровых волн

Основной вопрос в исследовании ветровых волн состоит в вы яс
нении механизма передачи энергии ветра волне. Энергия, переда
ваем ая ветром водной поверхности, распределяется м еж ду колеба
ниями с разными периодами, различие в которых приводит к ин
терференции и возникновению групп волн. С лож ная динамическая 
структура ветра, его пульсация по скорости и направлению

119



определяют возникновение широкого спектра волн различной час
тоты. М еханизм передачи энергии ветра волнам рассматривается 
различно отдельными авторами. Основы для решения этой проб
лемы залож ил В. М. М аккавеев, предложивш ий использовать 
уравнение энергетического баланса. Уравнение баланса энергии, 
предлож енное М аккавеевы м, имеет вид

(60)

где
дЕ
dt

■изменение энергии волн во времени; Vc — скорость пере

носа волновой энергии в направлении распространения волн, р ав 
ная групповой скорости Сгр; л: — расстояние, проходимое волной 
вдоль оси X;  Л!,, — энергия, получаемая от ветра; Wp. — количество 
энергии, теряемое вследствие рассеяния (диссипации).

Рис. 26. Схема питания волн энергией ветра (по В. В. Шу- 
лейкину).

Основная роль, по М аккавееву, принадлеж ит касательному н а
пряжению  ветра x= yp 'w^,  где y — коэффициент трения между 
атмосферой и водой, р'  — плотность воздуха и w — скорость ветра.

Существует точка зрения, что передача энергии ветра волне 
происходит главным образом вследствие разности давления на н а
ветренном и подветренном склонах волны (рис. 26). Этой точки 
зрения придерж ивается Ш улейкин, который экспериментально ис
следовал механизм передачи энергии ветра волне и получил вы ра
жение для мощности, передаваемой волне нормальным давлением,

M ^ M = A h ( w ~ c f ,  (61)

где А — эмпирический коэффициент; остальные величины сохра
няют прежние значения.

Из вы раж ения (61) следует, что основная роль в процессе р а з 
вития волн принадлеж ит относительной скорости ветра

( ® ' - ^ ) ' = ( i - - | г Г

В ыражение (61) можно представить в виде

(62)
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Q
Отношение — ='P  служ ит показателем  нарастания волн.

Р еш ая вопрос о передаче энергии ветра волне, отдельные иссле
дователи придерж иваю тся точки зрения, что необходимо учитывать 
и касательное напряж ение, и нормальное давление (X. Свердруп, 
В. М анк, Ю. Крылов и д р .), для расчета которых используются 
формулы, аналогичные предыдущим.

Существует много решений уравнения баланса энергии ветровых 
волн. Н а их основе разработаны  различны е методы расчета волн 
и формулы связи меж ду элементами волн и ветром. Н а каж дой 
стадии развития волн увеличение энергии, передаваемой от ветра, 
определяет рост элементов волн, в частности увеличение высоты, 
длины и скорости распространения. Н арастание длин волн проис
ходит быстрее высот, с чем связано уменьшение крутизны волн. 
Устойчивые волны существуют при определенной крутизне б =  
=  1/7-f-1/10, после чего начинаю т разруш аться.

§ 56. Распространение ветровых волн в прибрежной зоне

При распространении волн из открытой части моря к поис- 
режью  они подвергаю тся деформации и сопровождаю тся явлением 
рефракции в зависимости от изменений глубины моря, характера 
и направления набегаю щ их волн относительно берегов. У приглу- 
бых берегов отраж енны е волны интерферирую т с набегаю щ ими, 
в результате чего возникаю т стоячие колебания, высота которых 
в пучностях равна примерно удвоенной высоте набегаю щ ей волны. 
Силу удара при этом, т. е. давление воды, приближенно можно 
определить по формуле

/» = 0 ,5 1 А 4 "2 ,4 1  т/м^.

Т ак как  у берегов затруднительно определять высоту h  и длину 
волн %, Ш улейкиным предлож ена формула для определения д ав 
ления по периоду

/» = 0 ,0 9 т  т/м^.

Н а океаническом побереж ье сила удара увеличивается до 38 т/м^ 
в морях, особенно внутренних,— до 15— 10 т/м^. О бруш иваясь на 
изрезанный скалистый берег, волны разруш аю тся, затрачивая свою 
энергию на абразию  берега, а при набегании на пологие берега 
разруш аю тся раньше, чем достигаю т его. Н аиболее интенсивно 
волны деформирую тся при переходе на мелководье.

При продвижении волн по мелководью наблю дается несиммет
ричность профиля волны, что определяется неодинаковой фазовой 
скоростью перемещения гребня и подошвы. Гребень движ ется бы
стрее, догоняя подошву предшествующей волны, передний склон 
ее делается более крутым и обруш ивается. Гребни опрокидываются, 
когда скорость движ ения частиц на вершине волны превыш ает ее
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ф азовую  скорость. Опрокидывание гребней в гГрибрежной зоне про
исходит с глубины Я кр =  1,3/г.

При переходе волн в прибрежную  мелководную зону их скорость 
:и длина уменьшаются, высота крупных волн несколько уменьш а
ется, а мелких увеличивается.

Перед разруш ением длина убывает пропорционально УЯ (глу
бине м оря), скорость — пропорционально УЯ, а период становится

4 -------
больш е и высота возрастает обратно пропорционально у я .

При уменьшении длины и одновременном увеличении высоты 
увеличивается крутизна, при достижении критического значения 
которой акр и происходит разруш ение гребней и образование при
боя (рис. 27) .

При продвижении волн по мелководью трение частиц о дно з а 
держ и вает  их движение; скорость перемещения верхних слоев ста

новится больше, чем нижних, они сдвигаются, гребень волны опро
кидывается и рассы пается пеной. Т ак возникает прибой. При под
ходе к мелководью на некотором расстоянии от берега, на полосе 
■отмели или у рифов, это явление назы ваю т б у р у н о м .  Прибой 
имеет различный характер в зависимости от особенностей берега. 
Н а  отмелом берегу глубины уменьш аются постепенно, поэтому и 
прибой здесь более спокоен. У крутых приглубых берегов возникает 
обр атн ая  волна, несколько уменьш аю щ ая силу удара следующей за 
ней волны. При ударе волн о крутые берега образую тся взбросы, 
достигаю щ ие у приглубых берегов высоты 50— 60 м и более.

§ 57. Реф ракция волн

При переходе волн на малы е глубины наблю дается явление 
рефракции, которое состоит в том, что волны изменяют свое н а
правление и их фронт стремится занять положение, параллельное 
берегу. Это явление возникает вследствие неодинаковой фазовой 
скорости распространения отдельных участков гребней волн при пе
реходе в прибрежную зону. Н а рис. 28 показаны  последовательное 
лолож ение фронта волн M N  и векторы скорости распространения 
волн. Участки фронта волны, расположенные ближ е к берегу, дви
ж утся медленнее, чем те, что еще удалены  от малых глубин.

Угол а  между фронтом волны и линией, параллельной берегу, 
в точке с глубиной Я  зависит от угла ссо в открытой части моря на
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глубине Яо и периода волны т. По Ш улейкину, этот угол можно 
определить из выраж ения

'0.05т2

(63)
1 +

sin а=
1 +

Яо

Я

Д ля открытого моря, откуда распространяется волна, если глу
бина превыш ает ее полудлину, Яо можно принять бесконечной и 
предыдущее вы раж ение записать в виде

sin а= Я  sin «о
Я  +  0,05x2 • (64)

При рефракции происходит изменение длин, высот и крутизны 
волн. Кроме явления рефракции, наблю дается искривление гребней

волн вследствие резких изменений очертаний береговой линии. При 
обходе мысов, отдельных выступов и других форм изрезанных бе
регов возникаю т дифракционные волны. Они распространяю тся на 
закрыты е участки, отделяясь от основной системы волн. Д и ф р ак
ционные волны возникаю т, когда длина волн соизмерима с линей
ными разм ерам и препятствия. В природных условиях иногда н а
блю дается сочетание явлений рефракции и дифракции волн.

§ 58. М етоды наблю дения и расчета волн

Изучение волн осущ ествляется инструментальными методами 
с помощью береговых и морских волнографов. К наиболее совер
шенным методам регистрации волн следует отнести стереофото
съемку и аэрофотосъемку, в результате которых получают изобра
жение волнового рельеф а в изолиниях высот уровня. Кроме того, 
исследование волн осущ ествляется на моделях в лабораторны х 
условиях и экспериментальными методами, как, например.
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в специальном штормовом бассейне, созданном академиком 
В. В. Ш улейкиным.

Н а инструментальных методах наблюдений строится современ
ная методика расчета элементов волн. Н аряду с большим числом 
эмпирических соотношений между элементами волн и элементами 
ветра (его скоростью ш, направлением Ow, временем действия tw, 
разгоном D,  т. е. длиной воздушного потока над морем) и глубиной 
моря Н  широкое распространение получили методы расчета, бази 
рующиеся на уравнении баланса энергии,— это так  назы ваемы е 
энергетические методы. Больш ое развитие получили в последние 
годы статистические методы анализа и расчета ветровых волн.

Д ля  расчета элементов волн составлены номограммы, таблицы 
и атласы  волн для различных районов Мирового океана, которыми 
широко пользуются мореплаватели, портостроители и другие спе
циалисты.

Н аряду с существующими современными методами расчета эле
ментов волн до последнего времени широко используется визуаль
ный метод оценки волнения по девятибалльной системе (табл. 19).

Таблица 19

Шкала степени волнения

Высота волны, 
м

0)
S

i  ^ р  S  «CQ\0

Характеристика

волнения
Высота волны, 

м

IV

| |
Шю

Характеристика
волнения

0 0 Волнение отсут 2 , 0 - 3 ,5 V Сильное
ствует 3 ,5 —6,0 VI Очень сильное

0—0,25 I Слабое 6 ,0 —8,5 V II Очень сильное
0,25—0,75 II Умеренное 8 ,5 — 11,0 VI I I Очень сильное
0 ,7 5 — 1,25 II I Значительное 11,0 и более IX Исключительное
1,25—2,0 IV Значительное

В основу ее положены высоты заметных крупных волн (обеспечен
ностью около 3 % ).

Н а современном этапе исследования морского волнения основ
н ая зад ач а  состоит в разработке единой теории волн, на основе 
которой можно осущ ествлять расчет и предсказание их характе
ристик. В решении этой задачи  определилось несколько направле
ний, в частности изучение функциональной связи между средними 
значениями элементов волн и ф акторами волнообразования с ис
пользованием уравнения среднего энергетического баланса волн и 
уравнения связи между элементами волн. Это направление бази 
руется на работах В. В. Ш улейкина. Второе направление связано 
с  изучением закономерностей распределения волн в волновом поле. 
В задачу этого направления входит математическое описание слож 
ной волновой поверхности и количественная вероятностно-статисти
ческая характеристика различных волн. Работам и многих отечест
венных и зарубеж ны х исследователей (Ю. М. Крылов, И. Н. Д а-
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видан, М. Лонгет-Хиггинс, Г. Нейман и др.) определены функции 
распределения отдельных элементов волн (высот, длин, периодов) 
и их взаимосвязь.

Д л я  удовлетворения потребностей мореплавания, кораблестрое
ния и гидротехнического строительства предложены различные эм 
пирические формулы, номограммы и кривые, полученные на основе 
теоретических (расчетных) и эмпирических данных. При исследо
вании многолетнего реж им а волнения производится расчет волн по 
полям ветра с использованием соотношений меж ду элементами волн 
и парам етрам и ветра. Кроме того, используются вероятностные х а
рактеристики волн и ветра и многолетнее распределение их соот
ношений. По типовым полям ветра, полученным на основе типиза
ции атмосферных процессов над акваторией океана, моря, озера 
или водохранилищ а, составляю тся атласы  полей волн. Д ля  более 
точных расчетов волнения в отдельных районах моря Г. В. Рж е- 
плинским разработаны  кривые распределения волн относительно 
наблю даемой скорости ветра, режимные кривые распределения 
волн, интегральной повторяемости волн относительно разгонов 
(Л . Ф. Титов, М. Зубова и др .).

§ 59. Ветровые волны в океанах и морях

Ветровые волны и зыбь изменяю тся во времени и в пространстве 
в зависимости от физико-географических, синоптических и гидроме
теорологических условий.

Ветровые волны высотой 18 м отмечены в северной части Тихого 
океана во время продолжительного ш торма ураганной силы. В ант
арктических водах с д /э  «Обь» в 1958 г. была зарегистрирована 
волна высотой 24,5 м. Н аибольш ая длина океанических волн может 
достигать 400 м. Обычные штормовые волны имеют высоту до 8 м, 
длину до 150 м, период до 8 секунд, скорость до 18 м/с, крутизну 
не больше Vio (обычная до V20'—Vso).

По данным многочисленных судовых наблюдений, наибольшую 
повторяемость во всех частях М ирового океана имеют волны высо
той менее 2,1 м (66% ). П овторяемость волн высотой 6 м и более 
невелика и в среднем составляет всего лиш ь 8% . Распространение 
высоких волн на поверхности М ирового океана связано с распро
странением штормов. Ш тормовыми областями являю тся северные 
части Антарктического и Тихого океанов, а такж е все пространство 
М ирового океана к югу от 40° ю. ш. Тропические ураганы  наблю 
даю тся у южной и северной границ экваториальной области. 
В большинстве районов М ирового океана высокие волны отмеча
ются преимущественно в определенные сезоны года, и только в ю ж 
ном сплошном водном кольце М ирового океана (в особенности 
в Индийском океане) в течение всего года высота волн превыш ает
3 м. В северной части Атлантического океана наибольш ая повто
ряемость таких волн приходится на февраль, в центральной, откры
той части Индийского океана и в наиболее северных частях А тлан
тического и Тихого океанов — на август.
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в  морях разм еры  волн меньше. Высота их обычно не превосхо
дит 9 м, длина — до 150 м. Крутизна ж е волн больш е — до Vs и на 
мелководье до V4. М еньшие разм еры  волн в морях связаны  с мень
шими разм ерам и морей по сравнению с океанами и меньшей устой
чивостью ветров. По этой ж е причине вероятность появления значи
тельной зыби на морях меньше, чем в океанах. Больш ое влияние 
на волновой реж им морей, оказываю т расчлененность бассейна, 
рельеф дна, условия проникновения волн из открытого океана или 
из соседних морей, развитие ледяного покрова, особенности ветро
вого реж има. Так, зимой К расное море принадлеж ит к одному из 
самых «тихих» морей, так  как  оно узкое и вытянуто в направлении, 
не совпадаю щ ем с направлением господствующих ветров. Б арен 
цево море, наоборот, одно из самых бурных. Это море на зап ад е  
непосредственно переходит в открытые пространства Н орвеж ского 
моря, откуда приходят высокие волны. Кроме того, над Баренцевы м 
морем часто проходят обширные и интенсивные циклоны.

§ 60. Внутренние волны

Внутренние волны — это волны, возникаю щ ие в толщ е воды оке
анов, морей и озер на поверхности раздела слоев воды с различ
ной плотностью. Внутренние волны, так  ж е как и поверхностные, 
могут возникать под действием внешних импульсов, таких, как  
продолжительные сильные ветры, изменения поля давления атмо
сферы, приливообразую щ ие силы Луны и Солнца, сейсмические 
факторы, движение судов в резко стратифицированном море.

Современные исследования внутренних волн показываю т, что 
внутренние волны, возбуж даемы е короткопериодными метеорологи
ческими процессами, эпизодически появляю тся и исчезают; круп
номасш табные изменения поля давления атмосферы и приливооб
разую щ ие силы создаю т длинные внутренние волны, оказываю щ ие 
большое влияние на реж им океанов и морей. Оно проявляется в вер
тикальных и горизонтальных смещениях водных масс, периодиче
ских колебаниях океанологических характеристик (температуры, 
солености, содерж ания кислорода и др .). Поэтому сведения об эле
ментах этих волн можно получить из анализа колебаний гидроло
гических характеристик по данным долговременных наблюдений. 
Эти данные можно использовать для расчета ф аз и амплитуд коле
баний каж дой характеристики на различных горизонтах в связи 
с прохождением внутренних волн и вычислять по ним элементы 
волн. Н апример, амплитуда внутренней волны может быть опреде
лена по следующему выражению:

л . - - ^ . (65)
дг

где Лв — амплитуда внутренней волны; At  — амплитуда колебаний
59

температуры на данном горизонте; —^  — среднии суточный верти
кальный градиент температуры внутри слоя.
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, В торая возможность выявления внутренних волн — это построе
ние изолиний изменения во времени глубины залегания данной тем
пературы  или солености, назы ваемы х изоплетами. П ри этом пред
полагается, что очертание изоплет характеризует профиль внутрен
ней волны, проходящей в данном месте.

Основными элементами, характеризую щ ими внутренние волны 
д ля двухслойного моря, служ ат скорость распространения, пе
риод, амплитуда и длина ^
(рис. 29).

Если толщ ина верхнего 
слоя hi с плотностью Pi м а
л а  по сравнению с нижним 
слоем с плотностью рг, тол
щ ина которого /i2 велика 
по сравнению с длиной вол
ны, то скорость распростра
нения волн для верхнего 
слоя имеет выраж ение

" - 4  п
,

А/

— J L

Лг

с \ = - 2% (66)

а  для нижнего, т. е. внут
ренних волн,

C2 =  gh2 Р2 — Pi 
Р2 (67)

Если длина волны боль
ш е толщины слоев, т. е. 
имеют место длинные по
ступательные волны, то ско
рость таких волн без учета 
вращ ения Земли получена 
в таком виде:

для верхнего слоя

c , = - V I V h  +  W ,  (68)

i t S O U e o U B O i f e O i t B  Очос.

Рис. 29. Внутренняя волна.
Л — теоретическая схема; Б — внутренние при
ливные волны на 385-й станции «Метеора» (ш= 
=  16°48,3' с. ш„ Я=46'17,1' 3. д., 12-14/П 1935 г.): 
а — отклонения температуры слоя 70—120 м от 
среднего значения, б — отклонение солености от 
средней величины на глубине 80 м, в — отклоне
ние северной составляющей скорости течения на 
глубине 50 м от среднего значения (по А. Де- 

фанту, 1952 г.).

Д Л Я  нижнего слоя

—  l / -  2— У Й1
ghxĥ i Е. (69)

где Е-- Р1 — р2
р1

П ервое вы раж ение представляет собой известное значение ско
рости распространения свободных длинных волн Л агр ан ж а—Эри 
для однородного моря, второе — для внутренней волны. Сопостав
ление этих выражений показы вает, что c i » c 2, так  как  величина В, 
характеризую щ ая вертикальную  устойчивость в реальных условиях, 
имеет наибольший порядок 10-^— 10-^. Следовательно, внутренние
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волны распространяю тся со значительно меньшей скоростью, чем 
поверхностные.

С учетом вращ ения Земли для свободной поверхности имеем

c \ = g { h i - \ - h ^ - \ — (70)

а для нижнего слоя

+Л2 /(2 >

где (О = 2®  sin ф — параметр Кориолиса; со — угловая скорость вра-
2я

щения Земли; ф — ш ирота; К = —.------ волновое число; £■ — устойчи-
Л

вость слоев.

П ринимая во внимание, что с = — , можно получить формулы 

для периода свободных колебаний:

7.2̂  (Д1 +  Да) ^  /у2 ')
ghih2 '' '

а с учетом влияния вращ ения Земли

7^1= 1 ^  1 . (73)
■ +

7^2=' 1 1 , (730

7’и

где Г и =  ------- период инерционных колебаний, равный поло

вине «маятниковых суток», т. е. половине периода вращ ения м аят
ника Фуко.

Рассмотрим отношение амплитуд поверхностной A i  и внутрен
ней Лг волн

(74)

Отношение амплитуд обратно пропорционально устойчивости Е  
вод на граничной поверхности и пропорционально отношению тол
щины верхнего (hi) и нижнего (/гг) слоев друг к другу. Зн ак  ми
нус говорит о том, что амплитуды этих волн находятся в противо- 
ф азах  колебаний.
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П оступательные внутренние волны перемещ аются тем медлен
нее, чем меньше различие в плотности соприкасаю щ ихся слоев, н 
с меньшей скоростью, чем поверхностные. Амплитуды их значи 
тельно превосходят амплитуды поверхностных волн, а при одина 
ковом периоде они обычно короче волн на свободной поверхности 
Внутренние волны бывают не только поступательные, но и стоячие 
Стоячие внутренние волны наблю даю тся в районах подводных по 
рогов, резко изменяющ ихся глубин, над которыми раснростра 
няются на поверхности моря приливные волны. Внутренние волны 
могут возникать не только при наличии двух слоев существенно 
различной плотности, но и при непрерывном ее изменении, а  такж е 
при наличии нескольких резко различаю щ ихся по своим х аракте
ристикам слоев. Основными ф акторами, определяющими элементы 
внутренних волн, служ ат характер и особенности стратификации 
водных масс, их вертикальная устойчивость, глубина и характер 
рельеф а дна, а такж е наличие возбуж даю щ их внешних сил. Внут
ренние волны могут возникать и распространяться в различных н а
правлениях, но при малоустойчивой и неустойчивой стратификации 
вод они могут трансф ормироваться, опрокидываясь и разруш аясь. 
Н аиболее распространены и реально .обнаруживаю тся в море при
ливные внутренние волны, которые создаю т не только вертикальные 
смещения вод, но и горизонтальные, т. е. внутренние приливные 
течения. Эти течения наблю даю тся на больших глубинах и при 
определенных условиях могут иметь максимальные скорости, более 
значительные, чем на поверхности. Запросы  практики — подвод
ного плавания,, рыбного промысла, использования тидроакуётиче- 
ской аппаратуры  —  требую т детального знания, внутренних волн 
в различных районах М ирового океана. В есьма актуальна эта  проб
л ем а  и в связи с решением задачи  о захоронении в области боль
ших. глубин радиоактивны х отходов, а такж е для многих океаноло
гических проблем, связанны х с изучением динамических условий 
в морях и океанах, вплоть до оценки T04Hoctn наблю даемых океа
нологических характеристик.

§ 61. Волны, вызываемые землетрясениями (цунами)

При резких вертикальных и горизонтальных смещениях дна, 
вызванных тектоническими процессами, в толщ е океанов и  морей 
возникаю т волновые колебания, которые на поверхности воды соз
даю т серию длинных волн, известных под японским названием цу
нами. Больш ая часть волн цунами связана с землетрясениями i  
меньш ая создается подводными вулканическими извержениями и 
оползнями. Н е все наблю даемы е подводные землетрясения сопро
вож даю тся цунами: слабы е землетрясения их. не вызывают, но и 
сильные вызываю т не всегда. Н апример, в Тихом океане из ста  
сильных землетрясений только одно создает цунами. Установлено,- 
что цунами возникаю т при силе подземных толчков более 6 баллов 
и расположении фокусов (очагов) на глубине до 40 км. При более
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глубоком расположении очагов цунами проявляю тся слабо, а при 
глубине их 75—80 км цунами почти не наблю даю тся.

К атастрофические цунами случаю тся при силе землетрясений 
М > 6 ,3  +  0,0ГЯ (где М  — магнитуда, т. е. величина, принятая для 
оценки интенсивности землетрясений, пропорциональная логарифму 
максимальной амплитуды горизонтального смещения почвы на р ас
стоянии 100 км от очага землетрясения, Н  — глубина очага). Кроме 
силы землетрясения и положения очага, большое значение в фор
мировании волн цунами имеют рельеф дна и очертания берегов. 
В открытом океане или море волны цунами не заметны, так  как  они 
очень длинные и пологие. Д лина их приближенно равна протяж ен
ности зоны их зарож дения и колеблется от 20 до 400—600 км. Она 
определяется по формуле

1 = А г ' \  (75)
период

скорость распространения
^ = В г ' 1 \  

с = ] П ё Н .

В ЭТИХ выраж ениях А =  г - р а с 

стояние от центра возмущения; Я  — глубина моря; g- — ускоре
ние силы тяжести.

Высота волн цунами достигает у берегов 5— 10 м, доходя в ис
ключительных случаях до 35 м. Волны высотой более 10 м 
редки и наблю даю тся в узких бухтах и суживаю щ ихся заливах. 
Обычно к побережью  подходит группа волн цунами (две-три и бо
л ее), причем чащ е всего они распространяю тся от эпицентра кон
центрически, а не в одном направлении, со скоростью 400—800 км/ч 
[5]. Н аиболее активные зоны зарож дения цунами связаны  с сейсми
ческим поясом Тихого океана. Это районы Алеутской, К урило-К ам
чатской, Японской, Филлипинской, М арианской впадин и побережье 
Чили. Ц унами наблю даю тся и в морях Средиземном, М раморном, 
Черном, д аж е  Каспийском.. В среднем в год проходит пять цунами, 
отмеченных приборами, но не разруш ительных. Сильные цунами 
случаю тся в М ировом океане в среднем один раз в год. Последнее 
самое крупное цунами, с которым связаны огромные катострофи- 
ческие бедствия, было 22 м ая 1960 г. у берегов Чили. В пределах 
всего М ирового океана, по неполным данным, за  2500 лет заф икси
ровано 368 случаев цунами. У берегов Японии из 99 цунами только 
17 были катастрофическими, на К амчатке из 16 — 4, на Гавайских 
островах из 49 — 5. Н а Черном море эпицентры сильных зем летря
сений расположены у Ю жного берега Крыма и у кавказского побе
реж ья от Анапы до Сочи. Крымские и кавказские землетрясения, 
которых в среднем в год насчитывается 50, не все сопровождаю тся 
цунами. Их эпицентры расположены в море. Последние цунами, 
отмеченные у  берегов Крыма, зафиксированы  26 июня и 12 сен
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тября 1927 г. У кавказского побереж ья последнее цунами относится 
к 12 июня 1966 г. Эпицентр землетрясения, вызвавш его это цунами, 
находился на расстоянии 10 км от г. Анапы. Глубина залегания 
очага 36 км от поверхности дна. Скорость распространения волн 
цунами была у Феодосии 120 км/ч, у Ялты 200 км/ч, у Гелендж ика 
180 км/ч, длина 86— 120 км.

Огромный уш ерб, приносимый волнами цунами, определяет не
обходимость организации специальных служ б предупреждения. 
В СССР, Японии, СШ А и других странах такие службы используют 
сейсмические, акустические, геофизические и океанологические н а
блюдения, производимые сетью специальных станций и научных 
учреждений.

§ 62. Сейши

Сейшами назы ваю т стоячие свободные волны, возникаю щ ие 
в полузакрытых и закры ты х бассейнах под влиянием резких нару
шений равновесия вод. Причинами этих колебаний могут быть рез
кие изменения давления 
атмосферы над бассейном
и за  его пределами, сгон- Пучность Узел ^ ^ П у ^ о с г т
но-нагонные явления при VJ — - ^ ^
быстрой смене или зату 
хании ветра, обильное вы 
падение осадков в одном 
из районов моря, созда
ющего наклон уровенной 
поверхности и стремление 
вод восстановить н ару
шенное равновесие. Сейши 
могут возникать и под 
влиянием приливных про
цессов. Возникаю щ ие в 
открытом океане или м о
ре приливные колебания 
могут создавать в зал и 
вах и полузакры ты х морях соколебательное (индуцированное) 
движ ение приливных периодов, представляю щ ее собой колебание 
всей массы этого бассейна.

Сейши могут возникать и вследствие сейсмических явлений. Они 
охватываю т бассейны в целом или их отдельные участки, заливы 
и бухты. При сейшах отсутствует поступательное движение в форме 
волны, а наблю даю тся лиш ь вертикальные колебания, при которых 
в одном месте происходит подъем, в другом — опускание уровня. 
Самый простой вид сейш, когда уровень воды у одного края бас
сейна поднимается, у другого — опускается (рис. 30 а ) . При этом 
в средней части бассейна наблю дается линия, вдоль которой не 
происходит колебаний уровня, но существуют горизонтальные пере
мещения вод (течения). Т акая  линия назы вается у з л о в о й .
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Рис. 30. Сейши.
о — одн оузловая , б — двухузловая .



Иногда наблю даю тся сейши с двумя узловыми линиями (рис. 30 6 ). 
В первом случае сейша назы вается одноузловой, во втором — двух
узловой. При одноузловой сейше частицы воды в придонном слое 
движутся вдоль дна в одном и другом направлении. Возможно 
образование сейш с тремя, четырьмя узловыми линиями и более 
(многоузловые сейш и).

И сследованиями многих ученых разработана теория сейш и 
предложены методы расчета их периодов [8]. С ам ая простая фор
мула была предлож ена М ерианом для бассейна прямоугольной 
формы с постоянной глубиной

где Г — период сейши; L — длина бассейна; g- — ускорение силы 
тяжести; Я  — средняя глубина бассейна.

Если сейши многоузловые, то период определяется формулой

■, (77)
п У  g H  '' ^

где п  — число узлов.
Периоды сейш разнообразны; от 5— 10 мин до нескольких часов 

и д аж е  суток (24, 48 ч и т. д .). Величины их невелики — от не
скольких сантиметров до I м. В аж ны е элементы сейш — это узло
вые линии, вдоль которых вертикальные колебания уровня равны 
нулю, а скорость горизонтальных смещений максимальна.

Элементы сейш зависят от морфометрических особенностей бас
сейнов; разм еров, очертаний, рельеф а дна, а такж е стратификации 
вод. В бассейнах, где воды резко стратифицированы, могут возни
кать внутренние сейши.

Сейши изучались на озерах, в заливах, бухтах и морях путем 
непосредственных измерений колебаний уровня, а такж е путем р ас
чета и моделирования этого процесса. Н а моделях такие исследо
вания проводились в ССС Р В. П. Дубовы м для Балтийского моря, 
В. Н. Соловьевым для оз. Б айкал , М. Ремизовой для  Аральского 
моря. Вследствие различий в очертаниях берегов и в рельефе дна 
сейши в морях и отдельных их частях могут значительно отли
чаться друг от друга. Так, в Алжирской бухте в Средиземном море 
отмечены сейши с периодами от 1,2 до 75 мин и с величинами 
до 1 м. Н а Азовском море (в Темрюке) наблю дались сейши с пе
риодами до 23 ч и с наибольшей величиной 80 см.

В природных условиях сейши сочетаются с другими периодиче
скими и непериодическими колебаниями. Поэтому выявление их 
в сложном реальном спектре колебательных движений водных масс 
затрудняется тем, что в некоторых бассейнах периоды сейш и инер
ционных или приливных колебаний бывают близки, как, например, 
в Балтийском море. Д л я  решения этой задачи  в современной оке
анологии широко используются численные методы, аппарат иссле
дования случайных процессов и вероятностно-статистические ме
тоды расчета.
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Сейши представляю т собой свободные колебания, поэтому их 
изучение необходимо для понимания резонансных явлений, возни
каю щих в тех случаях, когда период вынужденных колебаний бли
зок к периоду свободных колебаний в данном море или озере, з а 
ливе, бухте. Резонансные явления могут создавать колебания вод 
с огромными амплитудами.

Г Л А В А  15. П Р И Л И В Ы  

§ 63. Основные понятия

Приливы — это волновые движения воды, возникаю щ ие под дей
ствием приливообразую щ их сил Луны и Солнца. Л унная состав
ляю щ ая больш е чем в два р аза  превосходит солнечную и опреде
ляет основные черты приливных движений на Земле. Эти волны 
возникаю т не только в М ировом океане, но й в твердой оболочке 
Земли и в атмосфере. П рирода этих волн определяется условиями 
гравитационного взаимодействия между Землей, Луной и Солн
цем, поэтому в ходе приливных явлений находят отраж ение глав
ным образом  эти условия, но немалую  роль играю т и местные 
физико-географические факторы. Приливные процессы, имеющие 
периодический характер, проявляю тся в периодических приливных 
колебаниях уровня моря и в горизонтальных поступательных дви
ж ениях вод в форме приливных течений. Закономерное периоди
ческое повышение уровня от наинизшего положения, называемого 
малой водой, до наивысшего,- назы ваемого полной водой, именуют 
приливом, а закономерное уменьшение уровня от полной до малой 
воды назы ваю т отливом. Разность уровней полной и малой воды 
назы ваю т в е л и ч и н о й  п р и л и в а .

П одразделяю т приливы по периоду и характеру. П од периодом 
прилива подразумеваю т время, в течение которого прош ла одна 
полная волна, т. е. это промеж уток времени меж ду двумя сосед
ними полными или малыми водами. По периоду различаю т полусу
точные, суточные, четвертьсуточные, а такж е Ve-, 78-суточные при
ливы (рис. 31).

Полусуточные приливы имеют две полные и две малы е воды 
в течение 24 ч 50 мин, т. е. лунных суток. И х период равен 
12 ч 25 мин. Суточные приливы характеризую тся одной полной и 
одной малой водой за  время лунных суток.

В суточном движении Л уна отстает от Земли на 50,47 мин, так  
как  период ее обращ ения 27,3 суток. Лунные сутки, т. е. промеж у
ток времени между двумя последующими верхними или нижними 
кульминациями Луны, соответствуют 1,035 средних солнечных су
ток, т. е. равен 24 ч 50,47 мин.

По характеру  приливы подразделяю т на правильные (суточные 
и полусуточные) и неправильные (суточные и полусуточные) назы 
ваем ы е такж е смешанными. П равильны е полусуточные приливы 
имеют примерно одинаковые продолжительность роста и падения,
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а такж е высоты последовательных полных и малых вод. Н епра
вильные полусуточные приливы характеризую тся различием высот 
полных и малых вод, разницей времени роста и'падения уровня в те
чение лунных суток. Н аиболее сложный характер изменений уровня 
имеют неправильные суточные приливы в связи с изменениями 
склонения Луны. При малом склонении Луны, т. е. когда она при
ближ ается и переходит через экватор, приливы становятся непра
вильными полусуточными и имеют две полные и две малые воды. 
С увеличением склонения Луны, когда она уходит в тропики, исче
заю т вторые волны, увеличиваю тся амплитуды колебаний и при-
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Рис. 31. Типы приливов.
а  — правильны е полусуточные приливы  (Японское море, Д е-К астри), б — суточные 
приливы (Ю ж но-Китайское море, Х ан -Д ау). Ф азы  луны : — новолуние. 2) — пер
вая  четверть, О  — полнолуние, £  — п оследняя четверть. П олож ение Луны ; i; — на 

экваторе, N  — при наибольш ем  склонении, Л — в апогее, Р  — в перигее.

Л И В Ы  становятся суточными с одной полной и одной малой водой. 
Приливы при большом склонении Луны назы ваю т тропическими, 
а при малом — равноденственными.

При переходе с больших глубин на малы е происходит деф ор
мация приливных волн под влиянием трения о дно. П рофиль ста
новится несимметричным, появляю тся вторичные волны с перио
дом, кратным основному,— это мелководные волны с периодом 6,
4 и 3 ч, встречаю щ иеся на мелководьях и в устьях рек.

В М ировом океане преобладаю т полусуточные приливы, в част
ности вдоль берегов Атлантического, Индийского и Северного 
Ледовитого океанов. В Тихом океане, а такж е у берегов А нтарк
тиды приливы имеют смешанный характер.

В прибрежных районах приливные колебания достигаю т вели
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чины 4—6 м, причем особенно значительными они бывают в сильно 
суж аю щ ихся заливах , как, например, зал . Ф анди у п-ова Н овая 
Ш отландия (С еверная А м ерика), где они достигаю т 16 м (по рас
четам могут доходить до 18 м ). Это наибольш ая величина прилива 
в М ировом океане. С удалением от берегов величина прилива убы 
вает и в открытом океане не превыш ает 1 м. Т ак  как  приливооб
разую щ ая сила влияет на всю толщ у вод океана, приливные коле
бания наблю даю тся от поверхности до дна.

При изучении приливов сущ ественное значение имеют следую 
щие важ нейш ие их элементы: прикладной час, возраст, рост и паде
ние прилива, котидальный час, средний уровень полуприлива и 
средний уровень моря.

С р е д н и й  п р и к л а д н о й  ч а с — это средняя величина лун
ного промеж утка, представляю щ его собой промеж уток времени 
м еж ду моментом прохождения Луны через меридиан места наблю 
дений '(кульм инация) и моментом наступления ближайш ей полной 
воды.

Среднее из лунных промеж утков в дни новолуний и полнолуний 
(в сизигии) при склонении Луны и Солнца, равном нулю, и при 
среднем удалении их от Земли, назы вается п р и к л а д н ы м  ч а 
с о м  п о р т а  и измеряется в часах. Д л я  правильных полусуточных 
приливов прикладной час порта мож ет быть использован м орепла
вателями для предсказания времени наступления полной воды. 
Д л я  смешанного прилива этой величиной пользоваться нельзя, так  
как  лунные промежутки заметно изменяются, отклоняясь от сред
него значения, т. е. прикладного часа.

В о з р а с т  п р и л и в а :  а) промеж уток времени от момента но
волуния или полнолуния (сизигии) до момента наступления наи
большего по величине прилива назы вается возрастом полусуточ
ного прилива: б) промеж уток времени от момента максимального 
склонения Луны до наибольш ей по высоте полной воды назы ваю т 
возрастом тропического прилива. В озраст прилива вы раж ается 
в сутках.

Рост уровня представляет собой промеж уток времени от малой 
воды до полной, а падение — от полной воды до малой. Эти эле
менты позволяю т суДить о профиле волны и его изменениях, т. е. 
о деформации приливных волн под влиянием трения о дно или при 
воздействии ледяного покрова.

К о т и д а л ь н ы й  ч а с  — час одновременного положения гребня 
приливной волны (полной воды) в пространстве. Линия, вдоль ко
торой полная вода наступает одновременно, назы вается к о т и -  
д а л ь н о й  л и н и е й .  Схема котидальных линий (котидальная 
карта) позволяет судить о форме фронта и направлении распро
странения приливных волн.

А м п л и т у д а  п р и л и в н о й  в о л н ы  — отклонение высоты 
полной или малой воды от среднего уровня. Амплитуда представ
л яет половину величины прилива. Величина прилива и амплитуда 
бываю т наибольшими в дни новолуний или полнолуний и н азы ва
ются сизигийными, а в первую и последнюю четверти Луны — наи
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меньшими и назы ваю тся квадратурными. М еж ду этими ■ фазам,й 
Луны величины прилива имеют средние значения..

Д ля  неправильных суточных приливов вычисляют величину 
тропического и равноденственного приливов.

Больш ое практическое значение имеют с р е д н и е  у р о в н и :  
а) средний из средних высот полных и, средних высот малых вод, 
называемый средним уровнем полуприлива; б) средний суточный 
уровень; в) средний многолетний, исчисляемый для морей с четко 
выраженными приливами за  период 18,6 лет.

§ 64. Н еравенства приливов

Отклонения элементов прилива от их средних значений в связи 
с ф азами, которые проходит Л уна, изменениями склонений Луны и 
Солнца и периодически меняющимися расстояниями от светил до 
Земли назы ваю т неравенствами прилива. Основные неравенства —

Ф Ц>
\

\

Рис. 32. Фазовое неравенство.

это ф а з о в о е  (полумесячное), т р о п и ч е с к о е  и п а р а л л а к 
т и ч е с к о е .

Ф азовое неравенство состоит в том, что в дни новолуний и пол
нолуний, т. е. в сизигии,, Л уна и Солнце кульминируют одновре
менно, их приливообразую щ ие силы, склады ваясь, возбуж даю т 
лунно-солнечные приливы большой величины (сизигийные). Когда 
Л уна бывает в первой и третьей четвертях, т. е. в квадратурах, то 
ее воздействие ослабляется воздействием Солнца и полная вода 
лунного прилива совпадает с малой водой солнечного, поэтому гре
бень лунно-солнечной волны стоит ниже, а подош ва выше, приливы
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имеют малую  величину (квадратурны е) (рис. 32). Н е остается 
постоянным и лунный промеж уток при; различных ф азах  Луны. 
П ериод проявления этого неравенства равен 14,77 суток, так  как  от 
новолуния до следующего новолуния протекает 29,54 суток (сино
дический м есяц). Это неравенство меж ду сизигийными и к в ад р а
турными приливами назы вается полумесячным. Оно свойственно 
всем типам приливов, но особенно ярко вы раж ено у полусуточных.

Тропическое неравенство связано с изменениями склонения 
Луны. В течение 27,32 суток (тропический месяц) Л уна Дважды 
проходит через экватор, достигая максимальных северного и юж- 
ПогО склонений 28°. При малом склонении Луны у полусуточных 
приливов не наблю дается неравенств высот и времен наступления 
полных и малы х вод, а неправильные суточные приливы имеют 
характер неправильных полусуточных. При больших склонениях 
Луны у полусуточных приливов наблю даю тся суточные неравен
ства по величине, времени роста й падения уровня. У неправильных 
суточных приливов, как  указано на стр. 134, период колебаний ста
новится суточным с большей, чем при малом склонении, величиной 
(рис. 33).

Рис. 33. Тропическое неравен
ство в явлении приливов.

Z n  —  н аправление на Л уну, EQ — 
экватор , РР\ — ось вращ ени я З е м 
ли, D f — круг освещ ения, CD,

ZZi — п араллели .

П араллактическое неравенство вы раж ается в том, что Луна, 
обращ аясь вокруг Земли по эллиптической орбите в течение 
27,55 суток, то максимально приближ ается к Зем ле — в перигее, 
то максимально удаляется — в апогее. Приливные колебания умень
ш аю тся в апогее и увеличиваю тся в перигее.

Аналогичные неравенства проявляю тся в ходе солнечного при
лива в связи с изменением склонения Солнца за  время аномали
стического года (365,26 средних солнечных суток). З а  это время 
Зем ля по отношению к Солнцу бывает в афелии — наибольшем 
удалении от Солнца, тогда и приливы бывают малой величины, и 
в перигелии, когда они бываю т наибольшими.

§ 65. Приливообразую щ ие силы

Н а каж дую  частицу воды Мирового океана воздействуют силы 
притяжения Луны и Солнца, а такж е центробежные силы, возни
каю щ ие от обращ ения систем З ем л я—Л уна и Зем л я—Солнце во
круг общих центров тяж ести. Равнодействую щ ая этих сил и пред
ставляет собой приливообразую щ ую  силу.
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Так как  воздействие Луны вдвое больше воздействия Солнца, 
рассмотрим приливообразую щ ие силы Луны.

Зем ля и Л уна, взаимно тяготея друг к другу и обладая собст
венным движением в мировом пространстве, образую т систему, 
центр тяж ести которой находится на расстоянии, обратно пропор
циональном их массам. Т ак как  масса Земли в 81,5 раза  превосхо
дит массу Луны, а среднее расстояние меж ду их центрами равно 
60,3р (где р = 6 3 7 2  км — средний радиус Зем ли), то центр тяж ести 
системы Зем ля—Л уна находится ближ е к центру Земли, на р ас
стоянии 0,73р (в системе З е м л я -С о л н ц е  он находится ближе 
к центру Солнца, так  как  его масса в 333 400 раз больше массы 
Зем ли).

При обращ ении системы Зем ля— Л уна около общего центра тя 
жести в каж дой точке на поверхности Земли возникает центро
беж ная сила, одинаковая по величине и направлению  и равная той, 
которой обладает центр Земли. Эта сила по направлению  всегда

Направление 
на Луну

Б
Рис. 34. Приливообразующие силы Луны.

I —  сила тяготен и я, 2 — ц ен тробеж н ая, 3 — равнодействую щ ая,

совпадает с линией, соединяющей центры Земли и Луны, но н а 
правлена в противоположную от Луны сторону (рис. 34). При этом 
каж д ая  точка на Зем ле проходит тот ж е путь, что и центр Земли, 
так  как  рассм атривается не вращ ение, а обращ ение вокруг общего 
с Луной центра тяж ести. В центре Земли центробеж ная сила равна 
силе притяжения, но противоположна ей по направлению , что обес
печивает равновесие системы Зем ля—Л уна. Сила ж е притяжения 
Луной каж дой частицы уровенной поверхности зависит от расстоя
ния ее от центра Луны. Кроме того, эта сила будет иметь для к а ж 
дой точки свое направление — к центру Луны. Равнодействую щ ая 
переменных сил притяжения Луны и центробежных, возникающих 
от обращ ения системы Зем л я—Л уна в каж дой точке, представляет 
п р и л и в о о б р а з у ю щ у ю  с и л у .  В разны х точках Земли она 
различна по величине и направлению  и имеет наибольш ее значение
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в точках 3  (зенита) и Н  (надира) на рис. 34. Приливные смещения 
вод М ирового океана возникаю т вследствие разности притяжений 
частиц Луной в различны х точках и в центре Земли.

П ервое научное объяснение явления приливов было дано 
в 1687 г. Ньютоном, который, использовав свой закон всемирного 
тяготения и три закона механики, приложил их к исследованию 
движения трех тел в пространстве. Он наш ел вы раж ение для сил 
притяжения, центробежных от обращ ения систем Зем л я—Луна, 
З ем ля— Солнце и дал  физическое толкование силе, возбуж даю щ ей 
приливные движ ения на Земле.

§ 66. Основы статической теории приливов

С татическая теория, разработанная Ньютоном и дополненная 
Бернулли и М аклореном (1738 г .), исходила из предположений: 
а) океан покры вает земной ш ар слоем одинаковой глубины, б) во 
всякий момент времени уровенная поверхность находится в состоя
нии равновесия под действием приливообразую щ их сил и силы 
тяжести. Ньютон дал  вы раж ение для потенциала приливообразую 
щей силы Луны в виде

^  (cos^Z, - ^ ) , (78)

где М — масса Луны; р — средний радиус Земли; г — расстояние 
от центра Зем ли до центра Луны; / (  — постоянная тяготения; Zi — 
угол меж ду направлениями на Л уну и точку на поверхности Земли, 
приведенный к центру Земли, назы ваемы й зенитным расстоянием 
Луны. Аналогичное вы раж ение можно записать и для потенциала 
приливообразую щ ей силы Солнца.

Статическая теория д ал а  вы раж ение для высоты уровня при
лива

(79)

где V — потенциал приливообразую щ их сил, представляю щ ий со
бой работу, совершаемую против силы тяж ести при поднятии 
уровня на высоту h.

Если учесть значения силы тяж ести и потенциала приливообра
зующих сил, то это вы раж ение для единичной массы принимает 
вид

^ = 4 - ^ f c o s 2 Z , - 4 - l ,  (80)

так  как

(81)

где Е  —  масса Земли; остальные величины сохраняю т те ж е зн а
чения.

И сследование этого вы раж ения показало, что под действием 
приливообразую щ ей силы Луны уровенная поверхность представ
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ляет собой эллипсоид вращ ения, больш ая ось которого направлена 
к центру Луны (или Солнца, если рассматривается его влияние).

Суммарный лунно-солнечный прилив представляет собой нало
жение лунного и солнечного приливных эллипсоидов. Н а основании 
этих заключений статическая теория д ал а  объяснение неравенст
вам в явлении приливов.

Ф азовое неравенство возникает вследствие того, что в дни сизи
гий, когда светила кульминируют одновременно, большие оси лун
ного и солнечного приливных эллипсоидов совпадаю т, поэтому гре
бень суммарного лунно-солнечного прилива стоит выше, а подошва 
ниже, приливы имеют большую величину. В дни квадратур, когда 
направления осей эллипсоидов на Луну и Солнце образую т угол 
90°, солнечный прилив совпадает с лунным отливом — гребень сум
марного прилива стоит ниже, а подош ва выше, по величине при
ливные колебания наименьшие (см. рис. 32).

Тропическое неравенство связано с тем, что приливный эллип
соид всегда направлен большой осью в сторону светила, поэтому 
при большом склонении Луны он несимметричен относительно оси 
суточного вращ ения Земли. Вследствие этого первая полная вода 
(см. рис. 33) в точке Z  выше, чем вторая в точке Zi, и промежутки 
ZZ2, а такж е Z2Z 1 не равны, так  как  отрезок ZZ2 больше четверти 
окружности, а Z2Z1 меньше. Поэтому, для данной параллели  после 
первой полной воды м алая наступает позж е чем через 6 ч 12,5 мин, 
а после малой вода вторая полная наступит раньше.

П араллактическое неравенство легко объяснить, исходя из ос
новного уравнения статической теории (80), если учесть, что вы
сота уровня обратно пропорциональна расстоянию от центра Земли 
до центра светила в третьей степени.

Н есмотря на недостатки статической теории, как, например, до
пущение суш ествования статического равновесия уровенной поверх
ности, а такж е некоторые несоответствия меж ду теоретическими 
и реальными значениями характеристик приливов, их неравенст
вами и др., статическая теория послужила основой для дальней
шего развития учения о приливах. Она верно п оказала природу 
приливообразую щей силы и объяснила основные закономерности 
явления.

В дальнейш ем Л апласом  была разработана динамическая тео
рия приливов, Томсоном (Кельвином) - -т е о р и я  гармонического 
анализа, положенные в основу расчетов и предсказания приливов.

§ 67. Д инам ическая теория приливов

В 1775 г. Л апласом  была разработана теория, которая объяс
нила слол^ную природу приливов как  волновых колебаний. Эти 
колебания представляю т собой систему длинных вынужденных и 
свободных волн, распространяю щ ихся в М ировом океане под дей
ствием приливообразую щ их сил. Т ак как приливообразую щ ие 
силы периодически меняются в соответствии с астрономическими 
условиями, то и вызванные ими колебания имеют периодический х а
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рактер. Д л я  исследования приливных движений Л ап л ас  использо
вал принципы гидромеханики: а) вынужденных колебаний и б) н а
лож ения малых колебаний. Применительно к приливам он их сфор
мулировал следующим образом: а) период колебания уровня моря 
равен периоду внешней действующей силы, б) если одновременно 
действует несколько сил, то каж дое вызванное ими колебание мо
жно рассм атривать отдельно, а общий результат как  сумму состав
ляю щ их колебаний. П реобразовав вы раж ение потенциала прили
вообразую щ их сил (78) путем разлож ения в ряд  периодических 
членов величины косинуса зенитного расстояния светила (cos^Z), 
Л ап л ас  получил уравнение, которое содерж ало члены, характери
зующие колебания долгого периода (полумесячные и полугодовые), 
суточного и полусуточного. Д л я  того чтобы можно было это урав
нение использовать для расчета высоты уровня в реальных усло
виях, он ввел коэффициенты пропорциональности меж ду амплиту
дами сил и вызванными ими колебаниями и показал  смещения ф аз 
этих колебаний относительно ф аз силы. В общем виде уравнение 
Л ап л аса  для лунного прилива представляется так:

[(1 — 3sin2«f)(l —3sin26)-f-jOi//sln26 sin2fi?cos(A — S,)-j~

-4-/?2^cos2 6cos2fi(cos2(A  —12)]. (82)

В этом выражении 0 =  90° — ф — дополнение до широты места; 
d =  90°— б — дополнение до склонения Луны; А — часовой угол

Л у н ы ‘, Р — амплитуда колебаний лунной состав

ляю щ ей приливообразую щ ей силы; pi и р 2 — коэффициенты про
порциональности меж ду амплитудами сил и колебаниями уровня; 
А  — и Л — 12 — разность колебаний и ф аз сил (их часовых угл о в). 
Эти величины определяю тся из непосредственных наблюдений.

Аналогичное вы раж ение записы вается и для солнечного при
лива. Первый член в уравнении (82) вы раж ает долгопериодные 
колебания, связанны е с изменением склонений светил, второй — су
точные, так  как  содерж ит величину Л — часового угла, меняю ще
гося в течение суток, и третий член — полусуточные колебания, 
так  как  содерж ит соз2Л . Это уравнение положило начало методам 
расчета и предсказания приливов.

Кроме разработки  метода расчета приливных колебаний. Л ап 
лас впервые записал  уравнения движ ения приливных волн на в р а
щ аю щ ейся Земле. В этих уравнениях впервые были введены ком
поненты горизонтальной скорости смещения частиц, вертикальные 
их колебания в виде статического и динамического отклонений 
уровня, глубина океана, изменения широты, долготы и другие п а
раметры. Это уравнение Л ап ласа  широко используется при иссле
довании приливных волн, распространяю щ ихся в океанах и морях

' Часовой угол светила А  — сферический угол при полюсе мира между полу
денной частью, меридиана наблюдателя и меридианом светила.

141



реальной формы и глубины. Оно положено в основу современных 
численных методов расчета приливов. Таким образом, динамиче
ская теория приливов Л ап л аса  послуж ила основой для исследова
ния динамики приливных волн, методов расчета и предсказания 
приливов.

Д альнейш ее развитие теория приливов получила в работах Эри 
(1842 г.), который рассмотрел движение приливных волн в кан а
лах, различно ориентированных по поверхности Земли. Он исполь
зовал уравнения движения Л ап ласа  применительно к узким длин
ным каналам , простираю ш имся по экватору, параллелям  и вдоль 
меридианов. По «каналовой» теории Эри, в каналах , ориентиро
ванных по параллелям , возникаю т поступательные волны, а в у з 
ких меридиональных каналах  — стоячие. В природных условиях 
имеет место сочетание волн различного типа в зависимости от гид
родинамических и физико-географических условий их возникнове
ния, взаимодействия и деформации.

Эри показал роль трения одно  при распространении волн в при
брежной зоне, заливах, эстуариях и устьях рек. Заклю чения Эри 
о распространении приливных волн в каналах  с учетом трения 
используются при изучении приливов и приливных течений в реках 
и теперь.

§ 68. Понятие о гармоническом анализе приливов

В 1867 г. У. Томсоном (Кельвином) была опубликована теория 
гармонического анализа приливов, которая д ал а  метод предвычис- 
ления высот уровня на любой срок.

Томсон увеличил число членов в уравнении Л ап л аса  с тем, 
чтобы охватить все многообразие сложного явления приливов. 
Он преобразовал вы раж ение потенциала приливообразую щ их сил, 
заменив одни астрономические факторы другими таким  образом, 
чтобы все входящ ие величины были постоянными (const) или изме
няющимися во времени [ f (0 ]-  В результате каж ды й из членов 
ряда его уравнения описывал гармоническое колебание различного 
периода, соответствующее периодическим изменениям отдельных 
составляю щ их приливообразую щ ей силы.

Сложное периодическое колебание уровня Томсон предложил 
разлож ить на ряд  элементарных косинусоид (волн), каж д ая  из 
которых вы раж ается уравнением

y = R c o s { g t  — ̂ ), (83)

где R  — амплитуда волны; g — ее начальная ф аза; q — частота,
2 я  _

т. е. угловая скорость, равная — период волны; т — местное

время.
В задачу  гармонического анализа приливов входит: а) р азло

жение сложной кривой хода уровня, полученной из наблюдений, на 
ряд составляю щ их косинусоид; б) определение амплитуды колеба
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ний R  и ф азы  g для каж дой из этих составляю щ их волн; в) коррек
тирование амплитуды R  редукционным множителем f, который при
водит ее значение на средние астрономические условия. Тогда

=  Я  будет представлять собой среднюю амплитуду элемен

тарной волны (косинусоиды). Ф азу следует такж е привести к н а
чальному астрономическому аргументу (vo+u)  =k ° .  Величины 
Н  и k° носят название гармонических постоянных, используя кото
рые, можно предвычислять еж ечасные высоты уровня на любой 
срок вперед и рассчитывать_ все элементы прилива. Д л я  каж дого 
данного пункта они будут постоянными, но от места к месту могут 
различаться. П рактическая сторона применения теории гармониче
ского анализа Томсона была разработана в виде расчетного метода 
Г. Д арвином и усоверш енствована А. Дудсоном. В зависимости от 
точности, с которой необходимо вести предвычисление и расчет 
всех характеристик прилива, необходимо иметь в распоряжении 
тридцати- или пятнадцатисуточные ряды ежечасных непосредст
венных наблюдений за  колебаниями уровня. В первом случае полу
чают гармонические постоянные Нсы и k° для И — 12 составляю 
щих, во втором — для восьми волн.

Расчет ежечасных высот уровня ведется по уравнению

(84)

где /li— высота уровня на каж ды й час суток; Hi  и h  — гармониче
ские постоянные отдельных составляю щ их волн прилива; qi — их 
угловые скорости; f{ и ( v o + u ) — редукционные множители и н а
чальные астрономические части ф аз каж дой волны,; t — текущ ее 
время; Ло — средний суточный уровень.

Д л я  выявления долгопериодных (полумесячных, полугодовых, 
годовых, девяти- и девятнадцатилетних) приливных колебаний тре
буются годовые и многолетние ряды наблюдений. Эти колебания 
проявляю тся в периодических изменениях характеристик водных 
масс, изменениях среднего уровня М ирового океана, колебаниях 
ледовитости и других крупномасш табных процессах.

Гармонический анализ до настоящ его времени представляет 
собой основной метод расчета и предсказания приливов, поэтому 
для его соверш енствования разработаны  различные варианты  и 
схемы расчета Н  и k. В 1936 г. английские ученые Дудсон и В ар
бург разработали  метод расчета гармонических постоянных из 
короткого ряда наблюдений (суточного и двухсуточного циклов). 
Советским исследователем А. И . Д уваниным усоверш енствован и 
дополнен вариант расчета гармонических постоянных из двухсуточ
ного цикла наблюдений; предложены формулы и расчетные схемы 
для вычисления важнейш их характеристик приливов и приливных 
течений.

Гармонические постоянные представляю т собой основные п ар а
метры, учитывающие местные особенности приливных колебаний, 
поэтому сведения о них публикуются различными странами
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в специальных таблицах приливов. В настоящ ее время имеются 
данные о гармонических постоянных для многих портов побережий 
Атлантического, Индийского, Тихого и Северного Ледовитого океа
нов. Слабо освещены океанические острова и побережье А нтарк
тиды, для которых ещё нет систематических рядов непосредствен
ных наблюдений.

§ 69. Таблицы приливов. Карты приливов

Д ля  обеспечения запросов, мореплавания, портостроения и дру
гих прикладных задач  в большинстве стран ежегодно на год вперед 
издаю тся специальные таблицы ,сведений о приливах в различных 
пунктах побережья. В ССС Р таблицы  приливов издаю тся Главным 
управлением гидрометеорологической службы СССР. Отечествен
ные таблицы приливов приводят сведения о высотах и времени 
наступления полных и малы х вод в основных портах вдоль, бере
гов северной части Атлантического океана, морей Европейской 
территории СССР, северной части Тихого океана и морей А зиат
ской территории СССР. Кроме того, в таблицах приливов приводятся 
специальные поправки для расчета элементов прилива, т. е. высот 
и времени наступления полных и малых вод, в дополнительных 
пунктах. Отдельными томами на русском язы ке выпускаю тся таб 
лицы приливов для зарубеж ны х портов Атлантического, Индий
ского и Тихого океанов. В таблицах, кроме сведений о полных и 
малы х водах, публикуются гармонические постоянные, значения 
средних суточных уровней, типовая характеристика их и другие 
вспомогательные материалы.

П одготовка ежегодных таблиц  приливов требует большой вы
числительной работы, поэтому А. И. Дуваниным разработан  и усо
вершенствован метод расчета исходных данных о приливах в ос
новных портах и предложен новый вариант таблиц приливов по
стоянного действия. Высоты уровней в отечественных таблицах 
приливов приводятся в  превышениях над нулем глубин. З а  нуль 
глубин на морях СССР, где величина прилива равна или превы
ш ает 50 см, принимается теоретический нуль глубин (Т Н Г), т. е. 
наннизший возможный уровень по астрономическим причинам. 
Он вычисляется различными способами с использованием гарм о
нических постоянных

Таблицы приливов издаю тся в Англии, Японии, США и дру
гих странах. Это одно из важнейш их пособий для мореплава
телей.

Кроме таблиц, издаю тся атласы  'Приливов, содерж ащ ие карты 
высот уровня на каж ды й час относительно кульминации Луны или 
момента полной воды в ближайш ем основном порту. В атласах 
помещ аются иногда котидальные карты, представляю щ ие собой 
систему изолиний одновременного наступления полной воды в про-

, ' В морях, где величина прилива меньше 50 см или приливные колебания
почти не возникают, за нуль глубин принимается средний многолетний уровень.
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странстве. Эти карты  позволяю т судить о направлении движ ения 
приливных волн, влиянии рельеф а дна и интерференции волн, иду
щих с разны х направлений. Котидальные карты , а такж е карты  
изогипс (линий равной высоты прилива), изоамплитуд и изофаз 
составляю тся и самостоятельно для отдельных морей, океанов и 
Мирового океана в целом. Д л я  расчета этих карт используются 
сведения о гармонических постоянных береговых и островных 
пунктов.

§ 70. Роль конфигурации берегов и рельеф а дна.
Приливы в устьях рек. Приливные течения

Явление приливов сильно услож няется под влиянием конфигура
ции берегов и рельеф а дна. При входе в узкие заливы  энергия 
прилива на входном, большем сечении передаеТчСЯ меньшим сече
ниям, что приводит к росту величины прилива. Теоретические 
исследования показали, что в этом случае величина прилива воз
растает обратно пропорционально некоторой степени глубины и 
ширины канала.

Так, например, если ширина канала при неизменной глубине 
уменьш ается в 10 раз, то величина прилива возрастает почти 
в 3 р аза , а при постоянной ширине канала, но при уменьшении глу
бины такж е в 10 раз величина прилива возрастает почти в 2 раза. 
При дальнейш ем распространении приливной волны в заливе она 
достигает берегов, отраж ается от них и из поступательной волны 
преобразовы вается в стоячую с величиной, в 2 р аза  большей вели
чины падаю щ ей волны. Если при этом период возможных свобод
ных колебаний совпадает или становится кратным периоду при
ливной волны, пришедшей в залив, то происходит гидравлический 
резонанс и сложение волн приводит к значительному росту величины 
прилива.

П римерами таких больших приливов могут служить приливы, 
наблю даю щ иеся, как  упоминалось, в зал . Ф анди у восточных 
берегов Северной Америки, а такж е в Пенжинском заливе О хот
ского моря, в М езенском заливе Белого моря и др. Так, 
в зал . Ф анди величина сизигийного прилива достигает 16 м, в Пен
жинском 12,9 м, в М езенском заливе 10 м.

Приливные волны, входя в устья рек, распространяю тся вверх 
по течению. Расстояние, на которое может распространиться при
ливная волна, зависит от уклона дна реки, ее ширины, глубины 
и скорости течения. Н а Амазонке приливы заметны  на расстоянии 
1400 км от устья, на р. Св. Л аврентия — в 700 км, причем в 560 км 
от устья, в Квебеке, величина прилива достигает 4,6 м. В Европе 
приливы наблю даю тся на реках Эльбе, Гаронне, Л уаре, Сене, 
Темзе, Северне и др. Н а наш их северных реках приливы распро
страняю тся: по Северной Д вине на 120 км, по И ндиге на 46 км, по 
Печоре на 85 км, по Х атанге на 300 км от устья.

Приливы в реках значительно отличаются от приливов на 
морях. П од влиянием мелководья, уклона дна и течения прилив
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ная волна распространяется вверх по реке, постепенно уменьш ая 
скорость. Вместе с тем создается больш ая разность меж ду скоро
стями движ ения гребня и подошвы волны, так  как  гребень идет 
против течения реки, а подош ва — по течению. В результате этой 
разности расстояние между гребнем и предшествующей подошвой 
постепенно уменьш ается, время падения становится больше, чем 
время роста. Так, например, в устье Гаронны время роста прилива 
равно 6 ч 10 мин, падения — 6 ч 8 мин; в Кастете же, на расстоя
нии 149 км от устья, эти ж е промежутки времени равны 2 ч 10 мин 
и 10 ч 3 мин.

Сближение гребня и подошвы приливной волны при продвиж е
нии вверх по течению приводит к явлению, известному под н азва
нием бор, или маскарэ. Передний склон приливной волны стано
вится очень крутым, почти вертикальным. Т акая волна идет вверх 
по реке в виде в ал а  высотой больш е 1 м. Н а отдельных мелких 
местах вал рассы пается пенистым гребнем, иногда с сильным ш у
мом. Сильный бор наблю дается на р. Ц ань-Тань-цзянь (зал. Ханч- 
ж оу-вань). Здесь высота бора достигает в сизигию 3,4 м, скорость 
его передвиж ения 4,6 м/с. В Ю жной Америке на А мазонке бор 
(здесь он назы вается поророка) распространяется на 300 км от 
устья 1 и достигает высоты 3,5—4,5 м. Во Ф ранции маскарэ наблю 
дается на многих реках — Ш аранте, Орне, Сене и др. Очень инте
ресное явление имеет место на р. Сент-Джон, впадаю щ ей 
в зал . Фанди. В устье реки высота полной воды достигает почти
6 м. Н а небольшом расстоянии вверх от устья река проносит свои 
воды в узком русле, проложенном в скалистом ущелье. Выше 
ущ елья русло вновь расш иряется. М еж ду полной и малой водой 
приливное течение распространяется вверх по течению реки. Перед 
сужением уровень поднимается настолько сильно и быстро, что 
на реке образуется водопад, направленный против течения 
реки. Во время отлива массы воды, скопившиеся выше сужения, 
не успеваю т достаточно быстро спуститься вниз по течению, 
уровень воды значительно повыш ается и вода падает вниз по те
чению.

Во время прилива морская вода, обладаю щ ая большей плот
ностью, а следовательно, и более тяж елая , чем речная, идет по 
дну, пока речное течение не преодолеет прилив. Н а Эльбе следы 
морской воды отмечены на расстоянии 47 км от устья.

Д л я  определения скорости распространения приливной волны 
в реке применяется формула

- К e { n ± 4 - ] - v ,  (85 )
где Н  — глубина; А — величина прилива; v — скорость речного те
чения. Зн ак  плюс относится к гребню, минус — к подошве.

■ Обычно бор распространяется на несколько километров и бывает только во 
время сизигийных приливов.
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Приливные течения — это горизонтально-орбитальное движение 
вод, периодически изменяющ их направление и скорость под вл и я
нием приливообразую щ их сил Луны и Солнца. Основные элементы 
их — скорость, ф аза  и направление максимального приливного и 
отливного течений, аналогичные полной и малой водам приливных 
колебаний уровня. По типу их разделяю т на возвратно-поступа
тельные (реверсивные) и круговые (вращ ательны е), по периоду 
изменчивости — на полусуточные, суточные и четвертьсуточные. 
По характеру выделяю т правильные и неправильные, т. е. смеш ан
ные приливные течения. У полусуточных реверсивных приливных 
течений 2 р аза  за  24 ч 50 мин наблю даю тся два  максимальных по 
скорости приливных и отливных течения. У суточных имеют место 
одно максимальное приливное и одно отливное течения за  тот же 
период. В дали от берегов приливные течения имеют незначитель
ные скорости, в прибрежных районах, особенно в проливах, зал и 
вах, в устьевых участках, они достигаю т огромных скоростей, от 3 
до 12 узлов, и распространяю тся почти до дна.

Возвратно-поступательные течения характерны  д ля узкостей, 
проливов, заливов, устьев рек. Они отличаю тся отсутствием посте
пенной смены направления и периодическим изменением скорости, 
которая, возрастая, достигает максимума, затем  начинает посте
пенно падать, становится почти равной нулю в момент смены н а
правления приливного или отливного течения на обратное. Затем  
весь цикл изменений скорости повторяется. Течения вращ ательного 
типа наблю даю тся главным образом вдали от берегов, где движ е
ние не стеснено близлеж ащ ими берегами, однако они могут встре
чаться и в прибрежной полосе. Такие течения непрерывно изме
няю тся по направлению  (по часовой стрелке или против), но мало 
меняю тся по скорости, которая не уменьш ается до нулевого зн а
чения.

В приливных течениях, так  ж е как  и в колебаниях уровня, про
являю тся фазовое (полумесячное), тропическое и параллактиче
ское неравенства.

В природных условиях приливные течения, обладающие^ боль
шими скоростями, возбуж даю т приливное перемешивание, которое 
в мелководных проливах, таких, как  Горло Белого моря, Карские 
Ворота и др., распространяется до дна, и выравниваю т по верти
кали температуру, соленость, содерж ание кислорода и другие х а 
рактеристики вод.

В глубоководных проливах приливное перемеш ивание распро
страняется на значительные глубины и способствует турбулентному 
обмену вод. Турбулентные движения, возникаю щ ие в приливном 
потоке, оказы ваю т большое влияние на формирование стратиф ика
ции вод, на распределение микроэлементов, органических и неор
ганических примесей, радиоактивны х элементов и различных взве
сей. Приливные течения периодически создаю т сж атия и р азреж е
ния льдов.
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П оступательные горизонтальные движ ения водных масс, свя
занные с перемещением значительных объемов воды на большие 
расстояния, назы ваю т т е ч е н и я м и .  Течения возникаю т под дей
ствием различных факторов, таких, как  ветер (т. е. трение и д ав 
ление движущ ихся воздуш ных масс на водную поверхность), изме
нения в распределении атмосферного давления, неравномерность 
в распределении плотности морской воды (т. е. горизонтальный 
градиент давления вод различной плотности на одинаковых глуби
нах), приливообразую щ ие силы Луны и Солнца. Н а характер дви
жения масс воды существенное влияние оказы ваю т так ж е вторич
ные силы, которые сами не вызываю т его, а проявляю тся лиш ь при 
наличии движения. К этим силам относятся сила, возникаю щ ая 
благодаря вращ ению  Земли — сила Кориолиса, центробежные 
силы, трение вод о дно и берега материков, внутреннее трение. 
Больш ое влияние на морские течения оказываю т распределение 
суши и моря, рельеф дна и очертания берегов. Классифицирую т 
течения главным образом  по происхождению. В зависимости от сил, 
их возбуж даю щ их, течения объединяю т в четыре группы: 1) ф рик
ционные (ветровые и дрейф овы е), 2) градиентно-гравитационные, 
3) приливные, 4) инерционные.

Течения, возникаю щ ие при участии сил трения,— это ветровые 
течения, вызванные временными и непродолжительными ветрами, 
и дрейфовые, вызванные установивш имися, действующими дли
тельное время ветрами. В ветровых течениях не создается 
наклона уровня, дрейфовые ж е течения приводят к наклону 
уровня и появлению градиента давления, которые определяют 
возникновение в прибрежных районах глубинного градиентного 
течения.

Градиентно-гравитационные течения возникаю т вследствие н а
клона физической поверхности моря, вызванного различными ф ак
торами,— это плотностные, бароградиентны е и стоковые течения. 
Первые создаю тся горизонтальным градиентом плотности, возни
кающим вследствие перераспределения поля плотности. Б ар о гр а
диентные течения вызываю тся изменениями в распределении атм о
сферного давления, которые приводят к наклону уровня в областях 
повышенного давления и повышению его в области пониженного 
давления. Стоковые течения создаю тся в результате наклона по
верхности моря, вызванного притоком береговых вод, атмосфер
ными осадками, испарением, притоком вод из другого бассейна или 
оттоком вод в другие районы. Н аконец, могут возникать компен
сационные течения вследствие наруш ения равновесия за  счет убыли 
или оттока вод из одного бассейна в другой под влиянием сгонно
нагонной циркуляции и других факторов.

Приливные течения возникаю т под действием приливообразую 
щих сил Луны и Солнца (см. стр. 147).

Г Л А В А  16. ТЕЧЕНИЯ

§ 71. Происхождение морских течений и их классификация
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Инерционные течения — это остаточные течения, наблю даю - 
щиеся после прекращ ения действия всех возбуж даю щ их движ ение 
факторов. Н а частицы воды в инерционных течениях действую т 
только две уравновеш иваю щ ие одна другую силы — Кориолиса н 
центробежная. В результате путь частицы^ обладаю щ ей горизон
тальной скоростью, под влиянием силы Кориолиса представляет 
собой круг инерции радиусом

и периодом

где и  — скорость движ ения частицы; г — радиус круга инерции; 
Гр — период, в течение которого описывается круг радиусом г; он 
равен половине маятниковых суток. Н а полюсе (ф =  90°) Гр равен 
12 ч, на широте ф =  30° — 24 ч и на экваторе бесконечен.

Воздействие сил внутреннего трения, турбулентности и др. при
водит к разры ву орбит и формированию  сложных траекторий с пре
обладанием обращ ения частиц воды по часовой стрелке в север
ном и против часовой стрелки в южном полуш арии. Инерционные 
течения наблю дались в Балтийском море, в Черном, Средиземном 
и др.

Течения подразделяю тся по степени устойчивости, располож е
нию, физико-химическим свойствам, характеру  движения.

По устойчивости выделяю т постоянные, периодические и вре
менные (случайные) течения. Постоянные — это течения, сохраняю 
щие средние значения скорости и направления длительное время. 
Они заметно изменяю т свои характеристики от сезона к сезону, но 
почти не изменяю т их от года к году. К ним относятся Гольф
стрим, Куросио, пассатные и др.

Периодические — течения, меняющие свои элементы во времени 
с определенным периодом (муссонные, приливные).

Временные течения возникаю т под влиянием временных интен
сивных ветров, резких внезапных изменений давления атмосферы, 
выпадения осадков.

По расположению  выделяю т течения поверхностные, глубин
ные, придонные, прибрежные, открытого моря.

По физико-химическим свойствам течения могут быть теплые,, 
холодные, опресненные, осолоненные, нейтральные. Влияние теп
лых и холодных течений на ход многих физических явлений, осо
бенно на клим ат Земли, огромно. П одразделение течений по физи
ко-химическим свойствам относительно. Теплые и осолоненные 
течения имеют температуру и соленость выше, чем местные, 
окруж аю щ ие их воды, холодные и опресненные — ниже.

По характеру  движения течения подразделяю т на прямолиней
ные, криволинейные, циклонические и антициклонические.

В природных условиях не существует течения какого-либо од
ного происхождения, а имеет место комплексный поток, сочетаю 
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щ ий одновременно различные типы течений. Этот реальный поток 
создается одновременным действием нескольких сил, роль которых 
3  его формировании различна.

§ 72. Течения, возникаю щ ие при участии сил трения

Ф изические условия возникновения и развития дрейфовых те
чений, исследовались многими учеными, но основы теории этих тече
ний были залож ены  Экманом в 1903— 1905 гг. П редполагая море 
«бесконечно глубоким, однородным по плотности (гомогенным), ве

тер установивш имся по н а
правлению  и скорости, он ис
пользовал уравнения движ е
ния вязкой жидкости и м ате
матически решил задачу  о воз
никновении поверхностного 
течения под влиянием трения 
при наличии отклоняющей си
лы вращ ения Земли (силы К о
риолиса).

Основные положения тео
рии Экмана можно сформули
ровать следующим образом.

1. Ветер, создавая танген
циальное трение меж ду возду
хом и водой и давление на н а
ветренные склоны волн, при
водит в движение поверхност
ные слои воды. Энергия этого 
движ ения передается ниж еле
ж ащ им  слоям силами внут
реннего трения. В своем дви
жении ниж ележ ащ ие слои от
стают от поверхностных, вслед
ствие чего появляю тся различия 
в скорости внутри потока, т. е. 
наличие градиентов скорости.

2. Скорость поверхностного течения vo пропорциональна танген- 
диальном у трению t  и обратно пропорциональна синусу широты 
места и коэффициенту внутреннего трения р,:

Рис. 35. Изменение скорости и направ
ления дрейфового течения с глубиной.

V o = - j = ^ ^ = , (88)
Y  2[Арсй sin  cf

тд е  — коэффициент внутреннего трения; р — плотность воды; со — 
угловая скорость вращ ения Земли; ф — широта места.

3. П од воздействием силы Кориолиса течение отклоняется 
ют направления ветра вправо в северном и влево в южном полу- 
-шарии; угол отклонения течения от ветра на поверхности р а 
вен  45°.
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4. По мере проникновения течения в толщу воды вектор скоро
сти, все более поворачивая вправо (в северном полуш арии), н а  
некоторой глубине становится противоположным вектору поверх
ностного течения (рис. 35). Величина скорости течения при этом- 
убывает в геометрической прогрессии при возрастании глубины 
в арифметической. Глубину, на которой течение направлено про
тивоположно поверхностному, Экман назвал  г л у б и н о й  т р е н и я , ,  
которая определяется формулой

D = T . V  —  . (89>г ри sin ср '  '

Так как  угловая скорость вращ ения Земли величина постоянная,, 
а плотность можно принять равной единице, то можно сделать вы 
вод, что глубина трения зависит от коэффициента вязкости ц »  
широты места ф (рис. 35). Коэффициент вязкости [х имеет большое- 
значение для оценки динамического состояния среды. Определив, 
из наблюдений глубину трения, т. е. горизонт с противоположно- 
направленным течением малой скорости, можно из вы раж ения (89) 
получить значение |л.

В работе Экмана рассмотрены и другие вопросы, в частности 
показано, что важнейш им условием в реж име течений, вызванных; 
ветром, служ ит отношение глубины моря Я  к глубине трения D..

Так, на горизонте z  =  D скорость Uz =  — -775“  при z  =  2D Vz=^
Z o

=■ --T- V - (где Vo — скорость течения на поверхности м оря). Угол
5 3 5

отклонения поверхностного течения от направления ветра а  т а к ж е  
изменяется в зависимости от величины отношения H/D  (табл. 20)..

Т а б лица  20

Угол отклонения поверхностного течения от направления ветра 
при различном значении величин H jD

H I D  0 , 1 0  0 , 2 5  0 , 5 0  0 , 7 5  1 , 0  1 , 5

а °  0 — 5  2 1 , 5  4 5  4 5 , 5  4 5  4 5

Если море имеет глубину меньше глубины трения, то угол сс 
изменяется от О—5 до 45°. Причем наблю дениями установлено,, 
что при малых глубинах и при определенном направлении ветра, 
относительно очертаний берега моря он может иметь и левое, и: 
правое отклонения.

Д ля  расчета скорости поверхностного, вызванного ветром тече
ния на протяжении многих лет применялись эмпирические ф ор
мулы, связываю щ ие скорость ветра и скорость течения. Наиболее- 
распространена формула

Юо=- --Л _  V,  (90>
У  sin <f
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где uo — скорость течения на поверхности в см/с; Л — ветровой ко
эффициент, полученный для умеренных и сильных ветров (равен

■€,0127), Л = - ^ ;  V — скорость ветра в м/с.

Путем статистической обработки непосредственных наблюдений 
д л я  отдельных пунктов определяется и угол отклонения течения 
■от направления ветра а.

В последние годы для решения различных задач  по исследова- 
гнию течений, возбуж даемы х ветром, действую щ ая сила задается 
в виде поля тангенциального напряж ения ветра на поверхности 
моря. Рассчиты вается осредненное за  определенный промежуток 
времени поле ветра или поле давления, по данным которого полу
чают касательное напряжение. Составляю щ ие касательного напря
ж ен и я ветра Тх и Ту  определяю тся по формулам:

7’.cp = A |V ^cp li/cp , (91)
. (92)

тде k  =  pc\ р — плотность воздуха; с — коэффициент трения между 
■воздухом и водой; U и V  — компоненты вектора скорости по осям 
координат X  и Y\ 1Уср1 — модуль вектора скорости ветра. Все 
компоненты ветра и их осреднение за  принятый период рассчиты
ваю т по синоптическим картам .

Экман вычислил такж е полный поток от поверхности до боль
ших глубин по всему слою моря, охваченному течением, и показал, 
■что он направлен перпендикулярно направлению  ветра (в северном 
лолуш арии вправо). Полный поток равен

5 = ^ ,  (93)

гд е Оо — скорость поверхностного течения; D — глубина трения.
Кроме того, в этой теории была дана оценка движ ения при ко

нечной глубине моря и рассмотрены течения в береговой зоне 
в  зависимости от угла между направлением берега и направлением 
ветра. В подобных случаях возникаю т сгонно-нагонная циркуляция 
и глубинные градиентные течения.

В прибрежной зоне у приглубого прямолинейного берега толщ а 
воды разбивается как  бы на три слоя (рис. 36). Поверхностный 
слой  ограничен глубиной трения D  со скоростью v, изменяющейся 
так , как показано на рис. 35. В нем векторно склады ваю тся по
верхностное и дрейфовое течения. Нижний слой от дна до глубины 
Л '  носит название п р и д о н н о г о .  Здесь трение о дно играет
в какой-то мере ту ж е роль, что и тангенциальное трение на по
верхности. От дна до глубины D '  направление и скорость изме
няются. М еж ду слоями D и D '  располагается глубинное градиент
ное течение, которое движ ется с постоянной скоростью Vt вдоль 
■берега перпендикулярно градиенту давления.

Теория дрейфовых течений Экмана имеет ограничения, так  как 
он а  построена для однородного ветра, однородного моря, без
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З'чета горизонтального бокового трения между потоком и берегом 
или между потоками, движущ имися с разны х направлений. .

В области дальнейш его разви ти я 'тео р и и  морских течений за  
последние десятилетия сделан значительный ш аг вперед. Больш ое 
значение имели работы советского ученого В. Б. Д1токмана, кото
рый впервые в 1946 г. предлож ил модель осредненного по глубине 
стационарного переноса вод в неоднородном по плотности океане,, 
обусловленного действием ветра и турбулентного бокового обмена. 
Эта и другие теории позволили подойти к объяснению крупномас
ш табной горизонтальной циркуляции и некоторых особенностей 
в реж име течений М ирового океана. Теоретические модели океани
ческой циркуляции, предложенные современными исследовате
лями, учитывают распределение касательного напряж ения ветра,, 
изменения парам етра Кориолиса с широтой, глубины моря и про
странственное распределение плотности.

Падешз

а) б )

Поверхностное
течение

Глубинное
течение

Придонное
течение

Рис. 36. Циркуляция воды под действием ветра у приглубого 
отвесного берега. 

а — располож ение слоев воды, б  — годограф ы  скорости течения.

Достигнуты определенные успехи в расчете поля течения па 
полю ветра, поверхностных и глубинных течений с учетом измене-- 
ний поля плотности. О днако недостаточное знание реальных п ар а
метров (например, коэффициента вязкости) не позволяет проблему 
ветровых течений считать решенной. Поэтому наряду с теоретичес
кими расчетами поля течений для решения прикладных задач  до. 
последнего времени широко используются полуэмпирические ме
тоды.

§ 73. Градиентные течения (плотностные)
Д ля  оценки динамического состояния среды рассматриваю тся 

три системы поверхностей: эквипотенциальные — поверхности р ав
ного потенциала силы тяж ести, изобарические — равного гидроста
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тического давления и изостерические — равного удельного объема. 
П ри отсутствии движ ения эти поверхности параллельны  друг другу 
и характеризую т среду, назы ваемую  баротропной. Н аклон и пере
сечение изостер и изобар свидетельствуют о наличии движения. 
Ч ем  больше наклон изостер к изобарам , тем интенсивнее движение 
{среда назы вается бароклинной). Обе эти системы поверхностей 
наклонены к эквипотенциальным, которые всегда горизонтальны. 
К ак  показано Н. Н. Зубовым, при возникновении установивш ихся 
морских течений плотностные, стоковые силы и трение обусловли
ваю т наклон изобарических поверхностей, по направлению  течения 
(продольный наклон). Силы ж е Кориолиса и центробеж ная соз

даю т поперечный наклон изобарических поверхностей (на разрезе 
поперек течения). Этот наклон уровня поперек течения определя
ется формулой

(94)

где угловая скорость враш ения Земли со и сила тяж ести g  — вели
чины постоянные; с — скорость течения; ф — географическая ши
рота.

Н а гидрологических разрезах , выполненных на' ограниченных 
участках моря, можно принимать среднюю географическую ши
роту, поэтому наклон уровня зависит главным образом  от скорости 
течения и прямо пропорционален ей. Если скорость течения увели
чивается, то и наклон изобар увеличивается. В природных усло
виях при существующих скоростях течений углы наклона изобари
ческих поверхностей весьма малы. О днако д аж е  малый наклон 
изобар влечет за  собой значительный наклон изостерических поверх
ностей. Разность наклона изобар, вы зы ваем ая разностью  скоростей 
движ ения отдельных слоев, создает наклон изостер, свидетельст
вующих об интенсивности движения. Д ля  расчета плотностных те
чений Н. Н. Зубовым предложен упрощенный вывод, положенный 
в основу динамического метода обработки океанологических наблю 
дений.

При изучении установивш ихся течений следует иметь в виду, 
что основная роль в их развитии принадлежит горизонтальным со
ставляю щ им действующих сил. Вертикальные ж е составляю щ ие сил 
исчезающ е малы по сравнению с силой тяжести. Глубина, на кото
рой плотностные течения отсутствуют или пренебрежимо малы, 
мож ет рассматриваться как  нулевая изобарическая поверхность, 
относительно которой можно рассматривать движение. Л ю бая изо
барическая поверхность располагается перпендикулярно равнодей
ствующей всех сил, действующих на частицы воды.

Рассмотрим две изобарические поверхности (рис. 37 а ) , из кото
рых ро совпадает с поверхностью моря, а р  — с глубиной, на кото
рой плотностные течения отсутствуют или весьма незначительны, 
поэтому она параллельна эквипотенциальной поверхности. В резуль
тате охлаж дения или нагревания произошло изменение удельного 
объема, вследствие чего уровенная поверхность и ниж ележ ащ ие
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изобары наклоняю тся под углом р. Удельный вес воды справа! 
больше (плотность меньш е), слева плотность — больше, т. е. удель
ный вес меньше. С ледовательно, расстояние меж ду изобарами р» 
и р  справа больше, а слева меньше ( Н м > Н ^ ) .

Н а рис. 37 а проведен ряд  эквипотенциальных поверхностей: D u  
£>2, Db, ■.;  De, пересекаю щ их изобарическую  поверхность р о .  Р а с 
смотрим частицу т,  взятую  на поверхности ро и находящ ую ся под. 
действием двух основных сил: силы тяж ести g,  направленной по. 
отвесу (перпендикулярно эквипотенциальной поверхности), и сильв

0$ Ds D/j. Do

ystnp

Ri

02 Dl

il»T

771 К

Рис. 37. К выводу формулы для расчета плот
ностных течений.

а  —  вертикальное сечение, б —  план.

градиента гидростатического давления а
d p

, направленной вверх

по нормали к изобарической поверхности ро.
Вектор силы тяж ести разлож ен  на две составляю щ ие: вдоль 

изобарической поверхности (g -sinp ) и по нормали к ней (g -cosP ). 
В торая составляю щ ая уравновеш ивается градиентом гидростати
ческого давления, а первая оказы вается неуравновешенной. Ч ас
тица т  будет перемещ аться вдоль изобары  ро под действием этой 
составляю щ ей в сторону наклона уровня. К ак только возникает 
движение, появляется отклоняю щ ая сила вращ ения Зем ли К,  про
порциональная скорости движ ения и направленная под углом 90'^ 
(в северном полуш арии) вправо к направлению  движ ения частицы.
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в  результате частица начнет перемещ аться по направлению  равно
действующей Rl  двух этих сил со скоростью Wt (рис. 37 6 ). с  изме
нением направления движения изменится и направление отклоняю 
щей силы вращ ения Земли, что вызовет поворот вектора течения 
Vt вправо в направлении равнодействующ ей R.  Этот поворот будет 
продолж аться до тех пор, пока вектор течения не окаж ется перпен
дикулярным силе g s in p ,  т. е. до того момента, когда отклоняю 
щ ая сила вращ ения Земли будет уравновеш ена составляю щ ей силы 
тяж ести  g-sinp . Возникает динамическое равновесие, для которого 
сум ма действующих сил долж на быть равна нулю:

g 'sin^=A r=2coi;.i.sincp. (95)
Отсю да

(96) ̂ 2со Sin 9  ̂ '

И з ри с/37  следует, что

(97)

где Z, — расстояние меж ду гидрологическими станциями (вертика
л ям и ).

Тогда скорость течения Vi равна

ic\Q\

произведения gHM  и gHpf> равные разности значений потенци
а л а  силы тяж ести на изобарических поверхностях р и ро в точках 
М  и iVj_ назы ваю т динамической высотой изобарической поверхно
сти ро относительно изобары р, принятой за  нулевую поверхность. 
О бозначив д Н м  =  с1м и gHrf=d,N,  можно записать основную фор
мулу для расчета скорости плотностных течений

(99)
^ 2u>L sin -f  ̂ '

И Л И

— , (100)2aL Sin tf) ’ '  '

где Ad  — разность динамических высот.
Д инам ическая высота характеризует работу, затрачиваемую  на 

перемещение единицы массы воды по вертикали против силы тяж е
сти  от изобарической поверхности р к ро. При перемещении еди
ницы массы воды на высоту 0,102 м при ускорении силы тяжести 
"9,81 м/с^ соверш аем ая работа равна динамическому дециметру. В е
личина, в 10 раз больш ая, назы вается динамическим метром, 
а  в десять раз меньш ая — динамическим сантиметром. При вычис
лении скорости течений динамическим методом пользуются динам и
ческими миллиметрами, равными одной сотой динамического деци
метра.
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Ф ормула (100) справедлива при условии, что на глубине зал е
гания изобарической поверхности р течение отсутствует. Если ж е 
изобара р  имеет наклон и течение на этой глубине заметно, то 
можно рассчитать не абсолютную, а относительную скорость между 
нижней изобарой р и поверхностью моря по формуле

Динамический метод дает вполне удовлетворительные резуль
таты  при условии, если течение устойчиво по направлению  и ско
рости, глубина моря велика, что позволяет вы брать глубину, соот
ветствующую нулевой изобарической поверхности. Гидрологические 
разрезы  долж ны быть выполнены перпендикулярно направлению  
исследуемого течения и по возможности за  короткий промежуток 
времени (синхронно). Основные этапы динамической обработки со
стоят из вычисления по температуре и солености удельных объемов 
для  каж дого горизонта всех гидрологических станций и расчета 
динамических высот и глубин по формуле

р р

d  =  ^ o .d p — '^ a . d p  =  d , (102)
Ро Ро

где а  — значение среднего удельного объема слоя толщиной dp.
Суммирование от поверхности ро до нулевой изобары р дает

Р о ----
динамическую глубину, а от р до ро ( I ^ a d p )  — динамиечскую  вы-

р
соту, значения которых на станциях используют для расчета х ар ак 
теристик течений. Д инамические высоты, полученные для всех 
станций, принятых к обработке, наносят на бланковую  карту, на 
которой проводят динамические горизонтали, представляю щ ие со
бой схему динамической топографии.

Таким образом , динамический метод обработки океанологиче
ских наблюдений позволяет рассчитывать значения динамических 
глубин и высот, скорость течения меж ду станциями, среднюю ско
рость разреза, расход воды, переносимой течением, и обобщ ать 
результаты  вычислений в виде карт динамической топографии. Д ля 
выполнения всех расчетов динамическим методом в «Океанологи
ческих таблицах» приводятся вспомогательные таблицы и формулы 
(табл. И , 15— 19).

§ 74. О бщ ая схема течений в Мировом океане

О бщ ая схема течений в М ировом океане формируется главным 
образом  под влиянием сложных процессов взаимодействия океана 
и атмосферы. В аж нейш ая причина движения воздуш ных и водных 
масс — неравномерное распределение солнечной радиации по по
верхности Земли. Различие в количествах тепла, получаемого 
в низких и высоких ш иротах, создает различия в плотности и
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приводит к образованию  плотностных воздуш ных и морских течений. 
П од влиянием атмосферной циркуляции возникаю т ветровые и 
дрейфовые течения, которые сочетаются с плотностными и периоди
ческими приливными. Н а рис. 38 приводится общ ая схема течений 
М ирового океана, составленная В. Н. Степановым на основе су
щ ествовавш ей схемы А. Гумбольдта с учетом новейших данных. 
Эта схема характеризуется наличием антициклонических и цикло
нических круговоротов в северном и южном полуш ариях и сменяю
щих друг друга малых циркуляций по часовой и против часовой

стрелки.
К северу и югу от экватора 

под влиянием пассатов форми
руется система северных и 
южных пассатных течений, н а
правленных с востока на з а 
пад, и экваториальны х проти
вотечений. Эти потоки на 
рис. 38 представляю т собой 
сложную систему, ограничен
ную северным и южным тропи
ческими фронтами и местными 
циклоническими и антицикло- 
ническими циркуляциями, р ас
положенными к северу и югу от 
экватора. С лож ная структура 
пассатов, их поперечная нерав
номерность, а такж е взаим о
действие пассатных течений 
с водами поверхностного и 
глубинного водообмена опре
деляю т основные черты течений 
приэкваториальной зоны. От 
пассатных течений, которые пе
реносят значительные массы 
воды и создаю т нагон ее у вос
точных берегов материков, от
деляю тся ветви течений, н а 
правленные на восток и северо- 

восток под влиянием циркуляции атмосферы, изменений рельеф а 
дна и вращ ения Земли. Д ал ее  эти ветви поворачиваю т на юг в се
верном и на север в южном полуш арии, зам ы кая круговорот между 
10 и 40° с. ш. и 10 и 40° ю. ш. В северном полуш арии течение внутри 
круговорота направлено по часовой, в южном — против часовой 
стрелки. В северном полуш арии на ш иротах 40—45° от крупномасш 
табного круговорота отделяю тся ветви, замыкаю щ ие циркуляцию 
умеренных широт против часовой стрелки; в южном полуш арии цик
лонический круговорот, ограниченный субантарктическим фронтом, 
не отделяет второго антициклонического круговорота, как  в север
ном полушарии. Здесь под действием устойчивых западны х ветров

4 0  Х Х Х  Х X X х х х ^ х х * х х  х А / У

5 0 \.----- -̂--------- --------- /  СП
\ х х х х > ^ х х х х х х х х > ^ "

о .

Рис. 38. Общая схема циркуляции по
верхностных вод Мирового океана.

J —  береговая  лин и я; 2 —  основные н ап равле
ния переноса вод; 3 — главны е океанологиче
ские фронты: I  —  экваториальн ы й ; I I  —  тропи
ческий, I I I  — субарктический, IV  —  субполяр- 

лярны й, V — полярный.

158



между 40—45 и 60° ю. ш. возникает течение, идущее на восток, н а
зы ваемое Западны м  дрейфом, навстречу которому на зап ад  вдоль 
берегов А нтарктиды проходит циркумполярное прибрежное течение. 
М еж ду этими потоками возникаю т местные циркуляции вод по ча
совой стрелке.

О писанная схема течений в М ировом океане тесно связана со 
схемой циркуляции атмосферы, расположением барических макси
мумов и минимумов и распределением плотности вод Мирового 
океана. Она является приближенной, так  как  местные физико- 
географические условия значительно видоизменяю т ее.

Н а рис. 38 намечены зоны раздела водных масс различного 
происхождения, переносимых течениями, назы ваемы е фронтами.

Зоны сходимости течений назы ваю т конвергенциями, а расходи
м ости — дивергенциями. В зонах конвергенции происходит опуска
ние поверхностных вод, а в зонах дивергенции — подъем вод с глу
бин. П оследние более четко выраж ены  у берегов континентов, 
как, например. П еруанское течение в Тихом океане (вдоль берегов 
Чили и П еру) и др. Н а  рис. 39 приводится система течений в М и
ровом океане (см. в к л ад к у ).

Больш ое влияние на течения оказы ваю т материки и рельеф дна. 
Проходя вдоль материков, течения огибаю т полуострова, мысы и 
выступы и, отходя от берега, меняют направление. Течения, иду
щие вдоль берегов, сопровождаю тся противотечениями в заливах 
и застойных зонах водоемов (например. К амчатское течение). 
Если течение направлено нормально к берегу, то вблизи него оно 
разветвляется на два  потока, идущих вдоль берега в противопо
лож ных направлениях. К ак  показал  В. Б . Ш токман, в поперечных 
сечениях мелководных морей возникаю т противотечения, причем 
не только под влиянием поперечной неравномерности ветра, но и 
в результате переменной глубины моря. Противотечения увеличи
ваю тся с возрастанием глубины, поэтому они более интенсивны 
н ад  ж елобам и дн а  мелководных морей.

Особое значение в водообмене М ирового океана имеют опус
кание и подъем глубинных вод, связанные с конвективными и ди
намическими процессами. И з полярных областей более плотные 
антарктические и арктические воды опускаясь переносятся глубин
ными течениями по направлению  к экватору. Воды низких широт, 
как, например, переносимые Северным Атлантическим течением 
(см. рис. 39) , поступая в Арктический бассейн в виде ветви Ш пиц
бергенского течения, опускаю тся на глубину вследствие повышения 
плотности. Они переносятся вдоль материкового склона на восток 
теплым промежуточным течением, ветви которого отделяю тся в арк
тические моря, следуя с севера на юг по глубоководным ж елобам .

В общей циркуляции вод велика роль глубинных тропико-эква- 
ториальны х течений, таких, как, экваториальное подповерхностное 
течения Л омоносова в Атлантическом океане и К ромвелла в Ти
хом. Течение Л омоносова прослеж ивается вдоль экватора от устья 
Амазонки до гринвичского меридиана на протяжении 2600 миль и 
представляет собой двухслойный поток толщиной от 25 до 210 м.

159



Верхний сл о й — это трансформированные высокосоленые воды 
антициклональных круговоротов северной и южной Атлантики, 
нижний (примерно со 115 до 210 м) представлен субтропическими 
трансформированными водами южной тропической зоны. Воды 
этого течения, высокосоленые, богатые кислородом, фосф атами и 
другими элементами, , перемещ аю тся со скоростью 90— 115 см/с и 
располагаю тся в термоклине.

М ощное подповерхностное экваториальное противотечение 
К ромвелла в Тихом океане пересекает его с зап ад а  н а  восток от 
132° в. д. до 92° 3. д. Оно имеет ширину до 240 миль в. слое от 
45 до 200 м и более и достигает скоростей более 60 см/с.

§ 75. Течения в морях

Течения в морях формируются под влиянием, тех ж е факторов, 
которые возбуж даю т океаническую циркуляцию. О днако местные 
физико-географические условия, особенности; рельеф а дна и водо
обмен с соседними морями или океаном определяю т региональные 
особенности течений в морях. В средиземных и окраинных морях 
формирование течений происходит различно. Например, течений 
в Н орвеж ском, Гренландском и Баренцевом, морях, входящ ие в си
стему течений Северного Ледовитого океана, тесно связаны и с те
чениями Атлантического океана, а такж е с атмосферными процес
сами, господствующими над акваторией этого района.

В морях, соединенных с океаном или с другими морями узкими 
проливами, вследствие различия в  плотности воды возникают 
градиентные течения. Эти течения характерны  для системы А тлан
тический океан— Средиземное—М раморное—Черное моря,, где по
верхностные течения усиливаются еще и воздействием ветров.

В; Балтийском море поверхностное течение, вызванное обиль
ным притоком речных вод, в, зависимости от направления ветров 
усиливается или ослабевает. При преобладании ветров с ю го-за
пада наблю дается круговорот вод против часовой стрелки: вдоль 
южных берегов на восток, вдоль восточных на север. Течения Ч ер
ного: и-.Азовского морей связаны  с господствующими здесь ветрами.

Весьма распространены в. морях стоковые и сточные течения. 
Дрейфовое Карибское течение приносит больш ое количество воды 
в М ексиканский залив, куда вливается обильный сток Миссисипи. 
И збы ток вод в этом заливе создает мощное сточное Ф лоридское 
течение через одноименный пролив. Обь-Енисейское течение в К ар
ском море. Л енское — в море Л аптевы х представляю т собой ти
пичные стоковые течения, возникаю щ ие в результате стока огром
ных масс вод рек С ибири— Оби, Енисея и Лены.

В морях, где развиты  приливные явления, обычно хорошо вы ра
жены приливные течения, иногда превалирую щ ие над всеми осталь
ными. Так, например, интенсивные приливные течения наблю 
даю тся в Белом море, в Японском, Охотском, Северном и др.
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§ 76, Влияние течений на режим океанов и морей и на климат
Земли

Ц иркуляция вод М ирового океана определяет обмен количест
вом вещ ества, тепла и механической энергии между океаном и ат
мосферой, поверхностными и глубинными, тропическими и поляр
ными водами. М орские течения переносят большие массы воды из 
одних областей в другие, часто весьма в отдаленные районы. Те
чения наруш аю т широтную зональность в распределении темпе
ратуры. Во всех трех океанах — Атлантическом, Индийском и Ти- 
хог' тод влиянием течений возникаю т температурные аномалии: 
положительные аномалии связаны с переносом теплых вод от эква
тора в более высокие широты течениями, имеющими близкое к ме
ридиональному направление; отрицательные аномалии вызваны 
противоположно направленными (от высоких широт к экватору) 
холодными течениями. О трицательные аномалии температуры уси
ливаю тся, кроме того, подъемом глубинных вод у западны х бере
гов континентов, вызванным сгонами вод пассатными ветрами.

Влияние течений сказы вается не только на величине и распре
делении средних годовых значений температуры, но и на ее годо
вых амплитудах. Это особенно отчетливо проявляется в районах 
соприкосновения теплых и холодных течений, там, где границы их 
смещ аются в течение года, как, например, в Атлантическом океане 
в районе соприкосновения Гольфстрима и Л абрадорского течений, 
в Тихом океане в районе соприкосновения течений Куросио и К у
рильского (О йясио).

Течения оказы ваю т влияние на распределение и других океа
нологических характеристик: солености, содерж ания кислорода, 
биогенных веществ, цвета, прозрачности и др. Распределение этих 
характеристик оказы вает огромное влияние на развитие биологи
ческих процессов, растительный и животный мир морей и океа
нов. Изменчивость морских течений во времени и пространстве, 
смещение их фронтальных зон влияю т на биологическую продук
тивность океанов и морей.

Больш ое влияние оказы ваю т течения на климат Земли. Н апри
мер, в тропических областях, где преобладает восточный перенос, 
на западны х берегах океанов наблю даю тся значительные облач
ность, осадки, влаж ность, а у восточных, где ветры дуют с м а
териков,— относительно сухой климат. Течения существенно влияют 
на распределение давления и циркуляцию  атмосферы. Н ад  осями 
теплых течений, как, например, Гольфстрим, Северо-Атлантическое, 
Куросио, Северо-Тихоокеанское, движ утся серии циклонов, кото
рые определяю т погодные условия прибрежных районов матери
ков. Теплое Северо-Атлантическое течение благоприятствует уси
лению исландского минимума давления, а следовательно, и ин
тенсивной циклонической деятельности в Северной Атлантике, 
Северном и Балтийском морях. Аналогично влияние Куросио на 
область алеутского минимума давления в северо-восточном районе 
Тихого океана.
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с  теплыми течениями, проникающими в высокие широты, свя
зан а циклоническая циркуляция атмосферы, что способствует вы
падению обильных атмосферных осадков. Н ад  холодными тече
ниями, напротив, развиваю тся отроги высокого давления, что вы
зы вает уменьшение количества осадков.

В районах встречи теплых и холодных течений часто отме
чаются туманы и сплош ная облачность.

Там, где теплые течения глубоко проникают в умеренные и при
полярные широты, их влияние на климат сказы вается особенно 
ярко. Хорошо известно смягчаю щ ее влияние Гольфстрима, Северо- 
А тлантического течения и его ветвей на климат Европы, течения 
Куросио — на климатические условия северной части Тихого оке
ана. Следует отметить большее значение в этом отношении Северо- 
Атлантического течения, чем Куросио, так как  Северо-Атлантиче- 
ское течение проникает почти на 40° севернее Куросио.

Резкие различия в климате создаю тся в том случае, если берега 
континентов или океанов омываю тся холодными и теплыми тече
ниями. Так, например, восточное побережье К анады  находится 
под влиянием холодного Л абрадорского течения, западное ж е по
береж ье Европы омывается теплыми водами Северо-Атлантиче
ского течения. В результате в зоне меж ду 55 и 70° с. ш. продолж и
тельность безморозного периода на побереж ье К анады  менее 
60 дней, на европейском — 150—210 дней. Ярким примером воздей
ствия течений на климатические и погодные условия служит Ч и
лийско-П еруанское холодное течение, температура вод которого на 
8 — 10° ниже окруж аю щ их вод Тихого океана. Н ад  холодными во
дам и  этого течения воздуш ные массы, охлаж даясь, образую т 
сплошной покров слоисто-кучевых облаков, в результате на побе
реж ье Чили и П еру наблю даю тся сплош ная облачность и отсутст
вие осадков. Ю го-восточный пассат создает в этом районе сгон, 
т. е. отход от берега поверхностных вод и подъем холодных глу
бинных вод. К огда побережье П еру находится только под воздей
ствием этого холодного течения, этот период характеризуется от
сутствием тропических штормов, дождей и гроз, а летом, особенно 
при усилении идущего навстречу теплого прибрежного течения 
Эль-Ниньо, здесь наблю даю тся тропические штормы, разруш итель
ной силы грозы, ливни, размываю щ ие почву, ж илы е постройки, 
дамбы , насыпи.

Пульсации океанических течений, меандрирование и смещение 
их осей к югу или северу оказываю т существенное влияние на кли
м ат прибрежных районов. Одновременными наблю дениями за  рас
пределением температуры в пределах таких крупномасш табных 
потоков, как Гольфстрим и Куросио, обнаружены извилины (м е
андры ), имеющие волнообразный характер. Они напоминаю т ме
андры  рек (см. стр. 325) и в виде сгущения изотерм в оси главного 
потока перемещ аются вместе с течением. Н апример, смещение оси 
Куросио к югу и северу достигает 350 миль между 34 и 40° с. ш. 
Положение фронтов Куросио—Ойясио, Гольфстрим—Л абрадорское 
и других течений испытывает полумесячные, месячные, полугодо-
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вые, годовые и многолетние колебания. В связи с этим наблю да
ются колебания климатологических и метеорологических ф акторов 
на побереж ьях близлеж ащ их материков. Погодные условия Японии 
связы ваю т с колебаниями фронта Куросио, климатические усло
вия Курильской гряды, о. Хоккайдо и севера о. Хонсю находятся 
под влиянием холодного течения Ойясио.

Г Л А В А  17. ВОДНЫ Е МАССЫ МИРОВОГО ОКЕАНА 

§ 77. Понятие о водных массах

О дна из важнейш их задач  в изучении гидрологических условий 
океанов и морей — установление основных и второстепенных вод
ных масс, их структуры, взаимодействия друг с другом и геогра
фического распределения. Д остаточно большие объемы воды, 
сформированные в данных физико-географических,условиях в опре
деленные отрезки времени и отличаю щ иеся характерны ми физиче
скими, химическими и биологическими свойствами, назы ваю т вод
ными массами. Комплекс этих характеристических свойств отра- 
л<ает процесс формирования той или иной водной массы.

В учение о водных массах значительный вклад  внесен многими 
исследователями: Б. Гелланд-Ганзеном, А. Д еф антом , Б. В. Ш ток
маном, Н. Н. Зубовым, В. К. Агеноровым, А. Д . Добровольским 
и др. Гелланд-Ганзеном был предлож ен весьма плодотворный ме
тод t, S -кривых для анализа перемеш ивания и трансформации вод, 
теория которого в дальнейш ем была разработана В. Б. Ш токм а
ном. Понятие об однородных объемах вод с характерны ми физико
химическими свойствами было впервые введено Д еф антом, кото
рый разделил М ировой океан на океанические тропосферу и стра
тосферу.

Н. Н. Зубов показал  основные особенности формирования вод
ных масс океанов и водных масс морей и выделил восемь видов 
водных масс в Атлантическом океане на основе анализа распре
деления температуры, солености, содерж ания кислорода и распо
лож ения вод по глубине и в пространстве.

В. К. Агеноров предлож ил подразделять водные массы на пер
вого рода, у которых градиент гидрологических характеристик не 
изменяется в пространстве и близок к нулю, и второго рода с гр а
диентом, не равным нулю, но постоянным.

Значительный вклад  в изучение водных масс внесен А. Д . Д о б - , 
ровольским, предложивш им более строгое определение водных масс„ 
фронтальных областей, фронтальных зон и обобщившим основные 
вопросы проблемы структуры водных масс М ирового океана. Вод
ные массы формируются главным образом  в поверхностных слоях 
М ирового океана под влиянием климатических условий, процессов 
термического и динамического взаимодействия океана и атмо
сферы. В М ировом океане — от поверхности до больших глубин — 
непрерывно идет созидание и уничтожение градиентов океанологи-
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ческих характеристик, главным образом  в результате процессов пе
ремешивания. В формировании водных масс основная роль при
надлеж ит конвективному перемешиванию, которое, так  ж е как  и 
другие типы вертикального обмена, заверш ается образованием од
нородной водной массы. Течениями водные массы переносятся 
в другие районы, где, соприкасаясь с водами иного происхождения, 
трансформирую тся, особенно по периферии. При взаимодействии 
вод различного происхождения образую тся промежуточные водные 
массы. Границы меж ду водами, резко различаю щ имися по своим

характеристикам  при больших их градиентах, назы ваю тся о к е а 
н о л о г и ч е с к и м и  ф р о н т а м и .  Различаю т первичные, или ос
новные водные массы, сформированные в поверхностных слоях, и 
вю рнчные, возпикйгощие во фронтальных зонах в результате в заи 
модействия двух или нескольких водных масс.

Д ля  изучения и анализа водных масс используются следующие 
их характеристики; температура, соленость, содерж ание кислорода, 
оптические свойства, биологические показатели и др.

Существует несколько методов выделения и анализа водных 
масс, которые излагаю тся в специальной океанологической лите
ратуре. Простейшим и наиболее распространенным является метод 
t, 5-кривы х и t, 5-диаграм м . Сущность этого метода заклю чается
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в том, что соотношение м еж ду температурой и соленостью р ас 
сматривается в виде функциональной связи t =  f(S). Эта функция 
не имеет физического смысла, так  как  тем пература от солености 
не зависит, но она имеет большой географический смысл. В каж дом  
районе океана под влиянием физико-географических условий, глав
ным образом теплового и водного балансов, формируется опреде
ленная тем пература и определенная соленость, т. е. они связаны 
с действием общей внешней причины, поэтому связь имеет сущ ест
венное географическое значение. Тем не менее соотношение t— S 
можно рассматривать с позиций аналитической геометрии, как  это 
сделал Ш токман, создавш ий теорию t, 5-кривых, t, 5 -диаграм м а 
представляет собой график, на. котором по оси абсцисс разбита 
ш кала солености, а по оси ординат— ш кала температуры. Н а  гр а
фике проводят линии одинаковой плотности (ot) или удельного 
объема (Уг)- 5 -ди аграм м а позволяет теоретически изучать связь 
тем пература— соленость—плотность (или удельный объем ). С дру
гой стороны, t, 5 -ди аграм м а служ ит номограммой для определе
ния плотности (или удельного объема) по температуре и солено
сти, для расчетов конвекции, условий появления льда и т. п. Д л я  
построения t, 5-кривой по осям  ̂ и 5  наносят точки по парам  тем 
пература— соленость, наблюденным на каж дом  горизонте гидроло
гической станции. Около каж дой  точки проставляю тся горизонты, 
на которых наблю дались данные тем пература и соленость. Все 
точки соединяются плавной линией, которая назы вается t, 5-кри- 
вой. Такие кривые рисуют связь, существующую между  ̂ и 5  по 
вертикали (рис. 40). Прямолинейные участки t, 5-кривой соответ
ствуют слоям, в которых тем пература и соленость есть результат 
смешения водных масс в вертикальном направлении. Д л я  случая 
смешения трех водных масс кривые изображ аю тся тремя отрез
ками, причем закругленная часть кривой соответствует промеж у
точной водной массе.

Д л я  выделения водных масс и их границ, кроме t, 5-кривых, 
привлекаю тся графики вертикального распределения температуры, 
солености, содерж ания кислорода, биологических и других пока
зателей; учитывают распределение вертикальной устойчивости и 
коэффициентов вертикального обмена. К огда установлены основ
ные типы вод, можно проследить процесс взаимодействия меж ду 
ними.

§ 78. Водные массы океанов

По аналогии с атмосферой в М ировом океане водные массы 
объединяю т в две группы. П оверхностная зона, ограниченная глу
биной распространения вертикальной конвекции, для которой х а
рактерно наиболее активное развитие процессов обмена энергией 
и количеством вещ ества с атмосферой — это океаническая 
тропосфера. Глубинные и донные холодные воды, относительно 
однородные, заполняю щ ие область больших глубин, называю т
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океанической стратосферой. Это подразделение условно и приме
нимо для тропико-экваториальных и умеренных областей.

И з высоких широт холодные опресненные воды течениями пере
мещ аю тся в направлении к экватору. Встречаясь с теплыми тропи
ческими водами, они погружаю тся в глубины вследствие более вы 
сокой плотности (из-за низкой тем пературы ). Опускание и в заи 
модействие теплых (в субтропических зонах) и холодных вод 
приводит к формированию промежуточных, глубинных и придонных 
водных масс. В пределах всего М ирового океана встречаю тся эти 
четыре основных типа водных масс: поверхностные, промеж уточ
ные, глубинные и придонные. Н есмотря на то что к поверхностным 
водам относится слой толщиной всего 200—250 м, им принадле
ж ит основная роль в формировании промежуточных, глубинных и 
придонных вод. К аж д ая из этих водных масс отличается местными, 
региональными особенностями. В соответствии с зональным изме
нением физико-географических и климатических условий поверх
ностные водные массы, так  ж е как  и остальные типы, можно под
разделить на экваториальны е, тропические южные и северные, суб
полярные и полярные, включающие арктические и антарктические, 
воды.

Экваториальны е поверхностные воды отличаются наивысшей 
в открытых районах океана температурой, пониженной соленостью 
и плотностью, а такж е сложной системой циркуляции.

Тропическим водам свойственна повышенная соленость, высо
кая температура и опускание их в центральных областях антицик
лонических круговоротов. Эти теплые воды высокой солености пе
ремещ аются в направлении к экватору и умеренным широтам.

Субполярные поверхностные водные массы располагаю тся ме
ж ду тропическими и полярными областями. Д ля  них типично боль
шое разнообразие характеристик, связанное с различными услови
ями их формирования в Тихом и Атлантическом океанах и в суб
антарктической области. В северном полуш арии субарктические 
поверхностные воды наибольш ее распространение имеют в Тихом 
океане; в Атлантическом они встречаю тся лиш ь на крайнем северо- 
западе, так  как по всей акватории между тропической и полярной 
зонами распространяю тся трансформированные тропические воды. 
В южном полуш арии поверхностная субантарктическая вода р ас
полагается между антарктическим и субантарктическим фронтами. 
Ей свойственно уменьшение температуры и солености в направле
нии к южной ее границе, т. е. антарктическому фронту. Н а всем про
странстве между этими фронтами (см. рис. 38) происходит опуска
ние водных масс, которые затем  распространяю тся в промеж уточ
ных глубинах в направлении к экватору.

П олярные арктические и антарктические холодные воды с низ
кой температурой (•— 1,2, — 1,5° С) и соленостью 32,50— 34,60%о 
формирз^ются севернее арктического фронта и южнее антарктиче
ского.

Под поверхностными водными массами располагаю тся проме
жуточные, верхняя граница которых залегает на горизонтах 300—
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500 м, а ниж няя между 1000 и 1200 м. Толщина промежуточных 
водных масс в разны х районах М ирового океана различна, от 
600—800 до 1200— 1400 м. М аксимальной она оказы вается в по
лярны х областях и в центральных областях антициклонических 
круговоротов, где преобладает опускание вод. В экваториальной 
зоне, где происходит поднятие вод, толщ ина промежуточных вод
ных масс уменьш ается до 900 м, а в районе циклонических круго
воротов— до 600—800 м. Промежуточные водные массы такж е под
разделяю тся на полярные и субполярные арктические и антаркти
ческие, промежуточные северотихоокеанские, североатлантические 
и промежуточные североиндийские, различаю щ иеся по термогалин- 
ным свойствам. Ф ормирование и распределение промежуточных 
водных масс связано с опусканием поверхностных и подъемом глу
бинных вод. Основная масса субполярных промежуточных вод фор
мируется в результате опускания поверхностных водных масс ме
ж ду антарктическим и субантарктическим фронтами, а такж е к се
веру от субантарктического фронта в Тихом океане (см. рис. 38). 
Общий перенос этих промежуточных вод направлен от субполяр
ных фронтов к экватору. С убантарктические воды в Атлантическом 
океане распространяю тся до 20° с. ш., в Индийском — до 5— 
10° ю. ш., а в Тихом океане — до экватора, куда проникают с се
вера и субарктические промежуточные воды.

Глубинные воды М ирового океана отличаются большой одно
родностью, но вместе с тем все типы этих вод имеют свои х ар ак 
терные черты. Ф ормируются глубинные воды главным образом 
в высоких ш иротах в результате смешения поверхностных и про
межуточных вод в областях циклонических круговоротов, располо
женных вблизи материков. К  основным очагам образования глубин
ных вод относятся северо-западные районы Тихого, А тлантиче
ского океанов и районы Антарктиды. Они располагаю тся между 
промежуточными и придонными водами. Толщина этих вод в сред
нем 2000—2500 м. Она м аксимальна (до 3000 м) в экваториальной 
зоне и в районе субантарктических котловин.

Придонные воды образую тся, так  ж е как  и другие типы вод
ных масс, в результате опускания выш ележ ащ их вод, взаимодей
ствия и трансформации их главным образом в высоких широтах. 
Н а характеристики придонных вод оказы вает влияние расчленен
ность подводного рельефа. В среднем толщ ина придонных вод 
1000—-1500 м, кроме глубоководных ж елобов (впадин), где глу
бина превосходит 6000 м. Скорость горизонтального и вертикаль
ного переносов убывает в направлении от поверхностной к придон
ной зоне в 5— 10 раз и более. Больш ое значение в динамике водных 
масс имеет горизонтальный и особенно меридиональный перенос 
глубинных и придонных вод.

К ак показано В. Н. Степановым, величина вертикальных со
ставляю щ их скорости течений в среднем по всему М ировому океану 
от наибольших значений (нескольких тысячных сантиметров в се
кунду) в поверхностной зоне уменьш ается (до нескольких десяти
тысячных сантиметров в секунду) в глубинной и придонной зонах,
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незначительно изменяясь в широтном направлении. Исключение 
представляю т две области, где вертикальные составляю щ ие ско
рости течений значительно увеличиваются, — это в субантарктиче
ских ш иротах (40—50° ю. ш.) за  счет интенсивного опускания про
межуточных вод и в более южном районе (55—65° ю. ш.) в связи 
с подъемом глубинных и придонных вод.

Горизонтальные составляю щ ие течений имеют большие р азли 
чия. Так, например, в поверхностной зоне приэкваториальной об
ласти они в среднем по всему М ировому океану достигаю т 35 см/с.
С увеличением широты скорость меридионального переноса по
степенно уменьш ается до 1—2 см/с на широте 40— 50°, увеличи
ваясь до 10—20 см/с в субполярных районах. В промежуточной 
зоне они заметно уменьшаются, от нескольких десятых сантиметра 
до 5—8 см/с. В глубинной и придонной зонах преобладаю т скоро
сти от 0,2 до 0,8— 1 см/с. В межширотном и вертикальном обмене 
количеством вещ ества и энергии первостепенная роль принадле
жит водам глубинной зоны вследствие их больших пространствен
ных разм еров. Д л я  придонных вод характерно преобладание ме
ридионального переноса, правда, со скоростью, несколько меньшей, 
чем у выш ележ ащ их глубинных вод. Вертикальные ж е составляю 
щие скорости движения придонных вод превосходят скорости глу
бинных на две-три единицы. Так, например, на 70° ю. ш. верти
кальная составляю щ ая придонного течения 4 • 10“  ̂ см/с, глубин
ного 1 • 10~^ см/с, на экваторе — 5- 10“  ̂ у придонного и 2 - 10“  ̂ см/с 
у глубинного течений. Это связано с наличием придонного конвек
тивного обмена за- счет геотермического тепла у дна.

Н аибольш ее распространение в М ировом океане имеют при
донные антарктические воды, обладаю щ ие низкой температурой 
и относительно богатые кислородом. Эти воды прослеживаю тся 
от моря У эдделла до пролива Д рейка в Антарктике и распростра
няются в Атлантическом океане вплоть до 40° с. ш. на западе 
Индийского океана до материкового склона Аравийского моря, на 
востоке — до о. Ява. В Тихом океане они встречаются вплоть до 
экватора, а местами и севернее — до 10— 20° с. ш. В северном по
луш арии в разны х районах Атлантического и Тихого океанов встре
чаются такж е придонные водные массы, образованны е сползанием 
с материковых склонов глубинных вод в области северной перифе
рии циклонических круговоротов. Н аглядное представление о р ас
пределении промежуточных, глубинных и придонных водных масс 
М ирового океана даю т схемы, составленные О. И. М амаевым по 
обобщенным t, 5-диаграм м ам  (рис. 41, 42).

§ 79. Водные массы морей

Формирование, распределение и взаимодействие водных масс 
морей связано с теми ж е климатическими и динамическими про
цессами, которые характерны  и для водных масс океанов. М естные , 
физико-географические условия определяю т специфические осо
бенности водных масс различных морей, к наиболее существенным

170



из которых относятся водообмен моря с соседним водоемом, т. е. 
глубина и ширина подводного порога, отделяю щего море от со
седнего водоема, водный баланс, особенно его пресная составляю 
щ ая, и глубина распространения конвекции. Так, например, если 
при большом положительном пресном балансе и слабом водооб
мене предзимняя конвекция опускается ниж е порога, но не распро
страняется до дна, то поверхностные воды находятся под влия
нием гидрометеорологических факторов и их сезонной изменчивости, 
а глубинные воды имеют температуру и соленость, промеж у
точные меж ду минимальными зимними их значениями на поверх
ности моря и температурой и соленостью вод, втекаю щ их из 
соседнего бассейна. Примером может служить Черное море, где 
поверхностные воды опреснены до 15— 18%о за  счет большого прес
ного баланса, а тем пература в предзимнее время опускается до 
7— 8° С. Воды, поступающие из М раморного моря с ниж небосфор
ским течением, имеют соленость 28—30%о и относительно высокую 
температуру. Конвекция в Черном море не распространяется ниже 
150—200 м, поэтому с этой глубины и до дна тем пература воды 
8,6—9 ,Г С , соленость 22,4— 22,6%о- В Средиземном море, где прес
ный баланс отрицателен, основная роль в формировании глубинных 
вод принадлеж ит вертикальной конвекции. П ри высокой солености 
(36— 39%о) на поверхности и однородной солености в толщ е вод 
достаточно небольшого понижения температуры, чтобы увеличе
ние плотности привело к перемешиванию, которое в течение зимы 
может распространиться до дна. Горизонтальный обмен с А тланти
ческим океаном происходит в слое около 350 м (глубина порога 
в Гибралтарском проливе 346 м ); с этой глубины до дна глу
бинная вода Средиземного моря имеет температуру 13,6— 
13,8° С и соленость 36—39%о, которую имеют поверхностные воды 
зимой.

Примером морей, где глубинные воды формируются в резуль
тате водообмена с соседним бассейном, мож ет служить Карибское 
море. Здесь вертикальная конвекция незначительна. Грядой Ан
тильских островов с проливами глубиной до 1700 м море отде
лено от Атлантического океана, с которым происходит водообмен. 
С этого горизонта вся глубоководная впадина Карибского моря 
(до наибольшей глубины 6270 м) заполнена атлантической водой 
с температурой 4,2° С и соленостью около 35%о— это характери
стики океанической воды на глубине около 1700 м.

В полярных морях большое значение имеет интенсивное зимнее 
охлаждение, вследствие которого конвекция в некоторых случаях, 
как, например, в Белом море, доходит до дна. В глубоких местах 
моря круглый год наблю даю тся минимальные температуры, близ
кие к температуре зам ерзания, и соленость, характерны е для по
верхностных вод в предзимний период. Вследствие обильного бе
регового стока и таяния льдов в летнее время возникаю т большие 
вертикальные градиенты солености (25%о на поверхности и 33%о 
У дна).
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§ 80. Общие условия развития биологических процессов 
в Мировом океане

М орская вода — исключительно благоприятная среда для р а з 
вития биологических процессов. М орские животные организмы оби
таю т на поверхности, в толщ е воды на всех глубинах и на дне оке
анов и морей. Растительные организмы распространяю тся лишь 
в пределах освещенных слоев, т. е. до 100— 150 м. Основными бла
гоприятными условиями для их сущ ествования служ ат проникно
вение света, тепла, содерж ание минеральных и органических ве
ществ и газов.

М еж ду живыми организмами и средой обитания существует тес
ная взаимосвязь, причем жизнедеятельность организмов оказы вает 
в свою очередь огромное влияние на океанологические, геохимиче
ские и другие процессы, происходящие в Мировом океане. Ж изнь 
на нашей планете зародилась в океане, о чем свидетельствуют 
данные гидробиологии, палеонтологии, исторической геологии. Эти 
данные показываю т, что 75% классов и подклассов животных и 
растений возникли в воде (69% в морской и 6% в материковых 
водах) и 25% на суше. В соответствии с этим в океанах и морях 
встречается большее разнообразие типов, классов и подклассов 
лживых организмов, чем на материках.

Ж ивотных организмов на Зем ле насчитывается И типов, под
разделяемы х на 65 классов, большинство из к о то р ы х ' обитают 
в море, и лиш ь 8 классов живут на суше. Кроме того, насчиты
вают 17 типов и 33 класса растений, из которых 5 классов обитает 
в М ировом океане и 10 классов — в пресных и морских водах. 
К типам растений, распространенным в морях и океанах, относятся 
водоросли зеленые, бурые, красные, сине-зеленые, разнож гутико
вые, диатомовые. Х арактерная особенность растительных организ
м о в — это способность преобразовывать неорганическое вещество 
в органическое в процессе фотосинтеза, т. е. при поглощении угле
кислого газа  из воды, освещенной солнечными лучами, растения 
создаю т углеводы (органические вещ ества), необходимые для их 
жизнедеятельности. При проникновении солнечного света в воде 
происходит преобразование солнечной энергии в химическую, т. е. 
углекислый газ и вода как  продукты полного окисления углерода 
и водорода входят в состав органического вещ ества, а освободив
шийся при разлож ении воды кислород выделяется в морскую воду. 
Ж ивотные не способны к синтезу органических веществ, но основ
ным источником их питания служ ат органические вещ ества, синте
зируемые растениями. В процессе фотосинтеза начинается пре
образование неорганических веществ в органические; отмирание 
и разлож ение морских растений и остатков поглотивших их ж и 
вотных определяю т вновь переход органических веществ в неор
ганические. Т ак осущ ествляется круговорот веществ в морской 
воде.

т
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Организмы, населяю щ ие Мировой океан и воды суши, объеди
няют в три основные группы: планктон, нектон и бентос. П ланк
т о н — это различны е водоросли (фитопланктон), одноклеточные и 
многоклеточные животные организмы (зоопланктон), переносимые 
течениями. Нектон — рыбы и морские животные, самостоятельно 
перемещ аю щ иеся на большие расстояния и обитаю щие в толщ е 
воды. Бентос — организмы, живущ ие на морском дне.

§ 81. Биологическая структура Мирового океана

Условия сущ ествования живых организмов различны в разных 
районах и на разны х глубинах М ирового океана. Выделяю т сле
дующие области обитания живых организмов: 1) неритическая, 
приуроченная к матери
ковой отмели; 2) батиаль
н а я — переходная область 
материкового склона;
3) абиссальная — область 
больших грубин (рис. 43).

Н еритическая область 
разделяется на несколь
ко зон. В ерхняя зона — 
л и т о р а л ь ,  или прилив
ная зона, располож енная 
между границами макси
мальной полной воды и 
малой воды, а в морях, 
где приливные колебания 
отсутствуют — это зона 
переменного обсыхания 
под влиянием сгонно-на
гонных, сейшевых и дру
гих колебаний уровня. Л итораль населена растительными и ж ивот
ными организмами морского и наземного происхождения, приспо
собленными к резкой смене гидрометеорологических условий. Зона 
разделяется на подзоны в зависимости от специфики фауны и 
флоры и условий их обитания.

В области батиали организмы приспособлены к переходным ус
ловиям меж ду неритической и абиссальной областями. Здесь про
являю тся вертикальные и пространственные изменения гидрологи
ческих факторов, связанны е с вертикальной и горизонтальной цир
куляцией водных масс и сезонной изменчивостью их характеристик. 
Эти изменения значительно слабее выражены  в батиали, чем в не
ритической области.

А биссальная область представлена своеобразными организмами, 
приспособленными к обитанию в условиях низкой температуры, вы
сокого давления, отсутствия света и относительно малого содерж а
ния кислорода.
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в  каж дой области океанов и морей выделяю т участки, заселен
ные сообществом организмов,, называемым б и о ц е н о з о м .  У ча
сток морского дна с одинаковыми физико-химическими и биохими
ческими условиями, сложивш имися в процессе геологического р а з 
вития данного водоема, с одинаковой фауной и флорой, генетически 
связанными с ним, назы ваю т ф а ц и е й .  Р азличаю т биоценозы гу
бок, червей, моллюсков, иглокожих и т. д. В отдельных областях 
океана каж ды й биоценоз соответствует одной или нескольким ф а
циям. Н апример, в литоральной зоне разнообразны  и фации, и 
биоценозы (биоценозы скал, песка и т. д .) , а в абиссали они более 
устойчивы и однородны.

Вся толщ а воды как место обитания животных носит название 
п е л а г и а л и .

Г Л А В А  19. ИСПОЛЬЗОВАНИЕ РЕСУРСОВ МИРОВОГО
ОКЕАНА

Бурный рост населения земного ш ара и технический прогресс 
выдвигаю т неотложную задачу — освоение и использование при
родных ресурсов океана.

Биологические, химические, энергетические и другие богатства 
океанов и морей огромны и могут быть неиссякаемыми при условии 
рационального и научно обоснованного их использования.

В Мировом океане, по данным В. Г. Богорова, 36 млрд. т планк
тона, 18 млрд. т нектона, 8 млрд. т бентоса. Ежегодно различными 
странами вы лавливается около 50 млн. т рыбы, 2 млн. т китообраз
ных и тюленей, более 1 млн. т молюсков и ракообразны х и свыше 
1 млн. т водорослей. К  наиболее продуктивным зонам Мирового 
океана относятся шельф и склон, где ведется добыча нефти, газа 
и различных минеральных богатств. Мировой океан — это база и 
богатейший истечник пищевых ресурсов. Более 140 тыс. видов мор
ских животных организмов обитает на различных горизонтах, при
чем видовой состав их убывает с глубиной. В области ш ельфа 
и склона сосредоточен основной мировой рыбный промысел, пер
вое место в котором принадлеж ит сельдевым. Промысел сельди 
успешно ведется почти во всех районах северного полуш ария: в А т
лантическом и Тихом океанах и их морях, в морях Северного Л е 
довитого океана. Здесь ж е вылавливаю тся треска, пикша, навага; 
ведется промысел лососевых; семги, кумжи, сига, ряпушки, б ал 
тийского лосося, форели, кеты, горбуши, мальмы и др. В южных 
морях (Каспийское, Азовское, Черное и др .), кроме того, распро
странены карповы е (лещ, сазан, вобла) и осетровые, по количеству 
которых наш а страна стоит на первом месте в мире.

В различных районах Атлантического и Тихого океанов и их 
морей вылавливаю тся морской окунь, хек, тунец, макрель, уголь
ная рыба. В последние годы советскими экспедициями собран бо
гатый материал о биологических ресурсах Индийского океана, где 
рыбный промысел до последнего времени был очень слабо развит. 
В Индийском океане советскими траулерами были проведены ловы
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тунца (ценный вид рыбы весом до 300 кг и длиной до 2—3 м ), 
морского карася , ставриды, скумбрий, сардины и отдельных видов 
съедобных акул. В Индийском океане были обнаружены в промыс
ловых количествах и ценные виды беспозвоночных животных: ось
миноги, кальмары , из ракообразны х лангусты, различны е виды кре
веток и др.

Современными советскими исследованиями обнарунсены новые 
виды глубоководных рыб, животных и растительных организмов 
в Тихом, Индийском океанах и антарктических водах.

В М ировом океане такж е эффективно ведется промысел мор
ских животных, среди которых наибольш ее значение имеют кито
образные, тюлени, моржи, котики. Ежегодно различными государ
ствами добы вается в среднем до 50 тыс. китов; 70% добычи при
ходится на Антарктику, 2 0 % — на южные районы у побережий 
Америки, Африки, Австралии, 6% — на северную часть Тихого оке
ана, 4 % — на Северную Атлантику. В антарктических водах 
распространены голубые киты (блю валы ), финвалы, каш алоты , 
горбачи, широко используемые в пищевой, химической промыш
ленности, в медицине и сельском хозяйстве. Вследствие интенсив
ного вылова китов в последние годы значительно сократился нх 
возраст, разм еры  и количество. Д л я  сохранения этой ценной по
роды морских животных вы работана меж дународная конвенция, 
способствующая восстановлению и сохранению этих самых крупных 
животных на Земле.

Ценный продукт моря представляю т собой водоросли, образую 
щие в отдельных районах М ирового океана своеобразные «подвод
ные луга». Ежегодно добы вается около 510 тыс. т водорослей. Они 
используются в медицинской, химической, пищевой и других отрас
лях промышленности, в  качестве удобрения в сельском хозяйстве. 
И з морских водорослей получают различны е виды сырья: тверды е 
спирты, эфиры, уксус, нитроцеллюлозу, крахмал, агар-агар , аль- 
гин, иод, поташ и т. д. Ш ироко используются отдельные виды съе
добных водорослей (морская капуста и д р .) .

Р оль прод)а{тов морского промысла — рыб, моллюсков, рако
образных, морских животных, водорослей и т. д. — все возрастает 
в пищевом балансе человечества. Более 25% мирового производ
ства белковых продуктов животного происхождения приходится на 
М ировой океан.

Н азрела необходимость перейти от морского, океанического 
промысла к организации океанического хозяйства, его планирова
нию и ведению на научной основе. Эта проблема уж е р азрабаты 
вается научными и производственными организациями.

Больш ие перспективы открываю тся в области использования 
океана для снабж ения солью и водой. Запасы  соли на материках 
ограничены, а в М ировом океане, по приближенным подсчетам, пу
тем выпаривания можно добы вать соль, которая обеспечит потреб
ности человечества на 1,7 млрд. лет. Соль употребляется не только- 
Б пищевой, но и в химической промышленности, в мыловарении, 
в сельском хозяйстве. В последние десятилетия в отдельных райо
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нах ощ ущ ается недостаток пресной воды, поэтому дистилляция 
морской воды все возрастает. Это диктуется расширением 
строительства новых городов, ростом промышленных объектов, уве
личением поливных площ адей в засуш ливых районах и т. д.

Океан — неисчерпаемый источник химических ресурсов. И з мор
ской воды добываю т магний, калий, бром, никель и другие эле
менты. В ней содержится значительное количество дейтерия 
(Д 2О) — будущего топлива ядерных реакторов, добыча которого 
в настоящ ее время на суше исключительно сложна.

Огромные минеральные богатства сосредоточены на дне океа
нов и морей. Ш ельф и склон богаты месторождениями нефти, газа , 
минеральных веществ. В различных районах М ирового океана, осо
бенно на дне Тихого, а в последние годы и Индийского океана, 
обнаружены  огромные пространства, покрытые ценными образова
ниями в виде ж елезомарганцевы х конкреций. Кроме ж елеза  и м ар
ганца, в их состав входят никель, кобальт, медь и другие металлы. 
Конкреции сосредоточены главным образом  в области лож а оке
ана. Р азведка л{е и эксплуатация полезных ископаемых ведутся 
пока на ш ельфе и склоне. В прибрежной зоне М ирового океана 
широко используются как  строительный материал рыхлые осадки, 
гравий, песок, ракушечник. Н екоторые страны на ш ельфе океана 
добываю т олово, каменный уголь, платину, золото, магнетит, ру
тил, алмазы  и т. п.

К роме биологических, химических и минеральных ресурсов. М и
ровой океан располагает богатейшими запасам и энергии. В отдель
ных странах (во Ф ранции, в СССР, К итае и др.) разрабаты ваю тся 
и осущ ествляю тся проекты электростанций, работаю щ их на энер
гии приливов. Подготавливаю тся проекты термогидроэлектростан
ций и использования энергии морских волн и течений.

В целях сохранения неисчерпаемых богатств Мирового океана, 
широкого использования морских путей сообщения меж ду госу
дарствами, развития портостроения, использования морских побе
режий как  курортов и т. д. встает неотлож ная зад ач а  сохранения 
вод и дна М ирового океана от загрязнения нефтью, сточными во
дами, радиоактивными и другими отходами.

В 50-х годах текущ его столетия советские ученые выступили 
с заявлением о недопустимости захоронения радиоактивны х отхо
дов в океанских и морских впадинах. В 1959 г. по инициативе С о
ветского Союза и СШ А был разработан  договор о мирном исполь
зовании материка Антарктиды и омывающих его вод. Договор, 
подписанный двенадцатью  странами, участвовавш ими в исследо
ваниях Антарктики, предусматривает проведение научных иссле
дований и запрещ ение испытаний любых видов оружия.

И  ф евраля 1971 г. в М оскве, Вашингтоне и Л ондоне состоя
лось подписание Д оговора о запрещ ении размещ ения на дне океа
нов и морей, а такж е в его недрах ядерного оружия и других видов 
массового уничтожения людей. Кроме стран — депозитариев 
(С С С Р, США и Англии), Договор подписали представители более 
40 государств.
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По данным ООН, к 2000-му году население земного ш ара уве
личится примерно до 6—7 млрд. человек. Д л я  удовлетворения по
требностей населения в пище, в минеральных, химических, энерге
тических и других важнейш их источниках экономического разви 
тия общ ества необходимо всестороннее изучение М ирового океана. 
Д л я  научного прогнозирования возможностей использования по
лезных ископаемых на обширных пространствах М ирового океана 
требую тся планомерные исследования процессов осадкообразова
ния в разны х тектонических и климатических зонах. Д л я  этой цели 
необходимо развитие всесторонних исследований М ирового океана. 
Д ля  реш ения многих фундаментальных проблем использования 
ресурсов М ирового океана необходима организация бурения океан
ского и морского дна. Д л я  более полного и рационального ис
пользования биологических ресурсов при переходе от промысла 
к_организации океанического рыбного хозяйства необходима р азр а 
ботка методов управления процессами, определяющими биологиче
скую продуктивность, и методов сохранения условий естественного 
воспроизводства отдельных видов.

Д л я  реализации этих проблем в большинстве стран имеются 
национальные океанографические комиссии (или комитеты), а при 
Ю Н ЕСК О  сущ ествует специальный океанографический деп арта
мент, который координирует на межправительственном уровне 
комплексные исследования М ирового океана.

12 Зак. № 266



П О Д З Е М Н Ы Е  В О Д Ы

Г Л А В А  20. О С Н О В Н Ы Е П РЕД С ТА В Л ЕН И Я  '
О П РО И С Х О Ж Д Е Н И И  П О Д ЗЕМ Н Ы Х  ВОД

Вода в недрах Земли находится в жидком, твердом и газооб
разном состоянии. Она или свободно циркулирует по трещинам 
и порам горных пород и почв, подчиняясь силе тяж ести, или нахо
дится в физически и химически связанном состоянии с минераль
ными частицами почв, грунтов и горных пород.

§ 82. Теории и гипотезы происхождения подземных вод

Вопрос о происхождении подземных вод издавна привлекал 
к себе внимание исследователей. Д олгое время сущ ествовали две 
теории, отрицавш ие одна другую ,— это теория инфильтрации и 
теория конденсации. В первой утверждалось, что скопление под
земной воды есть результат просачивания атмосферных осадков 
в почву и грунт, во второй, ее пропагандировал немецкий ученый
О. Фольгер, — что источником происхождения подземных вод яв 
ляется водяной пар атмосферы, который вместе с воздухом попа
дает в холодные слои земной коры и там  конденсируется. Сторон
ники этих теорий, защ ищ ая одну из них, критиковали положения 
другой, основываясь главным образом на общих предпосылках, не 
подкрепленных экспериментальными исследованиями.

А. Ф. Лебедев тщ ательными экспериментальными наблю дени
ями за  передвижением воды в грунтах, динамикой их влажности и 
обменом парообразной воды между атмосферой и литосферой по
казал  ошибочность теории Ф ольгера и вложил новое содержание 
в теорию инфильтрации. П о мнению Л ебедева (1919 г.), почва 
и грунт обогащ аю тся водой как  за  счет просачивания атмосферных 
осадков, так  и в результате конденсации водяных паров атмо
сферы и паров, поднимающ ихся из более глубоких слоев земли. 
Обогащ ение почвы водой за  счет водяного пара атмосферы проис
ходит вследствие термической конденсации. Водяной пар посту
пает и перемещ ается в порах почвы под влиянием разности упру
гостей его независимо от циркуляции в них воздуха. Упругость 
водяного пара возрастает с повышением температуры. Изменение.
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соотношений упругости пара атмосферы и в порах различных слоев 
почвы вы зы вает перемещение парообразной воды либо в глубь, 
либо к поверхности почвы. При благоприятных условиях в горных 
породах происходит конденсация парообразной влаги. Н аиболее 
благоприятны е условия для  конденсации создаю тся в слое с по
стоянной годовой температурой. Конденсация водяных паров в этом 
слое, по мнению Л ебедева, дает начало первому водоносному го
ризонту подземных вод.

Работы  Л ебедева составили эпоху в изучении формирования и 
питания почвенных и грунтовых вод;, они устранили споры о не
пременном господстве того или иного способа происхождения под
земных вод. Учение Л ебедева получило дальнейш ее развитие.

К  настоящ ему времени можно считать установленным, что ос
новным видом питания подземных вод зоны активного водообмена 
является инфильтрация (просачивание) атмосферных осадков 
(см. § 91). Ч асть подземных вод образуется путем конденсации и 
сорбции. По мнению П. И. Колоскова, сорбция — более распрост
раненное явление, чем конденсация, и очевидно, что оба эти про
цесса принимаю т участие в питании подземных вод, но роль их 
в различных физико-географических условиях неодинакова.

Единой точки зрения по вопросу формирования запасов под
земных вод в глубоких недрах земной коры в настоящ ее время нет. 
Различны е взгляды  отраж ены  в трех основных гипотезах происхолс- 
дения подземных вод: 1) магматическое и метаморфическое, 2) се- 
диментационное и 3) поверхностное (атмосферное).

К водам магматического и метаморфического происхождения 
относятся те, которые возникаю т на больших глубинах из диссо
циированных ионов Н ‘ и О " или паров воды, поднимающ ихся из 
магматической или метаморфической зоны. Н ачало этим водам, 
согласно теории А. П. В иноградова, даю т газовы е магматические 
выделения или воды, которые входят в состав гидратных минера
лов. Н а земную поверхность эти воды могут выходить в виде ми
неральных источников с высокой температурой.

К водам седиментационного происхождения относятся воды 
древних морей, лагун, озер, накапливаю щ иеся в осадочных то л 
щ ах в процессе осадконакопления на дне водоемов. Воды эти, по
гребенные последующими отложениями, сохраняю тся в глубоких 
закры ты х пластах в течение длительного геологического времени.

§ 83. К лассиф икация подземных вод по условиям их 
происхождения

В соответствии с изложенными выше теориями и гипотезами 
подземные воды подразделяю тся на следующие группы.

1. В адозные воды, подразделяю щ иеся на и н ф и л ь т р а ц и о н -  
н ы е  — воды, просачиваю щ иеся сквозь зернистые породы; и н -  
ф л ю а ц и о н н ы е  — воды, втекаю щ ие с поверхности по трещ инам 
и пустотам горных пород; к о н д е н с а ц и о н н ы е  — воды, об ра
зующиеся из парообразной влаги воздуха, заключенного в подзем
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ных порах, трещ инах и других пустотах. В адозные воды — поверх
ностного (атмосферного) происхождения, представляю т в процессе 
их подземного стока одно из звеньев общего круговорота воды.

2. Ю венильные — воды магматического и метаморфического 
происхождения.

3. Седиментационпые воды.
Выделить воды «однородного» генезиса затруднительно. В ходе 

геологической истории в одной и той ж е геологической структуре 
возмож на смена вод различного происхождения.

Г Л А В А  21. ВИДЫ  ВОДЫ В ПОРАХ ГОРНЫХ ПОРОД
И ПОЧВ

§ 84. Водно-физические свойства горных пород и почв

Горные породы и почвы содерж ат различны е виды воды. Ее 
свойства и способы передвиж ения определяю тся сочетанием грави
тационных и молекулярных сил, действующих между частицами 
воды и породы. Условия залегания подземной воды, ее запасы  и 
качество в значительной степени определяю тся водно-физическими 
свойствами горных пород.

Одними из главных свойств породы, определяющими ее отно
шение к воде, являю тся пористость и скважность. П од пористо
стью понимают наличие в породах малых пустот — капиллярных 
пор, под скважностью  — наличие в породах более крупных, нека
пиллярных промежутков — скваж ин различного происхождения и 
формы. Иногда совокупность всех пустот объединяю т в понятие 
о б щ е й  п о р и с т о с т и .

Величина пористости р  определяется отношением объема Упор 
к объему породы в сухом состоянии V. Она вы раж ается в процен

тах в виде р=-рг-100%  или в долях единицы. Пористость почв и 

пород (в %) рассчитывается по формуле

/7 = 1 0 0  ( l - ^ ) ,  (103)

где б — объемный вес грунта (почвы); Y ~ e r o  удельный вес.
Пористость колеблется в широких пределах — от долей про- 

д ен та  (плотные породы, как, например, гранит, мрамор) до не
скольких десятков процентов (зернистые породы и почвы).

Пористость рыхлых осадочных пород зависит от разм ера ч а
стиц, их формы, степени отсортированности и характера располо
жения. Пористость более или менее однородных песков при ди а
метре зерен около 1 мм составляет 30— 35% , галечников с пес
ком 15—20% . С увеличением глинистости породы пористость ее 
увеличивается. Пористость глины 40—45% и более. Пористость 
песка меньше, чем с^таинка, и значительно меньше, чем глины.
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Пористость почв, главным образом суглинистых и глинистых, 
в значительной степени зависит от их структуры: структурных почв 
больше, чем бесструктурных. Пористость разны х почв и разны х 
горизонтов одной и той ж е почвы изменяется в широких пределах, 
примерно от 25 до 80% . В торф ах и лесных подстилках она мож ет 
превыш ать 90% . в перегнойных горизонтах минеральных почв р а з 
ных типов изменяется в пределах 50—60% . При оглеении почв 
структура их наруш ается и вследствие этого пористость уменьш а
ется до 25— 30 %|.

Пористость почв и пород определяет важ ны е водные свойства: 
водопроницаемость, водоотдачу и водоудерживаю щ ую  способность. 
Последнее свойство характеризуется в л а г о е м к о с т ь ю ,  т. е. тем 
количеством воды, которое удерж ивается в почвах и горных поро
дах  при определенных условиях. Она вы раж ается (в %) отноше
нием веса или объема воды, содерж ащ ейся в породах, соответст
венно или к весу сухой породы, или к ее объему. В зависимости 
от степени насыщенности почв и пород водой и тех сил (капил
лярных, адсорбционных), которые удерж иваю т в них воду, влаго 
емкость подразделяется на несколько категорий. Н аиболее часто 
употребляю тся следующие понятия:

— полная влагоемкость (П В ), или водовместимость (по
Н. А. К ачинскому), характеризуется наибольшим количеством 
влаги, которое мож ет вмещ ать порода при полном заполнении 
всех пор;

— капиллярная влагоемкость ( К В ) — наибольш ее количество 
капиллярно-подпертой влаги, которое может содерж аться в по
роде. Это величина переменная, зависящ ая от высоты слоя, для 
которого она определяется, над уровнем свободной воды;

— наименьш ая влагоемкость (Н В ), или полевая влагоемкость, 
характеризуется количеством влаги, которое почва или грунт спо
собны удерж ать в подвешенном состоянии силами капиллярного 
и адсорбционного действия; соответствует (по Качинскому) к а 
пиллярной подвешенной влаге.

Горные породы подразделяю тся на сильновлагоемкие, слабо
влагоемкие и невлагоемкие. К  сильновлагоемким породам отно
сятся торф, глина, суглинки; к слабовлагоемким породам — мер
гели, мел, рыхлые песчаники, глинистые мелкие пески, лёсс; к не
влагоем ки м — крупнообломочные породы: галька, гравий, песок и 
массивные изверженные и осадочные породы.

С одерж ание воды в почвах и породах в весовых или объемных 
единицах на какой-либо момент времени назы вается е с т е с т в е н 
н о й  в л а ж н о с т ь ю .  Обычно естественную влаж ность вы ра
ж аю т отношением (в %) веса воды к весу минеральной части 
породы:

а =  100% , (104)

где P i и Рг — соответственно вес образца породы до и после высу
шивания.
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В лаж ность почв часто вы раж аю т в миллиметрах слоя воды 
h, содерж ащ ейся в почве:

к = 0 , \ Щ а ,  (105)

где Y — удельный вес почвы; Н  — мощность почвенного слоя в сан 
тиметрах. Объем воды слоем 1 мм на площ ади 1 гектар составит 
10 м3.

В о д о о т д а ч а  — способность породы, насыщенной водой, отда
вать путем свободного стекания то или иное количество воды. Х а
рактеризуется коэффициентом водоотдачи, т. е. отношением объема 
стекаю щ ей из насыщенной породы воды к объему всей породы, и 
вы раж ается либо в долях от единицы, либо в процентах.

В о д о п р о н и ц а е м о с т ь  — способность породы пропускать че
рез себя воду. Водопроницаемость и водоотдача зависят от по
ристости, от разм ера и формы пор породы. Чем больше диаметр 
пор, тем лучшей водопроницаемостью и большей водоотдачей об
ладаю т породы.

Водопроницаемость почв, помимо их природных свойств, з а 
висит такж е от степени их окультуренности. Н а водопроницаемость 
почв оказы вает влияние наличие в них защ емленного воздуха. И зо 
лированные скопления последнего в порах почвы сокращ аю т жи
вое сечение пор, через которое может просачиваться вода. Водо
проницаемость почв не остается постоянной: сухая почва обладает 
большей водопроницаемостью, при насы щ ении-почвы  водой про
исходит набухание почвенных коллоидов, что приводит к сужению 
почвенных пор, разруш ению  структурных отдельностей и как  след
ствие к уменьшению водопроницаемости.

По степени водопроницаемости породы подразделяю тся на две 
основные группы: водопроницаемые и водонепроницаемые, или во
доупорные. К водопроницаемым относятся грубозернистые или гру
бообломочные породы (галечник, гравий, песок) и массивные тре
щиноватые породы (мрамор, гранит, известняк).

Водоупорными назы ваю тся такие породы, которые практиче
ски через себя воду не пропускают или пропускаю т очень м ед
ленно. Это плотные массивные монолитные породы (мрамор, гр а
нит, базальт) или осадочные мелкозернистые породы (глины, гли
нистые сланцы ). Их водопроницаемость в естественных условиях 
настолько м ала, что ею можно пренебречь, а коэффициент водо
отдачи близок к нулю. Больш ая группа пород относится к полупро
ницаемым породам (глинистые пески, лёсс, торф, песчаники, порис
тые известняки, мергели и др .).

При изучении водных свойств зернистых пород и почв необ
ходимо иметь представление о разм ере зерен. С этой целью про
изводят механический, или так  называемый гранулометрический, 
анализ пород.^ Сущность этого анализа заклю чается в разделении 
образца породы на порции (фракции определенных диаметров зе-

' Методы механического анализа пород и почв излагаются в курсах гидро
геологии и почвоведения.
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рен) и Б перечислении фракций в процентные отношения к  весу 
всего образца. По данным механического анализа в неоднородной 
породе, состоящей из частиц различного диаметра, выделяю т дей
ствующую (эффективную) величину зерен. Считается, что проса
чивание воды через фракции данного диам етра соответствует про
сачиванию воды в природной смеси данной пробы (эффект один 
и тот ж е ) .

§ 85. Поле сил в порах

Перемещ ение воды в природе осущ ествляется, как  известно, 
под влиянием той или иной силы или равнодействующ ей группы 
сил. В почве и породах, как  и всюду, вода преж де всего испыты
вает на себе действие силы тяж ести, которая заставляет ее про
сачиваться вглубь. М еж ду молекулами воды и молекулами и 
ионами частиц породы существуют силы молекулярного взаим о
действия. Они вызываю т явления сорбции (поглощения влаги ч а
стицами породы ). Сорбционные силы способствуют удержанию  
воды на поверхности частиц породы. Силы эти велики, но радиус 
действия их крайне ограничен.

В местах скопления воды в капиллярны х порах вследствие 
влияния поверхностного натяж ения проявляю тся капиллярные 
силы, под влиянием которых вода или поднимается к поверхности, 
или перемещ ается вниз. Некоторое значение в передвижении 
влаги в почве и породе имеют осмотические силы, вызываю щ ие 
диффузию. Это явление наблю дается в местах соприкосновения 
растворов разной концентрации.

В почве, покрытой растительностью, создается еще одна сила, 
величина которой мож ет достигать больших значений, — это сосу
щ ая сила корневых систем растений (десукция). П од ее влиянием 
влага выводится из почвы через растения обратно в атмосферу. 
Процесс этот известен как  процесс транспирации растений.

Вода в парообразном состоянии, по-видимому, подвергается 
действию тех ж е сил. О днако наибольш ее значение в передвижении 
парообразной влаги в грунтах имеет диффузия.

Периодические изменения давления воздуха и колебания тем
пературы, способствующие расширению или сжатию  воздуха и со
держ ащ егося в нем водяного пара, такж е могут вы звать перемещ е
ния водяного пара в порах породы.

Таким образом, природа сил, воздействующих на воду, нахо
дящ ую ся в порах породы, и величины их различны. Постоянно дей
ствует сила тяжести. Все остальные силы сочетаются с ней и из
меняются в широких пределах в зависимости от количества со
держ ащ ейся в порах воды. По мере увеличения влаж ности породы 
преж де всего ослабевает действие сорбционных сил. Уменьш аясь, 
сорбционные силы становятся соизмеримыми с капиллярными си
лами и с силой тяж ести. Сочетание этих сил вызы вает движение 
воды, направление и скорость которого непостоянны.
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Всю влагу в порах породы можно разделить на ряд  катего
р и й — видов, для которых в данный момент характерно передвиж е
ние под преобладаю щ им влиянием той или иной силы или сочета
ния сил. Категории эти несколько условны, так  как  разграничить 
их вполне четко невозможно.

Изучением различных видов воды в почвах и породах и ее пе
редвиж ения занимаю тся давно. Ш ироко известна в этой области 
работа А. Ф. Л ебедева «П ередвижение воды в почвах и грунтах», 
впервы е опубликованная в 1919 г. Л ебедев выделил в почве и 
грунтах следующие категории воды: вода в виде пара, гигроскопи
ческая, пленочная, гравитационная, вода в твердом состоянии, 
кристаллизационная и химически связанная.

Последую щ ие работы  в этой области в основном явились про
долж ением работ Л ебедева и развитием его идей. Приведем крат
кую характеристику различных форм подземной воды, по Н. А. Ка- 
чинскому.

Х и м и ч е с к и  с в я з а н н а я ,  и л и  к о н с т и т у ц и о н н а я ,  
вода — входит в молекулу вещ ества гидроксильной группой, 
например Fe20a-f З Н 2 0 -> 2 Р е (0 Н )з . Удаление химически свя
занной воды при прокаливании сопровождается распадом мине
рала.

К р и с т а л л и з а ц и о н н а я  вода — является составной ч а 
стью многих минералов, например гипса (C aS 0 4 . 2 Н 2О ), и у д а 
ляется из породы нагреванием до 100—200° С или химическим 
путем.

П а р о о б р а з н а я  вода — находится в порах и пустотах пород 
и перемещ ается, как  уж е указы валось, главным образом  под влия
нием разности упругостей пара из областей с большей упругостью 
в области с меньшей.

Г и г р о с к о п и ч е с к а я  вода — это вода, адсорбированная ч а
стицами породы из воздуха. При относительной влажности воз
духа в порах, близкой к насыщению, влаж ность породы достигает 
некоторого состояния, назы ваемого максимальной гигроскопично
стью. Гигроскопическая и максимально гигроскопическая вода 
прочно связана с частицами минерального грунта. Д иполи ее 
строго ориентированы к поверхности минеральных частиц. К оли
чество слоев молекул адсорбированной воды при максимальной 
гигроскопичности, по данным различных исследователей, варьи
рует в широких пределах.

М аксим альная гигроскопичность увеличивается с увеличением 
суммарной поверхности частиц породы в единице объема, вот по
чему она в мелкозернистых грунтах больше, чем в крупнозерни
стых.

Гигроскопическая вода перемещ ается из одних слоев в другие 
путем перехода в парообразное состояние. Она мож ет быть от
делена от породы только нагреванием. Это свойство резко отличает 
гигроскопическую воду от других видов воды в породах.

§ 86. Виды воды в порах
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П л е н о ч н а я  вода — обволакивает частицы породы сверх м ак
симальной гигроскопичности. Эта вода адсорбируется из ж идкой 
фазы . Она менее прочно связана с минеральными частицами и 
относится к категории рыхлосвязанной. Растениями усваивается 
с трудом. П ередвигается от частицы к частице под влиянием сорб
ционных сил (рис. 44).

К а п и л л я р н а я  вода — заполняет сравнительно мелкие поры 
породы. Она удерж ивается и передвигается в почво-грунтах под 
влиянием капиллярных (менисковых) сил из зоны большего у вл аж 
нения в зону меньшего увлаж нения. С ила тяж ести воды при этом 
(гидростатическое давление) играет под
чиненную роль, частично противодейст
вуя капиллярному подъему воды вверх и 
способствуя капиллярному передвижению  
вниз и по уклону. Различаю т капилляр
ную воду подпертую и подвешенную.
В первом случае капилляры  в нижней ч а 
сти соприкасаю тся с подземной водой. Во 
втором случае капиллярная вода нахо
дится в подвешенном состоянии и отде
лена от оформленного водоносного гори
зонта. У держ ивается вода в капилляре 
равнодействуюш ей силой менисков. Я вле
ние удерж ания воды в подвешенном со
стоянии может быть длительным, при 
этом сколько-нибудь заметного передви
жения влаги вниз не наблю дается. Слои 
почво-грунтов, леж ащ ие ниже, имеют 
меньшую влаж ность, чем те, в которых 
находится подвеш енная вода. Явление 
это часто наблю дается в условиях нашего 
юга. Так, Г. Н. Высоцким по наблю де
ниям в Велико-Анадоле было обнару
жено, что под слоем ежегодного прома- 
чивания почво-грунтов (мощностью около 
4 м) находится слой с практически по
стоянной и довольно низкой влажностью .
Этот слой Высоцкий назвал  мертвым горизонтом, или горизонтом 
иссушения. Мощность этого мертвого горизонта может достигать 
нескольких метров. Внизу он постепенно переходит в капиллярную- 
кайму подземных вод.

Г р а в и т а ц и о н н а я ,  или с в о б о д н а я ,  вода — заполняет не
капиллярны е пустоты породы. П од влиянием силы тяж ести проса
чивается в породе сверху вниз в виде отдельных струй (при не
полном насыщении породы) или фильтруется в толщ е насыщ ен
ной водой породы в направлении падения уровня подземных вод. 
(см. § 92). Гравитационная вода передает гидростатический напор, 
под действием которого воды могут подниматься вверх, как  в со
общ аю щ ихся сосудах.

Рис. 44. Схема различных 
состояний воды в почве 

(по А. Ф. Лебедеву).
I — частицы почвы с непол
ной г игроскопичностью; 
■2 — частицы почвы с макси
мальной гигроскопичностью; 
3, 4 — частицы почвы с пле
ночной ВОДОЙ; 5 — частицы 
почвы с гравитационной во

дой.
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в  т в е р д о м  с о с т о я н и и  вода в породах встречается либо 
в составе мерзлых почв, либо в виде льда (пещерного, ископае
мого) .

В н у т р и к л е т о ч н а я  вода — содержится в неполностью р а з 
ложивш ихся остатках растений в почве. В большом количестве 
так ая  вода содерж ится в болотных почвах и особенно в торфах.

Различны е формы воды в почвах и горных породах обычно 
присутствуют одновременно в многообразных сочетаниях в зави 
симости от степени увлажненности, поступления и расходования 
влаги в тех или иных слоях земной коры. Значительная масса 
воды в почвах и горных породах находится в связанном состоянии. 
С вязан н ая вода непосредственно не участвует в круговороте воды 
и не питает реки, озера, болота. Ее нельзя извлечь из почво-грун- 
тов искусственным дренаж ем . Частично некоторые виды ее из 
верхних горизонтов используются растениями.

Г Л А В А  22. УСЛОВИЯ ЗАЛЕГАНИЯ ПОДЗЕМНЫ Х ВОД  
В ЗЕМНОЙ КОРЕ

§ 87. Основные понятия

При наличии источников питания залегание подземных вод 
в земной коре в значительной мере определяется геологическим 
строением местности: структурой и литологическим составом гор
ных пород. Чередование водопроницаемых и водоупорных пород 
Б земной коре создает условия для накопления свободных вод 
в толще- водопроницаемых горных пород, залегаю щ их на водоупо- 
рах. В этих условиях на различных глубинах от поверхности земли 
формирую тся водоносные слои, или водоносные горизонты, под ко
торыми понимают насыщенные водой водопроницаемые слои гор
ных пород. Вода может заполнять не всю толщу водопроницаемого 
слоя породы, а лишь до определенной поверхности (рис. 45). Если 
при вскрытии водоносного горизонта колодцем, шурфом или сква
жиной вода в них устанавливается на том ж е уровне, на котором она 
находится в породе, то эта уровенная поверхность является свобод
ной (безнапорной) и носит название з е р к а л а  или у р о в н я  п о д 
з е м н ы х  в о д .  Водоносные горизонты, обладаю щ ие свободной по
верхностью, носят название в о д о н о с н ы х  г о р и з о н т о в  с о  
с в о б о д н о й  п о в е р х н о с т ь ю .

Свободная поверхность подземных вод не может быть идеально 
ровной. Н ад  ней поднимаются капиллярные воды, увлаж няю щ ие до 
некоторой высоты выш ерасположенный слой водоносной породы, 
называемый к а п и л л я р н о й  к а й м о й ,  которая гидравлически 
связана со всей остальной водной массой водоносного слоя и испы
ты вает такие ж е колебания, как  и уровень подземной воды. Высота 
капиллярной каймы над зеркалом  подземных вод зависит от свойств 
водоносной породы и меняется в широких пределах: от нескольких

186



сантиметров в грубозернистых песках до 4 м и более в суглинистых 
породах. Расстояние по вертикали от водоупорного лож а до зеркала 
подземных вод назы вается м о щ н о с т ь.ю в о д о н о с н о г о  с л о я .

При вскрытии водоносного пласта, перекрытого сверху водоупор
ной породой, уровень в скваж ине может установиться выше нижней 
поверхности водоупорного пласта. В этом случае воды, заполняю 
щие водопроницаемую породу, находятся под гидростатическим н а
пором, а водоносный горизонт назы вается н а п о р н ы м  в о д о н о с 
н ы м  г о р и з о н т о м .

Водообильность водоносных слоев, свойства вод и условия их пе
редвиж ения различны и определяю тся, помимо геологической струк
туры и литологического состава, глубиной залегания и степенью 
изолированности водоносных горизонтов друг от друга и от поверх
ности земли. Чем ближ е подземные воды залегаю т к поверхности, 
тем значительнее они подвергаю тся воздействию климатических 
факторов и тем интенсивнее водообмен между подземными, почвен
ными и поверхностными водами.

Рис. 45. Схема соотношений различных типов 
подземных вод (по О. К. Л анге).

1 —  водопроницаем ая порода, 2 — водоупорная поро
д а , 3 — грунтовые воды, 4 — м еж пластовы е безнапор- ' 

ные воды, 5 — м еж пластовы е напорны е воды.

Верхнюю часть земной коры в отношении распределения в ней 
подземных вод принято делить на две зоны: зону аэрации и зону 
насыщения. В зоне аэрации вода обычно не заполняет полностью 
поры и пустоты породы, а если и заполняет, то временно и не везде. 
В этой зоне непосредственно у поверхности земли в почвах зал е 
гаю т почвенные воды. В зоне насыщения поры породы заполнены 
водой и на различных глубинах в ней залегаю т грунтовые, м еж пла
стовые безнапорные и напорные воды. Подземные воды по степени 
подвижности и интенсивности водообмена с поверхностными водами 
(рек, озер, болот) различны. Н аиболее подвижны воды так  назы 
ваемой зоны активного водообмена. Н иж няя граница этой зоны н а
мечается гидрогеологами на уровне базиса эрозии малых и средних 
рек. В этой зоне формируются грунтовые и межпластовые воды, без
напорные или с местным напором. Эти воды, дренируемые речными 
долинами и озерными котловинами, являю тся источником питания 
рек и озер и представляю т собой наиболее устойчивую, зарегулиро
ванную часть речного стока.

Глубж е расположены воды замедленного и весьма замедленного 
водообмена. В них формируются, как  правило, напорные (артезиан
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ские) воды. С вязь их с поверхностными водами затруднена и есте
ственный выход на земную поверхность, особенно вод зоны весьма 
замедленного водообмена, представляет собой редкое явление.

§ 88. Вода в почве

Вода в почве находится в основном в связанном состоянии. Она 
удерж ивается на поверхности почвенных частиц и перемещ ается в по
чве под влиянием молекулярных и капиллярных сил. В местах избы 
точного увлаж нения в почве мож ет находиться и свободная, проса
чиваю щ аяся гравитационная вода. Встретив на своем пути водо
упорный или относительно водоупорный слой в пределах почвенного 
р азреза  или в подпочвенном слое ниж е границы корнеобитае
мого слоя, вода накапливается, заполняет поровое пространство вы 
ш ележ ащ его слоя и образует так  называемый г о р и з о н т  г р а в и 
т а ц и о н н о й  п о д п е р т о й  в л а г и .  Если эти воды находятся 
целиком в почвенном слое и не имеют гидравлической связи с ниж е
расположенными грунтовыми водами, они назы ваю тся п о ч в е н 
н ы м и  в о д а м и .  Если эти воды гидравлически связаны  с грунто
выми водами (постоянно или временно), они назы ваю тся п о ч в е н 
н о - г р у н т о в ы м и .  Иногда почвенные и почвенно-грунтовые 
воды назы ваю т в е р х о в о д к о й .  К верховодке такж е относят вре
менные, обычно сезонные скопления грунтовых вод в зоне аэрации, 
располож енны е в виде отдельных линз.

Почвенные воды, так  ж е как  и грунтовые (см. § 89), приобре
таю т свойство гидростатической сплошности, способны передавать 
гидростатическое давление и вытекать из стенки естественного или 
искусственного разреза, а такж е стекать по уклону водоупорного 
слоя. Такое движение в почвенном слое назы ваю т в н у т р и п о ч -  
в е н н ы м с т о к о м .

Почвенные воды почти всегда являю тся временными. Они об ра
зуются обычно весной, в отдельных местах осенью, при просачива
нии талых или дождевых вод. В степных районах они распростра
нены не повсеместно, чащ е встречаются под «степными блюдцами», 
лесными полосами и в поймах рек. Почвенно-грунтовые воды ш и
роко распространены в зоне избыточного увлаж нения, где уровень 
грунтовых вод расположен близко к поверхности и иногда дости
гает ее, способствуя процессу заболачивания.

В теплую часть года, особенно в период вегетации, вода из почвы 
интенсивно расходуется на испарение и главным образом  на транс
пирацию  растениями. К концу лета запасы  влаги в почве стано
вятся ограниченными, а сам а влага порой недоступной для р а 
стений.

§ 89. Грунтовые и межпластовые безнапорные воды

Г р у н т о в ы м и  в о д а м и  в узком понимании этого определе
ния называю т свободные гравитационные воды водоносного гори
зонта, залегаю щ его на первом водоупорном слое. В зависимости от
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характера залегания горных пород различаю т грунтовой поток и 
грунтовой бассейн (рис. 46). В природе наблю даю тся различные 
сочетания этих разновидностей залегания.

Воды, залегаю щ ие в водопроницаемой толщ е пород, заклю чен
ной м еж ду двум я водоупорными слоями, назы ваю т м е ж п л а с т о -  
в ы м и  в о д а м и .  Верхний водоупорный слой в этом случае назы 
вается водоупорной кровлей, а нижний — водоупорным ложем. 
Грунтовые воды имеют обычно свободную уровенную поверхность 
(давление на этой поверхности равно атмосферному). Свободную 
поверхность имеют и меж пластовые воды, в том случае, если они 
безнапорные или если водоносная порода насыщ ена водой непол
ностью.

Скопления подземных вод отмечаю тся как  в рыхлых обломоч
ных породах, так  и в трещ иноватых массивных изверженных или 
сильно метаморфизированных оса- ., 
дочных породах. В первом случае ^  
воды относятся к типу п л а с т о 
в ы х  в о д .  Они обычно равномер- 

но распределены по всему пласту 
и движение их осущ ествляется по 
мелким порам и пустотам между 
зернам и, слагаю щ ими породу. Во
втором случае воды назы ваю тся -  -■
т р е щ и н н о - ж и л ь н ы м и .  Р ас- 
пространение их и движ ение при-
урочено к трещ инам и крупным пу- ^хем а залегания грунто-
стотам. Н е всегда можно четко раз- вых вод.
граничить пластовые воды и тре- грунтовой поток. б - г р у н т о в о й  
щинные, поэтому различаю т тре- бассейн,

щинно-пластовые воды. К ним отно
сятся, например, грунтовые и меж пластовые воды областей распро
странения карстую щ ихся пород с хорошо выраженной слоистостью.

П лощ адь распространения грунтовых вод, за  редким исключе
нием, совпадает с плош адью  их питания, т. е. с областью, в преде
л ах  которой воды атмосферных осадков проникаю т в почву и грунт 
и могут пополнять запасы  грунтовых вод. П лощ адь распростране
ния межпластовых вод не совпадает с областью  их питания. Основ
ные области питания этих вод приурочены к местам выходов водо
носной породы на земную поверхность. Д ополнительное питание 
меж пластовые воды получаю т за  счет просачивания вод из выше- 
расположенных водоносных горизонтов через относительные водо- 
упоры.

Грунтовые воды формируются на междуречных массивах, в ал 
лю виальных отложениях речных долин, в предгорных конусах вы 
носа; мощные скопления их наблю даю тся в областях ледниковых 
отложений, в Мсжгорных впадинах и котловинах, в местах накопле
ния песчано-галечных отложений горных рек, в областях распро
странения карста.
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в  естественных условиях зеркало грунтовых вод представляет 
собой обычно не горизонтальную поверхность, а волнистую и весьма 
часто в сглаженной форме повторяет наземный рельеф. Это объяс
няется различными причинами: неоднородностью пород в отноше
нии проницаемости как  в зоне аэрации, так  и в зоне насыщения, 
различной скоростью просачивания и различными условиями пита
ния грунтовых вод и выхода их на поверхность в местах пересе
чения водоносного пласта долинами рек, оврагов и т. п. К  месту вы 
хода грунтовых вод на поверхность уровень их понижается. Такое 
понижение уровня наблю дается и у межпластовых безнапорных 
вод.

Глубина залегания грунтовых вод мож ет быть различной: от д е
сятков метров до 1—2 м. В последнем случае они обычно в весен
ний период смыкаю тся с почвенными водами и образую т, как  гово
рилось выше, почвенно-грунтовые воды. Разновидностью  последни.х 
являю тся болотные грунтовые воды, зеркало которых находится 
в пределах торфяной залеж и (см. § 214).

Безнапорные межпластовые воды обычно приурочены к водонос
ным толщ ам значительной мощности, прорезаемым гидрографиче
ской сетью. Эти воды залегаю т, как правило, неглубоко. Речные 
долины иногда прорезаю т несколько ярусов межпластовых вод. 
В этом случае в местах дренирования на разны х уровнях склона 
долины (котловины) воды выходят на поверхность и являю тся 
устойчивыми источниками питания поверхностных водотоков и во
доемов.

Б. Л. Личков, подчеркивая динамическую связь меж ду всеми во
дами зоны активного водообмена и поверхностными водами, д ает  
более общее толкование термину «грунтовые воды», а именно г р у н 
т о в ы е  в о д ы  — это неглубоко залегаю щ ие безнапорные и с мест
ным напором подземные воды в водоносных пластах, дренируемых 
реками или вскрываемых эрозионной сетью и понижениями рельеф а. 
Т акая трактовка понятия «грунтовые воды» получила широкое р ас
пространение в гидрологии.

§ 90. Напорные воды

Воды, насыщ аю щ ие водопроницаемый слой, заключенный между 
водоупорными породами, и обладаю щ ие гидростатическим напором, 
назы ваю тся н а п о р н ы м и ,  и л и  а р т е з и а н с к и м и ^  п о д 
з е м н ы м и  в о д а м и .  Н апорные воды обычно приурочены к гео
логическим структурам осадочных пород при соответствующем н а
пластовании водопроницаемых и водоупорных слоев или к сложной 
системе тектонических трещин и сбросов. Геологическая структура 
(впадина, мульда, синклиналь, моноклиналь и т. п .), содерж ащ ая

'  Артезианскими они названы по наименованию провинции Артуа (у римлян 
Артезиум) в Южной Франции, где в XII в. впервые в Европе начали эксплуа
тировать напорные воды.
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один или несколько водоносных горизонтов и обеспечиваю щ ая н а
пор в них, назы вается а р т е з и а н с к и * м  б а с с е й н о м .  В арте
зианском бассейне обычно выделяю т область питания, область н а
пора и и некоторых случаях область стока (разгрузки) напорных 
вод. П лощ ади, занимаемы е артезианскими бассейнами, колеб
лю тся в очень широких пределах.

При вскрытии кровли напорного водоносного горизонта буровой 
скважиной вода под гидростатическим давлением поднимается 
выше кровли водоносного пласта и иногда достигает поверхности 
земли win  даже фонтанирует (рис. 47). В напорном водоносном го
ризонте, таким образом, выделяю т геометрический уровень, совпа
даю щ ий с нижней поверхностью водоупорной кровли водоносного 
слоя, и гидростатический, или пьезометрический уровень, совпа
даю щ ий с уровнем подъема воды в скважинах. Н апор в каж дой

Рис. 47. Схема строения артезианского бассейна.
1 — водонепроницаем ы е породы; 2 — напорны й водонос
ный слой; 5, 4 — скваж ин ы ; 5 — направление потока; ВС  — 
пьезометрический уровень. ВМС — н и ж н яя поверхность водо

упорной кровли, Н и Hi — вы сота напора.

точке водоносной породы измеряется высотой, на которую подни
мается вода в скважине над нижней поверхностью водоупорной 
кровли при вскрытии водоносного пласта. По мере погружения п ла
ста напор обыкновенно увеличивается.

В европейской части СССР, в пределах Русской платформы, 
располагается несколько артезианских бассейнов. Н аиболее типич
ными, совпадаю щ ими с тектоническими впадинами являю тся М ос
ковский и Д непровско-Донецкий бассейны. Следует упомянуть так 
ж е Прибалтийский, Причерноморский с П риазовским и П рикаспий
ский бассейны. Некоторые водоносные горизонты М осковского 
артезианского бассейна дренирую тся долинами р. Оки и ее притоков, 
Днепровско-Донецкого — системой рек Д непра и Д она. О бласть 
разгрузки части Прибалтийского артезианского бассейна приуро
чена к долинам рек Западной Двины, Пярну, Лиелупы и др. В ази 
атской части СССР наиболее крупные артезианские бассейны Я кут
ский, Сырдарьинский, Западно-Сибирский.

В Европе наиболее известен П ариж ский артезианский бассейн. 
Обширные артезианские бассейны имеются в Северной Африке и 
Е Австралии.
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§ 91. П росачивание воды в почву

В п и т ы в а н и е ,  или и н ф и л ь т р а ц и я ,  — процесс проникно
вения влаги в почву. П ередвижение ее от слоя к слою в условиях 
различной степени насыщения водой ниж ерасположенных горизон
тов почво-грунтов относится к  процессу просачивания. Процесс этот 
сложный и состоит из нескольких стадий. Ч ащ е выделяю т две ста
дии: -впиты вания и ^ л ь т р а ц и и .  В ода атмосферных осадков, попа
д ая  на сухую почву, в начальный момент подвергается действию 
сорбционных и капиллярных сил и интенсивно поглощ ается поверх
ностью почвенных частиц. Постепенно поры малого сечения зап ол
няю тся и движ ение воды в стадии впитывания осущ ествляется 
в виде пленочного и капиллярного перемещения. При полном насы 
щении всех пор движение воды в стадии фильтрации происходит 
под преобладаю щ им действием силы тяж ести и характеризуется з а 
коном ламинарного движ ения (см. § 92). В почво-грунтах всегда 
имеются крупные пустоты, трещины, ходы корневой системы расте
ний, по которым вода с поверхности почвы в форме капельно-струй
чатого (турбулентного) движ ения может проникать на ту или иную 
глубину. Этот процесс назы ваю т и н ф л ю а ц и е й .  Соотношение 
между всеми формами движ ения меняется в широких пределах 
в зависимости от влаж ности почво-грунтов, их механического со
става, культурной обработки, наличия воздуш ных пробок и т. п.

Количественными характеристиками впитывания, или инфиль
трации, являю тся интенсивность и суммарная величина. П од интен
сивностью впитывания понимают количество воды в миллиметрах 
слоя, поглощенной почвой в единицу времени (м м /м ин). Суммарная 
величина впитывания характеризуется слоем воды, поглощенной 
почвой за  некоторый промежуток времени, и вы раж ается в мм.

Интенсивность впитывания зависит не только от водных свойств 
почво-грунтов, но в значительной степени определяется и их в л а ж 
ностью. Если почва сухая, она обладает большой инфильтрацион- 
ной способностью и в первый период времени после начала дож дя 
интенсивность впитывания близка к интенсивности дож дя. С уве
личением влажности почво-грунтов интенсивность инфильтрации по
степенно уменьш ается и при достижении полной влагоемкости в ста
дии фильтрации становится постоянной, равной коэффициенту 
фильтрации (см. § 92) данного почво-грунта.

Типичный ход изменения интенсивности впитывания во времени 
вы раж ается уравнением

(106)

где ft — интенсивность впитывания в момент t; fo — начальная ин
тенсивность впитывания; е — основание натуральных логарифмов; 
с — постоянная величина, характеризую щ ая физические свойства 
почво-грунтов.

Впитывание воды происходит и в мерзлую почву во время снего

Г Л А В А  23. Д В И Ж Е Н И Е  ПОДЗЕМНЫХ ВОД
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таяния, но такое состояние почвы существенно зам едляет процесс 
инфильтрации и фильтрации. П ри этом интенсивность процесса за- 
висит от начальной влаж ности перед' замерзанием.

§ 92. Передвижение воды в водоносных слоях 
со свободной поверхностью. Формула Дарси

В природе существуют два вида движения воды: ламинарное и 
турбулентное (см. § 115). Л ам инарное свойственно движению воды 
в мелкозернистых породах. Скорости движения в них невелики и из
меряю тся метрами или д а ж е  сантиметрами в сутки. В круп
нообломочных и трещ иноватых породах скорости движения воды 
значительно больше; в них может происходить турбулентное дви
жение, свойственное открытым потокам. В обоих случаях движение 
воды в водоносных слоях со свободной поверхностью соверш ается 
под влиянием гидростатического напора от мест с более высоким 
уровнем к местам с более низким уровнем. В естественных условиях 
вода передвигается по направлению  к выходам источников, к от
крытым водоемам, если уровень в последних стоит ниже, чем уро
вень воды в водоносном пласте, и, наоборот, может уходить из во
доемов в грунт при обратном соотношении уровней. Д виж ение воды 
в водоносном пласте мож ет быть вызвано искусственно откачкой 
воды из колодца, искусственным дренаж ем.

Н аиболее изучен закон движения воды в мелкозернистых поро
дах  — в песках с мелкими, преимущественно капиллярными порами. 
Д виж ение воды в случае фильтрации подчиняется закону Д арси , 
вы раж аем ом у формулой

(107)

где Q — количество воды в м^с, протекающей в единицу времени 
через данное поперечное сечение породы площ адью  F  м^; К  — неко
торая величина, назы ваем ая коэффициентом водопроводимости 
или коэффициентом фильтрации; h — напор; / — длина пути фильт
рационного потока в метрах.

Величина напора определяется по разности уровней в двух се
чениях потока, т. е. h =  Hi — Яг, где H i  и Я г — высота уровней 
в точках А VI В  (рис. 48). П од влиянием напора вода из сечения A A i

h
перемещ ается в направлении сечения BBi.  Отношение у  есть паде

ние напора на единицу длины пути фильтрации, т. е. напорный гра-
h

диент, или гидравлический уклон, и обозначается  ̂ =  у  •

Разделив обе части равенства (107) на плои];адь F, получим

v = K - ^ = K i ,  (108)

Qгде V =
F  ■

13 Зак. Л'» 266 1 93



Величина v носит название скорости фильтрации. Скорость 
фильтрации не является действительной скоростью движения воды 
в порах породы, она представляет фиктивную (приведенную) ско
рость движения воды. П лощ адь поперечного сечения потока F  
в формуле (107) принята равной площ ади поперечного сечения по
роды, тогда как  в действительности вода передвигается в породе 
только по порам и площ адь сечения потока равна общей площади 
пор. Чтобы получить действительную скорость движения вод в по
рах грунта и, надо расход воды Q разделить на площ адь, занятую  
порами, т. е.

(109)

где р-

r - l .

Рис. 48. Разрез 
участка подземного

потока.

коэффициент пористости.
Д ействительная скорость движения воды боль

ше скорости фильтрации ( u > v ) ,  так  как  коэф 
фициент пористости меньше единицы.

Коэффициент фильтрации численно равен ско
рости фильтрации при t =  l и может быть вы ра
жен в см/с, м/сут и т. п. Это следует из формулы
(108).

Величины коэффициента фильтрации горных 
пород приводятся в табл. 21.

Коэффициент фильтрации может быть опре
делен путем лабораторного анализа в специаль
ных приборах, загруж енны х испытуемым грунтом, 
а такж е на основании механического анализа 
грунта с последующим применением эмпиричес
ких формул расчета.

Т а б ли ц а  21

Ориентировочные значения коэффициента фильтрации рыхлых горных пород
(по Н. Н. Биндеману)

Порода
Коэффициент

фильтрации,
м/сут

Порода
Коэффициент

фильтрации,
м/сут

Глина 0,001 Песок мелкозернистый 1—5
Суглинок легкий 0 ,05—0,10 Песок крупнозернистый 20—50
Супесь 0 ,10—0,50 Гравий 20— 150
Лёсс 0 ,2 5 -0 ,5 0 Г алечник 100—500

Установлено, что коэффициент фильтрации зернистых грунтов 
зависит от величины пористости, действующей величины зерен 
грунта и вязкости фильтрующейся воды, которая в свою очередь з а 
висит от температуры воды. Все эти величины в явном или скрытом 
виде входят в предложенные эмпирические формулы расчета коэф 
фициента фильтрации. Хорошо известна формула Газена— Зам а-
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рина, применяемая для расчета коэффициента фильтрации в мелко
зернистых породах (в м /су т). Она имеет вид

К = С сй{0,70+ -0т ), (ПО)

где de — действую щ ая величина диам етра зерен грунта в пределах
0,01—3 мм; t — тем пература воды в градусах; С — эмпирический 
коэффициент, изменяющ ийся от 400 до 1200, учитывающий степень 
разнородности состава породы и отчасти пористости грунта; его мо
жно вычислить по формуле С = 4 0 0 -Ь 4 0 (р  — 26) (где р — порис
тость в процентах). Д л я  сравнительно однородных крупнозерни
стых песков величину коэффициента фильтрации можно принять 
равной среднему диам етру зерен песка в метрах, т. е./С=а!ср м/сут.

В практике гидрогеологических исследований широкое распро
странение получил полевой метод определения коэффициента ф иль
трации. Его преимущество заклю чается в непосредственном опреде
лении осредненных значений коэффициента фильтрации для всей 
толщ и водоносной породы. М етод этот известен как  метод опытных 
откачек. Теория этого метода и применение его на практике и зл а
гаю тся в специальных курсах гидрогеологии.

§ 93. Определение направления и скорости движения воды 
в водоносном слое

Скорость и направление движ ения воды в водоносном пласте мо
ж но определить непосредственными наблю дениями в поле. Полевой 
способ основан на введении в воду индикатора — раствора соли, н а
пример поваренной, или органической краски — и определении'ско
рости перемещения в воде введенного вещ ества. Индикатор вводят 
в опытную (пусковую) скважину. Н а  некотором расстоянии от'П у
сковой скважины  заклады ваю тся наблю дательны е скваж ины  по 
окружности или, если известно направление потока, по этому н а
правлению. Отмечаю т время введения раствора в опытную сква
жину, время появления введенного вещ ества в одной из скваж!йн 
и момент наступления его максимальной концентрации. Д л я  этой 
цели из наблю дательных скваж ин регулярно берутся пробы вОДы. 
С кваж ина, в которой введенный раствор появится раньше, будет 
находиться по направлению  потока. Установив направление потока, 
определяю т скорость движ ения воды ы по формуле

и = -

где I — расстояние от опытной скважины  до наблю дательной,-рас
положенной по направлению  потока, в метрах; Т  — время от начала 
введения раствора до появления его максимальной концентрации 
в наблю дательной скважине.

П оявление в воде наблю дательной скважины индикатора уста
навливается либо химическим путем, либо колориметрическим, либо 
электрометрическим.
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Н аправление течения потока можно определить по наблю дениям 
за  уровнем воды не менее чем в трех скваж инах или по карте, на 
которой нанесены линии одинаковых отметок зеркала ненапорных 
подземных вод — гидроизогипсы (см. § 99). Линия, перпендикуляр
ная гидроизогипсам, укаж ет направление движения подземных вод 
(рис. 49).

Скорость движения воды в водоносном пласте может быть вычи
слена, если известен коэффициент фильтрации водоносной породы и

уклон подземного потог^а. Д ля 
расчета скорости движения во
ды в мелкозернистых грунтах 
применяется формула Д арси. 
Д ля  расчета скорости движ е
ния воды в трещ иноватых по
родах, где движение приобре
тает характер турбулентного, 
применяется формула Ш ези 
(см. § 118). Д л я  случая под
земного потока она принимает
вид u =  K t i i  (где K t  определя
ется опытным п утем ).

В последние годы получили 
распространение геофизичес
кие методы определения н а 

правления, и скорости движения грунтовых вод, не требующие 
устройства улавливаю щ их скважин.

Рис. 49. Определение направления пото
ка грунтовых вод.

§ 94. Источники

Н а склонах долин, оврагов, по склонам гор, в пониженных ме
стах  котловин весьма часто наблю даю тся выходы водоносных пла
стов на поверхность земли. Если водоносный пласт обнажен до 
уровня циркулирующих в нем вод, то в месте пере,'е ''ения зеркала 
-ь’одземных вод с поверхностью земли подземные вс ть выходят на 
поверхность. Различаю т пластовые ьыходы и источники (родники} 
П ластовы е выходы проявляю тся в равномерном увлажнении склона 
на относительно больщом расстоянии вдоль пересечения его 
с водоносным пластом. Сосредоточенные выходы подземных вод 
в виде отдельных струй или потоков называю тся источниками 
(родникам и). ’
. По характеру выхода и условиям питания источники обычно под
разделяю тся на нисходящие и восходящие. Нисходящ ие предста
вляю т собой свободный сток воды из водоносных горизонтов (обыч
но грунтовой и межпластовой) со свободной поверхностью. К вос
ходящ им относятся выходы напорных вод.

При пересечении водоносного пласта долиной появляю тся источ
ники по обоим склонам дрлины или на одном из склонов, или в по
ниженных участках долцны, в зависимости от положения водонос
ного и водоупорного^ пластов по отношению к долине.
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, Многочисленны выходы подземных вод в предгорьях на наклон
ных равнинах, сложенных рыхлым обломочным материалом, в крае
вых частях конусов выноса, где источники формируются по линии 
пересечения зеркала грунтовых вод дневной поверхностью. Такие 
источники широко распространены  в предгорьях Средней Азии, З а 
кавказья и др.

, В карстовых областях формируются довольно мошные источ
ники с расходом воды в отдельных случаях до нескольких кубиче
ских метров в секунду. П о способу выхода на поверхность источ
ники карстовых областей очень разнообразны. Распространены  так  
назы ваемы е переливные и перемежаю ш иеся, или сифонные, источ
ники.

Переливные источники представляю т собой выходы грунтовых 
вод из водоносного горизонта, залегаю щ его на вогнутой поверхно-

Рйс. 50. Переливной (а) и сифонный (б) источники.

сти водоупора (рис. 50 а).  Реж им этих источников неустойчив; с п а
дением уровня дебит источника быстро уменьш ается и наоборот. 
К  данному типу относится известный источник Воклюз во Франции. 
Пр названию  этого источника подобные:переливные источники полу
чили наименование воклюзских. К  типу-воклю зских относится ис
точник Аян в Крыму. В отдельные годы максимальный расход его 
превыш ает минимальный в 600 раз.

Д ля  перемежаю щ ихся, или сифонных, источников характерно 
наличие резервуара — пещеры, в которой накапливается вода, и от
водного канала в форме сифона. Источник действует только тогда, 
когда вода в резервуаре достигает уровня верхнего колена сифона 
(рис. 50 6 ).

. Восходящие источники характерны  для областей со сложной тек
тоникой. Часто они приурочены к зонам  тектонических разрывов. 
В этом случае вода по трещ инам с некоторой глубины под гидро
статическим давлением, давлением пара или газа  поднимается на
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поверхность. Восходящие источники обладаю т обычно большим д е
битом и иногда высокой температурой.

Источники, выбрасываю щ ие воду под действием давления паров 
воды, имеющих на некоторой глубине температуру выше 100° С, н а
зываю тся г е й з е р а м и .  Гейзеры действуют периодически. Н аибо
лее известны гейзеры в Исландии, Иеллоустонском парке США, Н о
вой Зеландии. В ССС Р они имеются на К амчатке в долине гейзеров.

Г Л А В А  24. ПИТАНИЕ И РЕЖ ИМ ПОЧВЕННЫХ  
И ГРУНТОВЫХ ВОД

§ 95. Источники питания

Пополнение запасов почвенной влаги и питание верхних гори
зонтов подземных вод происходят за  счет влаги атмосферного про
исхож дения—  просачивания снеговых и дож девых вод, а такж е ад 
сорбции водяного пара атмосферы почвой. Значение адсорбции 
в питании почвенных и грунтовых вод намного меньше, чем инфиль
трации, хотя в некоторых районах ее доля в питании этих вод может 
быть весьма ощутима.

Почвы всюду питаются атмосферными водами. Некоторые из 
них получают дополнительное питание за  счет грунтовых вод, по
ступающих извне. Почвы, находящ иеся в депрессиях макро- и 
микрорельефа, обычно увлаж няю тся еще и за  счет поступления 
воды, стекающей со склонов, или за  счет накопления снега в пони
жениях. Почвы пойменных террас получают питание во время ве
сенних разливов речных вод.

П росачивание атмосферных вод происходит в почвы и породы 
зоны аэрации; далее, в пределах водоносного горизонта просачива
ние переходит в подземный сток. Последний осущ ествляется в виде 
подземных потоков в водопроницаемых пористых или трещ иноватых 
породах. Интенсивность и величина просачивания, а такж е пути и 
интенсивность подземного стока определяю тся сочетанием климати
ческих условий, степени расчлененности рельеф а, водопроницаемо
сти горных пород и характера геологических структур. Зам етная 
роль принадлеж ит такж е характеру  почв и растительного покрова, 
а такж е антропогенным факторам, например земледелию, водным 
мелиорациям и т. д.

В зоне недостаточного увлаж нения питание грунтовых вод за 
счет просачивания атмосферных вод происходит лиш ь в местах, наи
более благоприятных для их скопления на поверхности и просачи
вания в глубину. Такими местами в степных равнинах являю тся по
ниженные участки (блю дца, котловины, балки ), лесные полосы, 
а такж е участки, хорошо дренированные, сложенные водопроницае
мыми породами.

В зоне избыточного увлаж нения питание грунтовых вод за  счет 
инфильтрации снеговых и дождевых вод происходит практически
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повсеместно. О днако интенсивность этого процесса как  во времени, 
так  и по территории неодинакова, что связано с расчлененностью 
рельеф а, типом почв, размещ ением растительности и т. п.

Вблизи рек, озер, водохранилищ , морских побережий, ороситель
ных каналов питание грунтовых вод происходит такж е путем филь
трации вод из этих водных объектов. В некоторых областях (напри
мер, на равнинах, прилегаю щ их к А ральскому и Каспийскому 
морям) наблю дается питание грунтовых вод не только за  счет атм о
сферных осадков, но и за  счет вод глубоких водоносных горизонтов, 
поступающих под напором сквозь водоупорные кровли. Питание 
грунтовых вод межгорных впадин и подгорных равнин засуш ливой 
зоны в значительной мере осущ ествляется за  счет подтока подзем
ных вод горных районов, орош аемых дождевыми, снеговыми и лед 
никовыми водами. Глубина залегания грунтовых вод по мере удале
ния от гор уменьш ается, и на некотором расстоянии от них распо
лагается зона выклинивания этих вод с многочисленными 
источниками. П римерами могут служить Ф ерганская котловина, 
предгорные районы Средней Азии. В последние годы все большее 
распространение получает искусственное питание подземных вод, по 
существу, создание подземных водохранилищ , которым, несомненно, 
принадлеж ит большое будущее.

§ 96. Реж им почвенной влаги

Водный реж им и реж им влаж ности почв как  один из элементов 
этого реж им а рассматриваю тся в курсах почвоведения. Здесь оста
новимся на основных полож ениях и выводах. Г. Н. Высоцкий,
А. А. Роде и др. выделяю т несколько типов водного реж им а почв. 
К ратко рассмотрим некоторые крайние типы этого реж има.

П р о м ы в н о й  тип — характерен для областей, где сумма годо
вых осадков превыш ает испаряемость Zor. В этих условиях поч
венная толщ а ежегодно подвергается сквозному промачиванию. 
В годовом обороте влаги нисходящ ее движение влаги в почве и 
грунтах преобладает над восходящим. П росачиваю щ аяся вода до
стигает уровня грунтовых вод, и, таким образом, избыток ее у д а 
ляется из почвы почвенно-грунтовым стоком.

Н е п р о м ы в н о й  тип характерен  для областей, где Jr<CZor- 
В почве часто наблю дается дефицит влаж ности, наибольший 
осенью и наименьший весной П очва промачивается лиш ь на неко
торую глубину, и просачиваю щ аяся влага  не достигает уровня грун
товых вод, которые залегаю т на глубине многих метров. Обмен 
влагой между атмосферой и нижерасположенной грунтовой толщей 
осущ ествляется через слой с очень малой влажностью , близкой 
к влажности устойчивого завядания растений (мертвый горизонт, по 
Г. Н. Высоцкому; см. стр. 185). В лага, поступившая в почву при 
инфильтрации осадков, возвращ ается в атмосферу в результате

’ Дефицитом влажности почвы называют разность между запасом влаги, 
соответствующим наименьшей влагоемкости, и фактическим запасом.
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испарения и десукции. Годовым влагооборотом охватывается 
только почвенная толщ а.

В ы п о т н о й  тип формируется в засуш ливом климате {Xt< .Z ot) 
при условии близкого залегания грунтовых вод, обычно минерали-

а) 10 0%
Осадки 100%

Осадки

Мертвый горизонт

Рис. 51. Схема влагооборота и вод
ного баланса при различных типах 
водного режима почв (по А. А. Р о д е).
а .— водный реж им промывного типа, б — 
водный реж им  непромывного типа, в  ~  

ВОДНЫЙ реж им выпотного типа.
/  — осадки, 2 ~  влага , зад ер ж ан н ая  кро
нам и, 3 — поверхностный сток, 4 — ф и зи 
ческое испарение и десукция надпочвен
ным растительны м  покровом, 5 — почвен
ный сток, 5 — десукция древесны м п оло
гом, 7 — грунтовой сток. 8 ~  испарение 

и десукция.

зованных и получающих дополнительное питание со стороны. Верх
няя граница капиллярной каймы грунтовых вод располагается 
в нижней части почвенной толщи. Корни растений отсасываю т влагу 
из капиллярной каймы, и грунтовые воды как  бы «отпотевают» че
рез растения в атмосферу. Н а глубине поглощения влаги расте
ниями образуется соленосный горизонт. Схема влагооборота для 
различных типов почв представлена на рис. 51.
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в  зависимости от источников увлаж нения (атмосферное, грун
товое и др.) и степени увлаж нения (полное насыщение, капил
лярное, наименьш ее сквозное или несквозное насыщение в ве
сенний период) выделяю тся подтипы и классы водного реж има 
почв.

В связи с постоянным влагообменом почвы с атмосферой и ниж е
расположенными слоями грунта, потреблением влаги растениями 
влаж ность почвы испытывает колебания, среди которых наиболее 
отчетливо проявляю тся сезонные. Р азм ах  этих колебаний различен 
В 'зависимости от климатических условий, рельефа, типа самих почв 
и произрастаюш.ей на них растительности.

С изменением влажности почвы меняется ее инфильтрационная 
и 'водоудерж иваю щ ая способность, а это в свою очередь вызывает 
перераспределение между поверхностным и грунтовым стоком и ме
няет соотношение меж ду стоком и испарением. В лаж ность почвы 
является, таким образом, не только фактором осадков, но такл<е и 
фактором стока и испарения (см. гл. 33).

’ Н а основании многолетних наблюдений за  влажностью  почв
С. А. Вериго выделяет на территории СССР агрогидрологические 
зоны, характеризую щ иеся той или иной степенью увлажненности 
почв (рис. 52).

В зоне обводнения (полного насыщения почв, А. А. Роде) запасы  
продуктивной влаги  ̂ в метровом слое почвы достигают максимума 
весной, 250—300 мм. К концу лета отмечается минимум запасов, 
величина которых не снижается ниже 150 мм. В этих почвах боль
шую часть года наблю даю тся свободные гравитационные воды и 
верхняя граница капиллярной каймы отрывается от поверхности 
почвы только на два-три летних месяца. Очевидно, в зоне распро
странения этих почв большую часть года создаю тся условия для по
вышенного питания рек как  подземными водами, так  и водами по
верхностного стекания.

В зоне слабого весеннего промачивания (несквозного насы щ е
ния, по Роде) годовой максимум запасов продуктивной влаги н а
блю дается такж е весной, но величина этих запасов в метровом слое 
составляет в среднем лиш ь 50— 70 мм (ниже наименьшей влагоем 
кости). Глубина промачивания почвы в отдельные годы не превы
ш ает 50 см. Осенний минимум сниж ается до влаж ности завядания 
растений. Л егкоподвиж ная почвенная влага  имеется здесь только 
ранней весной и во время дождей, притом только в самых верхних 
слоях почвы. В зоне распространения этих почв создаю тся хорошие 
условия для впитывания влаги в почву, а такж е условия, ограничи
ваю щ ие возможность формирования как  поверхностного, так  и под
земного стока. Поверхностный сток возникает, как  правило, только 
весной.

‘ Продуктивная, активная, влага соответствует влажности почвы за вычетом 
влажности завядания растений.
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§ 97. Режим грунтовых вод. Зависимость колебаний уровня
от климата

Изменение во времени уровня подземных вод, их температуры, 
химического состава и минерализации назы вается р е ж и м о м  
п о д з е м н ы х  в о д .  Наибольш ие изменения элементов реж им а 
(уровня, температуры и др.) наблю даю тся в водоносных горизон
тах со свободной водной поверхностью, и тем большие, чем ближе 
воды расположены к поверхности земли. П о своему реж иму наибо
лее динамичны грунтовые воды. В этих водах проявляю тся годовые, 
сезонные и д аж е  суточные колебания.

П рирода колебаний уровня грунтовых вод различна. Выделяют 
два рода этих колебаний: действительные и каж ущ иеся. К аж ущ иеся 
колебания являю тся следствием изменения гидростатического д ав 
ления воды в водоносном слое. «Кажущ имися» они названы  потому, 
что наблю даю тся лиш ь в скваж инах, колодцах и других наблю да
тельных объектах. С амо ж е зеркало  грунтовых вод (в пласте, а не 
в колодце), а следовательно, и запасы  их могут оставаться без из
менения. К олебания эти кратковременны и в значительной мере 
зависят от глубины зеркала  грунтовых вод. Они резко выражены  
при близком залегании грунтовых вод от поверхности земли и ср ав
нительно малой мощности зоны аэрации. В этом случае изменения 
объема воздуха в зоне аэрации влекут за  собой изменения гидроста
тического давления в водоносном пласте, передаю щ иеся в наблю 
дательные скважины  в виде резких колебаний уровня воды. И зм е
нение давления воздуха в зоне аэрации происходит под воздейст
вием просачиваю щ ейся сверху воды, струи которой действуют 
в порах грунта как  поршни, нагнетаю щ ие воздух, под влиянием тем 
пературы, изменения атмосферного давления и т. п. К аж ущ иеся ко
лебания наклады ваю тся на действительные колебания зеркала 
грунтовых вод, в результате чего граф ик колебаний уровня стано
вится при неглубоком залегании грунтовых вод иногда довольно 
сложным. Действительные колебания отраж аю т изменения зап а 
сов воды в водоносном слое и тесно связаны  с условиями питания 
и расходования грунтовых вод, т. е. с атмосферными осадками, 
испарением, стоком.

Амплитуда колебаний уровня грунтовых вод определяется не 
только изменением запасов, но и водными свойствами породы, вм е
щающей воду, и, в частности, ее водоотдачей. Известно, что один и 
тот ж е объем породы с разными водными свойствами содерж ит р аз 
ное количество воды, способной к свободному вытеканию. С ледо
вательно, чем меньше будет водоотдача, чем меньш е свободной 
воды способна вмещ ать порода в единице объема, тем большие ко
лебания уровня происходят в водоносном слое при прочих равных 
условиях (рис. 53).

По исследованиям В С Е ГИ Н ГЕО , на территории СССР вы де
ляю тся три типа реж им а грунтовых вод:

1) кратковременного, преимущественно летнего питания («мерз
лотный»),
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2) сезонного питания (преимущественно весенне-осеннего),
3) круглогодичного питания (преймущественн(Э зимнего).
Выделение этих типов реж им а определяется зональными осо

бенностями питания и расходования грунтовых вод. Первый тип ре
ж и м а — м ерзлотны й— отличается йе только кратковременностью  
питания, но и коротким (летним) периодом стока грунтовых вод 
вследствие промерзания их в условиях сурового клим ата и много
летней мерзлоты. Тип сезонного Питания грунтовых вод характерен 
для континентального клим ата с продолжительной и холодной зи
мой, когда отсутствует пополнение запасов грунтовых вод путем ин
фильтрации атмосферных осадков. Расходование в виде грунтового
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Рис. 53. Колебания уровня грунтовых вод в различных по литологи
ческому составу породах и на. различной глубине залегания (по :

Л. И. Субботину). ■
1, г  — песчаный грунт и гравий  ,с  галькой ; 3, 4 — суглинки.

стока осущ ествляется в течение всего года, потери ж е  на испарение 
происходят в теплый сезон. Д л я  этого типа в колебаниях уровня 
прослеживаю тся два максимума (весной и осенью) и два минимума 
(летом и зимой). Подобный ход уровней характерен для областей 
с близким залеганием грунтовых вод к дневной поверхности 
(рис. 54). Время наступления максимумов по мере перехода от 
зоны избыточного увлаж нения к зонам переменного и недостаточ
ного увлаж нения смещ ается: весеннего на более ранние, а осен
него на более поздние сроки.

Круглогодичное питание грунтовых вод свойственно климату 
с непродолжительной мягкой зимой, в течение которой инфильтра
ция атмосферных осадков в грунт не прерывается, потери ж е на 
испарение ничтожны. По этим причинам уровень грунтовых вод на-
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чиная с осени повыш ается и достигает максимума в середине зимы. 
К  концу зимы, весной и летом в связи с возрастаю щ ими потерями 
на испарение уровень сниж ается и минимум его наступает в и ю л е -  
августе (рис. 55).

Эти закономерности уровенного реж им а грунтовых вод, х ар ак 
терные для той или иной климатической зоны, могут сильно ме
няться в зависимости от геологического строения местности:и ги
дрогеологических ее особенностей. Существенное значение имеег 
глубина залегания грунтовых вод. С ее увеличением колебания 
уровня, вызванные изменением метеорологических факторов, сгла- 
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Рис. 54. Осадки, сток (Л) в логе Лизлово (!)  и колебание 
уровней грунтовых (2) и почвенно-грунтовых вод (5) в сква
жинах Подмосковной станции в 1960 г. (по Л. И. Субботину).

живаю тся, происходит запазды вание в наступлении максимума и 
минимума уровня, иногда на несколько месяцев.

В отдельные годы в зависимости от метеорологических условий 
средняя высота уровня мож ет быть различной. В районах, где грун
товые воды залегаю т близко от поверхности, отчетливо заметно по
нижение их уровня в засуш ливые годы и повышение в годы с обиль
ными осадками.

Температура грунтовых вод, залегаю щ их вблизи поверхности 
земли и питающихся, как  правило, атмосферными осадками данного 
места, испытывает влияние температуры воздуха, и тем отчетливее, 
чем ближ е к поверхности залегаю т грунтовые воды. Суточные коле
бания температуры проникаю т до глубины около 1—2 м, сезонные — 
до глубины слоя грунта с постоянной температурой. К олебания тем 
пературы  воздуха отраж аю тся в колебании температуры воды
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в сглаженном виде и с запазданием  во времени наступления м ак
симумов и минимумов температуры, увеличиваю щ имся с глубиной.

Если область питания грунтовых вод располож ена вдали от об
ласти их распространения, то в их температурном реж име прояв

ляется влияние не только темпе
ратуры  воздуха области распро
странения, но и главным образом 
температуры источника питания. 
Примером могут служить грунто-
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вые воды предгории и пустынных 
районов Средней Азии, питание 
которых происходит за  счет т а я 
ния снежников. Холодные воды 
снежников поступают к месту н а
блюдения на равнине с зап азд а 
нием, вследствие чего к концу 
лета по мере поступления холод
ных вод тем пература грунтовых 
вод равнин может значительно 
понизиться.

Таким образом, температура 
грунтовых вод может служить по
казателем  иЬточника питания и 
относительной глубины залегания 
их от поверхности. Резкие коле
бания температуры грунтовых вод 
служ ат неблагоприятным п оказа
телем в отношении санитарного 
качества вод. Такие воды тесно 
связаны с поверхностью и могут 
легко загрязняться.

Химический состав подземных 
вод определяется сложными про
цессами взаимодействия между 
составом горных пород, вмещ аю 
щих воды того или иного горизон
та, и динамикой самих вод не толь
ко в настоящ ем, но и в прошлом.

М инерализация грунтовых 
вод меняется в широких преде
лах: от 100— 150 мг/л до несколь
ких десятков граммов на литр. 
Грунтовые воды, таким образом, 
могут быть пресными, солонова
тыми и солеными. Пресные воды 
(по В. И. Вернадскому) содер

ж ат  в растворе менее 1 г/л солей ,, солоноватые — от 1 до 10 г/л, 
соленые — от 10 до 50 г/л и рассолы — более 50 г/л.

Химический состав и минерализация грунтовых вод, тесно свя-

X! XII I п Ш IV V V! vnvnnx X

Рис. 55. Колебания средних месяч
ных уровней грунтовых вод в Се
верной Германии за 1916— 1925 гг. 

(по Кене).
а — Норвальде, б  — Фридебург, в  — 

Лембурх.
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занных с поверхностными и почвенными водами, отраж аю т влияние 
климатических условий. Это влияние тем больше, чем ближ е воды 
расположены к земной поверхности.

В зоне избыточного увлаж нения преобладает просачивание ат 
мосферных осадков над  восходящими токами грунтовых растворов 
по капиллярам  к поверхности. Это привело в предшествующий ис
торический период к выщ елачиванию  (промытости) почв и грунтов 
от легкорастворимых хлоридных и сульфатных солей. В современ
ный период соли, формирующиеся вблизи поверхности в засуш ливое 
время года, растворяю тся атмосферными осадками и выносятся 
с грунтовыми водами в реки. Таким образом , в зоне избыточного 
увлаж нения формируются пресные грунтовые воды с малым содер
ж анием ионов S O " и C i'. Основой их состава являю тся главным 
образом  ионы Са", Н С О '.

В засуш ливой зоне, где испаряемость превыш ает годовую сумму 
атмосферных осадков и промывной реж им отсутствует, происходит^ 
засоление грунтовых вод. В составе этих вод преобладаю т относи
тельно легко растворимые сульфатные и хлоридные сояя.

Таким образом, зависимость формирования подземных вод зоны 
активного водообмена от гидрометеорологических условий опреде
ляет как  зональность изменения их состава по территории соответ
ственно изменению клим ата, так  и сезонные изменения уровня, тем 
пературы, химического состава в течение годового периода.

§ 98. В заимосвязь речных и подземных вод

В заимосвязь речных и подземных вод наиболее полно рассмо
трена в работах Б. И. К уделина и О. В. Попова.

Х арактер взаимосвязи меж ду речными и подземными водами 
различен. В зависимости от условий залегания водоносного пласта, 
глубины вреза речных долин и полож ения мест выхода подземных 
вод на поверхность по отношению к высоте стояния уровня воды 
в реке возникаю т различны е условия д ля  гидравлической связи реч
ных и подземных вод. Гидравлическая связь мож ет быть постоян
ной, периодической или отсутствовать вовсе.

П ри отсутствии гидравлической связи колебания уровня подзем
ных вод не определяю тся колебаниями уровня воды в реке. Это х а 
рактерно для случая, когда грунтовой поток, направленный к реке, 
выходит на поверхность на склонах речных долин выше наивысш его 
уровня воды в реке (рис. 56 а ) .  Отсутствие гидравлической связи 
мож ет быть временным — при низком стоянии уровня воды в реке 
(рис. 56 б ) .

П ри гидравлической связи возможно несколько случаев соот
ношения речных и подземных вод. Н аиболее часто наблю даю тся на 
равнинных реках следующие соотношения.

1. Грунтовые воды питают реку при низком стоянии уровня воды 
в ее русле. При прохождении половодья (паводков), когда подъем 
воды в реке значительно превыш ает уровень стояния грунтовых вод,
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происходит фильтрация речных вод в берега. В прибрежной зоне 
создаю тся большие запасы  грунтовых вод не только за  счет проса
чивания речных вод, но и вследствие аккумуляции грунтовых вод, 
не находящ их стока в русло из-за подпора, создаваемого высокими 
паводочными уровнями в реке. Уровни грунтовых вод и уровни реки 
в  этом случае сопряжены, и колебания уровней реки передаются 
уровенной поверхности грунтовых вод (рис. 56 в, 57).

2. Запасы  грунтовых вод постоянно пополняются за  счет филь
трации речных вод. Это происходит вследствие того, что уровни 
в реке всегда стоят, выше зеркала грунтовых вод (рис. 56 г, д).  Од-

Ш  IV VI VII VIII IX X  X I X II I  и

Рис. 58. Колебания уровня р. Боровки и грунтовых 
вод на разных расстояниях от реки (по В. И. Рут- 

ковскому).
/  — р. Б оровка, вод. пост П ани на: 2 — скв. № 1 на пер
вой террасе, расстояние от реки 0,5 км; 3 — скв. № 2, 
расстояние от реки 0,8 км; 4 —  скв. № 3, расстояние от 

реки 2,5 км ; 5 — скв. № 4, расстояние от реки 3,5 км.

постороннее питание речными водами характерно для засуш ливых 
районов. П римером мож ет служить р. Кура, дно русла которой рас
положено выше зеркала грунтовых вод прилегаю щей низменности. 
Аналогичное явление наблю дается в карстовых районах, например 
У рала, где во время паводков речные воды расходую тся на зап ол
нение карстовых полостей.

3. Р ека  получает питание из напорного водоносного пласта, 
имеющего постоянную гидравлическую связь с рекой (рис. 56 е). 
Это питание осущ ествляется либо путем непосредственного посту
пления напорных вод в русло реки по тектоническим разлом ам  и 
трещ инам, либо путем напорной фильтрации через водоупорную 
кровлю, либо через пласты водопроницаемых пород, воды которых 
дренируются реками. Реж им  питания напорными водами зависит

14 Зак. № 266 209



от сочетания изменений пьезометрического уровня в водоносном 
слое и уровней в реке.

Водообмен м еж ду рекой и гидравлически связанными с ней 
водоносными пластами в периоды половодья или паводков назы 
вается б е р е г о в ы м  р е г у л и р о в а н и е м  р у с л о в о г о  с т о к а .

Явление берегового регулирования приводит к перераспреде
лению во времени руслового стока. Этим объясняется зависимость 
реж им а подземного стока в прибрежной полосе от реж им а реки.

Расходы  речных вод на фильтрацию  в берега могут достигать 
значительных разм еров, особенно при выходе воды на пойму.

Ш ирина прибрежной полосы, в которой проявляется влияние 
реки на уровенный реж им подземных вод, при прочих равных усло
виях будет тем больше, чем больше амплитуда колебаний уровней 
реки, чем длительнее стояние высоких вод в реке и чем меньше 
уклон грунтового потока. С удалением от реки воздействие речных 
вод на колебания уровня грунтовых вод постепенно затухает 
и в местах выклинивания подпора становится незаметным или 
происходит независимо от речных вод (рис. 58).

§ 99. Понятие о гидрогеологической съемке и изучение режима
грунтовых вод

Гидрогеологическая съемка — комплекс полевых исследований 
подземных вод района с целью изучения морфологических особен
ностей этих вод, их формирования и ресурсов. В процессе съемки 
требуется выяснить условия залегания водоносных горизонтов, в ч а 
стности глубину залегания и площ адь распространения подземных_ 
вод, особенности питания, реж им подземных вод и связь отдельных 
водоносных горизонтов друг с другом и поверхностными водами, з а 
пасы подземных вод и их физико-химические свойства.

Составными элементами гидрогеологической съемки, помимо 
геологических и геоморфологических исследований, являю тся сле
дующие; изучение источников, колодцев,буровых скваж ин и источ
ников существующего водоснабж ения; регистрация, описание и 
картирование физико-географических явлений, связанных с под
земными водами,— оползней, карстовых образований, просадок, 
заболачивания, засоления; изучение связи подземных вод с поверх
ностными.

Описание естественных выходов подземных вод, колодцев и 
скваж ин ведется по специальной программе, по которой, в частно
сти, предусматривается измерение дебита источников, глубины з а 
легания и мощности слоя воды в колодцах, скваж инах, химический 
анализ воды, определение температуры  и других физических 
свойств. Собранные сведения служ ат основным материалом для пер- 
вого суждения о подземных водах района.

Д л я  выяснения положения и формы зеркала  грунтовых вод опре
деляю тся высотные отметки зер кал а  грунтовых вод в ряде точек 
путем нивелировки его положения в колодцах, специально устраи
ваемых ш урфах и буровых скваж инах.

Одним из важнейш их результатов гидрогеологической съемки
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является гидрогеологическая карта с соответствующим гидрогеоло
гическим описанием. Степень подробности гидрогеологической 
карты, как  и самой гидрогеологической съемки, определяется з а д а 
чами исследования и применяемой методикой работ. Гидрогеоло
гическая карта обычно составляется на геологической основе. Д ля  
гидролога весьма существенным является картирование мест вы 
хода подземных вод на поверхность и указание на количественные 
характеристики подземных вод, в частности на положение зеркала 
грунтовых вод, разм еры  дебитов, тем пературу и минерализацию . 
Глубина залегания зеркала  грунтовых вод изображ ается на карте 
в виде гидроизогипс — линий равных отметок полож ения уровня 
грунтовых вод.

Изучение реж им а грунтовых вод производится путем стационар
ных наблюдений за  колебаниями уровня, расхода воды, тем пера
туры, химического состава, минерализации и т. д. Н аблю дения про
изводятся на специальных наблю дательны х пунктах в одни и те ж е 
сроки по стандартным программам и наставлениям. В качестве н а
блю дательных пунктов используются источники, колодцы (сущест
вующие и специально устроенные) и буровые скважины.

Г Л А В А  25. ЗОНАЛЬНОСТЬ ГРУНТОВЫХ ВОД

§ 100. Представления о зональности грунтовых вод

И дея об естественноисторической зональности природных явле
ний, вы сказанная великим русским ученым В. В. Докучаевы м, впер
вые была применена к географическому распространению  грунто
вых вод П. В. Отоцким, показавш им, что распределение грунтовых 
вод на территории европейской части ССС Р носит зональный х а 
рактер: по мере движ ения с севера на юг грунтовые воды углуб
ляю тся и минерализую тся, содерж ание в них органических веществ 
уменьш ается. Эта идея в дальнейш ем была развита В. С. Ильиным, 
Б . Л . Личковым, О. К. Л анге, Г. Н. Каменским, И . В. Гармоновым.

В. С. Ильиным впервые была составлена карта грунтовых вод 
европейской части СССР. Н а этой карте зоны грунтовых вод были 
выделены как  по климатическим признакам , так  и по геоморфологи
ческим, в частности по глубине вреза эрозионной сети. Эти зоны сле
дующие: тундровых вод, высоких вод севера, неглубоких оврагов, 
глубоких оврагов, овраж но-балочная и зона причерноморских и при
каспийских балок. Н аряду  с зональными водами Ильин выделил 
воды азональные, распределение которых подчинено главным обра
зом геолого-геоморфологическим условиям и которые могут встре
чаться в любой географической зоне (воды области массивных гор
ных пород, карста, аллю виальных отложений речных долин и д р .) .

Н е все исследователи глубину залегания грунтовых вод, которая 
мож ет зависеть от глубины залегания водоупора, принимают в к а 
честве признака зональности. Н екоторые основным признаком зо 
нальности грунтовых вод считаю т химический состав, определяемый
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В ' о с н о в н о м  д в у м я  н а п р а в л е н и я м и  г и д р о г е о л о г и ч е с к о г о  п р о ц е с с а  —  
в ы щ е л а ч и в а н и е м  и с о л е н а К о п л е Н и е м  ( с м .  с т р .  207). Так, Г. А .М акси 
м о в и ч ,  о б о б щ а я  р а б о т ы  й  р а з в и в а я  - и д е и  с в о и х  п р е д ш е с т в е н н и к о в  
(ё . 'И . Вернадского, Б . Л; Л ичков а  и  д р .) , в ы д е л я е т  н а  з е м н о м  ш а р е  

д Ы я т ь  з о н  г и д р о х и м и ч е с к и х  ф а ц и й   ̂ г р у н т о в ы х  в о д ,  т е с н о  с в я з а н 
н ы х  с г е о г р а ф и ч е с к и м и  п о я с а м и  ( р и с .  59). Это з о н ы  п р е о б л а д а н и я  
к р е м н е з е м н ы х  и  г и д р о к а р б о н а т н о - к р е м н е з е м н ы х  г и д р о х и м и ч е с к и х  
ф а ц и й ,  г и д р о к а р б о н а т н о - к а Л ь ц и е в ы х ,  с у л ь ф а т н ы х ,  н а т р и е в ы х  И г и -  
д р О к а р б о н а т н о - н а т р и е в ы х  и  х л о р и д н ы х .

В каж дой  из названны х зон могут быть выделены области и рай - 
ойы- с другими гидрохимическими фациями, появление которых обу
словливается местными причинами.

В горах, в области развития кристаллических и метаморфиче
ских пород, гидрохимические фацйи грунтовых вод характеризую тся 
развитием вертикальной поясности.

При постепенной смене гидрохимических фаций в направлении 
с севера на юг, по мере продвижения из зоны выщ елачивания в зону 
соленакопления, минералйзация грунтовых вод изменяется от не
скольких миллиграммов на литр до 100 г/л и болеё.

 ̂ Зональны е закономерности распространяю тся и на подземный 
сток в реки.

: § 101. Распределение грунтовых вод на территории СССР

6 .  К. Л анге, разви вая идею о зональном распределении грунтог 
вы х вод, вносит некоторые исправления и дополнения в схему
В. С. И льина. Н а территории ССС Р он выделяет три обособленные 
провинции, различаю щ иеся м еж ду собой по характеру  климатиче
ских особенностей и имеющие своеобразные черты в распределении 
грунтовых вод. Внутри провинций он выделяет зоны с типичными 
для них грунтовыми водами.

П е р в а я п р о в и н ц и я — многолетней мерзлоты, характери
зуется отрицательными средними годовыми температурами воздуха. 
Она заним ает около 47% всей территории СССР. М ощность много
летнемерзлых пород различна; от 1—2 м до нескольких сотен. М но
голетнемерзлые породы еж егодно оттаиваю т летом на ту или иную 
глубину, а зимой снова промерзаю т. Это так  называемый деятель
ный слой. В нем циркулирз^ют атмосферные воды, развивается кор
невая система растений, происходит процесс почвообразования. 
Д еятельный слой не всегда соприкасается с верхней поверхностью 
.многолетнемерзлого грунта. П ри глубоком залегании многолетне
мерзлых пород деятельный слой отделен от них слоем грунта с по
ложительной температурой.

В области многолетней мерзлоты, по Н. И. Толстихину, вы де
ляю тся три категории подземных вод; надмерзлотные, межмерзлот-

'  П од гидрохимической фацией Г. А. Максимович понимает участок распо
ложения грунтового потока или бассейна, воды которого характеризуются оди
наковыми гидрохимическими свойствами, определяемыми по преобладанию в воде 
растворенных веществ (ионов, коллоидов). . . .
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ные, подмерзлотные. Н адмерзлотны е воды относятся к категории 
грунтовых вод и верховодки. Они залегаю т вблизи земной поверх
ности, либо в деятельном слое, либо ниж е него. М ерзлый грунт слу
ж и т для  них водоупором. П итаю тся эти воды атмосферными осад
ками, талы ми водами многолетней мерзлоты, а такж е за  счет кон
денсации водяного пара атмосферы. Н аиболее обилен водоносный 
горизонт надмерзлотных вод летом в дождливый период. Зимой эти 
воды полностью или частично зам ерзаю т.

По условиям залегания и реж иму надмерзлотные воды разде
ляю тся на три типа; сезонно промерзаю щ ие, сезонно полупромер- 
заю щ ие и сезонно непромерзаю щ ие. Соответственно этим типам р е
ж и м а в провинции многолетней мерзлоты н а  карте-схеме Л анге 
(рис. 60) выделяю тся две зоны: 1) зона сплошной мерзлоты с се- 

зонно-промерзаю щ ими водами (/) и 2) зона таликовой ( / /а )  и ост
ровной мерзлоты ( / /б )  с сезоннополупромерзающими и сезонно- 
непромерзаю щ ими водами.

Сезоннонромерзаю щ ие воды находятся в пределах деятельного 
слоя. Они представляю т собой верховодку. В жидком виде они су
ществуют на севере зоны только два-три летних месяца, на юге — 
до полугода. При зам ерзании эти воды, ограниченные многолетне
мерзлым водоупором снизу и мерзлым грунтом сверху, увеличи
ваю тся в объеме, за  счет чего в них развивается сильное давление, 
под действием которого поверхностные грунты как  более податли
вые вспучиваются буграми. Нередко эти бугры разры ваю тся с по
верхности трещ инами, по которым надмерзлотные воды вытекают 
на поверхность и зам ерзаю т, образуя скопление льда — грунтовые 
наледи.

Сезоннополупромерзаю щ ие и сезоннонепромерзаю щие воды х а 
рактеризую тся либо полным, либо частичным отсутствием сезонного 
промерзания; И х появление связано с отступанием вглубь верхней 
поверхности многолетней мерзлоты.

Температура надмерзлотных вод редко выходит за  пределы О— 
5° С. М инерализация их невысока, но зато они богаты органиче
скими вещ ествами и кислородом. Д л я  водоснабж ения эти воды м а
лопригодны. О днако они требуют к себе большого внимания; при 
возведении разного рода сооружений наруш ается естественный р е
ж им грунтовых вод, образую тся наледи, бугры вспучивания, кото
рые могут повлечь за  собой ряд  неприятных последствий.

Среди надмерзлотных вод особое положение занимаю т воды, 
приуроченные к таликам . Существование таликов часто обусловлено 
совместным отепляющим влиянием поверхностных (речных и озер
ных) и тесно с ними связанных подземных вод. При благоприятном 
в гидрогеологическом отношении составе горных пород такие т а 
лики водоносны и их воды служ ат устойчивым источником питания 
рек. Через талики мож ет осущ ествляться связь между надмерзлот- 
ными, межмерзлотными и иодмерзлотными водами. М еж мерзлотные 
воды находятся в пределах толщ и мерзлоты как  в жидкой, так  и 
в твердой фазе. Подмерзлотные воды перекрываю тся сверху м ерз
лой толщей. Ч ащ е это напорные воды. М еж мерзлотные и
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подмерзлотные воды при выходе на поверхность или в аллю виаль
ные отложения речных долин служ ат источником питания рек.

В т о р а я  п р о в и н ц и я  — постоянного и переменного увлаж н е
ния, охваты вает почти всю равнинную часть Европейской территории 
С С С Р и часть Западно-Сибирской низменности. В ней выделено 
шесть зон { I I I — VI I I ) ,  очерченных на представленной карте-схеме 
(см. рис. 60) и сохранивших название, данное им В. С. Ильиным.

По мере продвижения с севера на юг минерализация и глубина 
залегани я грунтовых вод увеличиваются. В зоне тундровых грунто
вых вод минерализация их составляет около 0,1 г/л и воды залегаю т 
вблизи поверхности; в зоне высоких грунтовых вод севера на ме
ждуречных пространствах зеркало грунтовых вод удалено от по
верхности земли на 2—4 м и воды по химическому составу принад
л еж ат  к гидрокарбонатно-кальциевым; в зоне грунтовых вод при
черноморских и прикаспийских балок воды становятся жесткими и 
иногда солоноватыми. Глубина залегания их на водоразделах в рай 
оне причерноморских балок достигает нескольких десятков метров.

Т р е т ь я  п р о в и н ц и я  — недостаточного увлаж нения (арид
ная область); в ней выделяю тся: зона равновесия подземного стока 
й испарения [IX)  и зона грунтовых вод подгорных шлейфов и пред
горных равнин (X ). К  этой ж е провинции Л анге присоединяет и 
зону прикаспийских балок Ильина.

Зона равновесия подземного стока и испарения заним ает об
ширные пространства бессточных областей Средней Азии и К азах 
стана. Х арактерной особенностью этой зоны является несовпадение 
областей питания и распространения грунтовых вод. Они поступают 
сю да с севера, востока и юга — из зоны предгорных равнин и под
горных шлейфов, окаймляю щ их горные массивы. Воды эти расхо
дую тся главным образом на испарение.

Грунтовые воды зоны подгорных шлейфов и предгорных равнин 
формирую тся как  за  счет пришлых вод — подземного стока горных 
областей, так и за  счет местных вод — атмосферных осадков — и 
в значительно большей мере за  счет фильтрации речных вод и вод 
ирригационных каналов. В этой зоне в ряде районов выделяю тся 
участки, образуемые конусами вьшосов рек. В краевых частях их 
наблю даю тся обильные выходы грунтовых вод.

Помимо зональных вод, на рис. 60 выделены азональные воды.
Д альнейш ее изучение грунтовых вод позволило выявить боль

шое разнообразие в распределении их по территории СССР. В Ф и
зико-географическом атласе мира (1964 г.) опубликована новая 
сводная карта грунтовых вод СССР, составленная И. К. Зайцевым 
и М. П. Распоповым.

Г Л А В А  26. М И Н Е Р А Л Ь Н Ы Е  ВОДЫ  
§ 102. Понятие о минеральных водах

М инеральными принято назы вать такие воды, которые в силу 
своего особого химического состава или физических свойств (р а 
диоактивности, повышенной температуры) оказываю т определен
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ное воздействие на организм человека. Эти воды часто относятся 
к категории лечебных. Величина минерализации является важ ны м 
критерием, однако отож дествлять минерализованные воды с мине
ральными нельзя: известны минеральные воды с малой минерали
зацией. Л ечебные свойства минеральным водам придает содерж а
ние в них некоторых характерны х ионов и газов (табл. 22).

Таблица 22

Содержание характерных ионов и газов в минеральных в о д а х '

Ионы и газы

Свободный угле
кислый газ 

Сероводород 
Литий . . 
Стронций . 
Ж елезо . . 
Фтор . . .

М инерализация 
(мг/л), свыше Ионы и газы

Минерализация 
(мг/л), свыше

250
1
1

10
10
2

Б р о м .................
И о д .....................-
Мышьяковая кис

лота . . . .  
Борная кислота 
Б а р и й .................

' Указанные величины содержания ионов носят примерный характер.

Подземные минеральные воды в большинстве случаев предста
влены минеральными источниками, самоизливаю щ имися на поверх
ность под гидростатическим напором или давлением газов. Н аибо
лее крупные из них обычно связаны  с зонами тектонических р а з 
рывов. По содерж анию  ионов и соотношению между ними  
минеральные воды очень разнообразны. Однако, несмотря на их 
разнообразие, можно наметить отдельные области с преобладанием 
того или иного состава вод. Распределение основных типов мине
ральных вод связано с геотектоническим расчленением земной коры 
на зоны альпийской складчатости и участки платформ.

§ 103. Распространение минеральных вод на территории СССР

Н а обширной территории ССС Р выделяю т несколько гидрогео
логических областей и районов природных минеральных вод соот
ветственно преобладанию  в них вод, характерны х по химическому 
составу и физическим свойствам. По А. М. Овчинникову, эти об
ласти и районы следующие.

О бласти углекислых вод приурочены к районам проявления мо
лодых интрузий (Закарпатье, К авказ, П амир, Ю жный Тянь-Ш ань, 
Саяны, Забайкалье , Сихотэ-А линь). Н аиболее известен район К ав
казских М инеральных Вод.

О бласти азотных вод с повышенной температурой широкой по
лосой окруж аю т области углекислых вод. Воды эти обычно приуро
чены к тектоническим разлом ам  и трещ инам в изверженных гор
ных породах. Азотные термальны е источники известны на Тянь- 
Ш ане и Алтае.
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Области хлоридно-натриевых и хлоридно-кальциево-натриевых 
вод приурочены к глубоким артезианским бассейнам платформ.

Районы  сероводородных, азотнометановых и метановых вод при
урочены к осадочным отложениям и часто связаны  с нефтеносными 
месторождениями. Наибольш ей известностью пользуются мацестин- 
ские воды на К авказе.

О бласти радоновых и железистых вод расположены главным 
■образом в районах развития кристаллических и метаморфических 
пород (К арелия и Кольский полуостров. Донецкий кряж , Урал, К а 
захский мелкосопочник. Среднесибирское плоскогорье и пр.). Из ми- 
яеральны х радиоактивных источников известны источники Ц хал- 
тубо (Грузинская С С Р ), Белокуриха (Алтайский край) и др.

Г Л А В А  27. РОЛЬ ПОДЗЕМНЫ Х ВОД  
В ФИЗИКО-ГЕОГРАФИЧЕСКИХ ПРОЦЕССАХ

Подземные воды участвуют в различных физико-географических 
яроцессах. К ак уж е отмечалось, сток подземных вод является од- 
5ним из звеньев круговорота воды на земном ш аре и составной ч а
стью речного стока. Вместе с подземными водами в реки поступают 

:растворенные вещ ества, содерж ащ иеся в земной коре. Н а отдель
ных участках земной поверхности, на склонах, в местах выхода под
земных вод на дневную поверхность наблю даю тся своеобразные фи
зико-географические явления: оползни, суффозия, карст S заб о л а
чивание.

§ 104. Оползни

О п о л з н и  представляю т собой скользящ ее смещение грунтов 
по склону в той части, где они находятся в состоянии неустойчи
вого равновесия. Оползни образую тся при непременном участии 
подземных вод в горах, долинах рек, ручьев, оврагов, вдоль мор
ских берегов, в искусственных выемках, по берегам озер и водо
хранилищ . При обнажении водоносной толщи вплоть до водоупора 
и наличии некоторого уклона водоупорного пласта в сторону до
лины  или обрыва подземная вода постепенно выносит мелкие ч а
стицы  водоносной породы; сила сцепления и трение между п ла
стами ослабеваю т. Часть толщи породы, покрывающей водоупор
ный пласт, лиш енная боковой опоры со стороны склона долины, 
■отрывается от общей массы породы и начинает постепенно сколь
зить по увлажненной поверхности водоупорного пласта к основа
нию склона. Подземные воды, подпертные оползнем, в дальнейш ем 
не имеют непосредственного выхода на поверхность. Они проходят 
под телом оползня, продолж ая подземный подмыв, и таким обра- 

.зом облегчаю т сдвиг новой толщи породы — возникаю т сложные

’ Эти явления подробно рассматриваются в курсах геоморфологии.
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оползни. Поверхность сложного оползня оказы вается измятой, 
изорванной, появляю тся бугры, впадины, озерки и т. п. Явление 
оползня повторяется до тех пор, пока не восстановится равновесие 
в положении горных пород на склоне. Если оползаю щ ие массы р аз
мываю тся и уносятся водой, процесс оползания прогрессирует.

В нашей стране оползни распространены по берегам больших 
рек — Волги, Д непра, Д она и др., по Черноморскому побережью  
К авказа  (от Туапсе до Сочи), в Одессе, в Крыму, на К авказе. 
От оползней страдаю т расположенные по берегам населенные 
пункты.

§ 105. Суффозия

С у ф ф о з и я  — явление разм ы ва и выноса мелких минеральных 
частиц и растворенных веществ водой, фильтрующ ейся в толщ е гор
ных пород, обусловливаю щ ее оседание покрывающих эти породы 
поверхностных слоев грунта. По пути следования подземного по
тока возникаю т каналообразны е ходы («водные ж илы »), пустоты. 
По мере их увеличения ры хлая водоносная порода и покрываю щие 
ее поверхностные слои проседают. Это проседание наиболее резко 
заметно в местах выхода подземных вод на поверхность — у ис
точников.

Явление суффозии широко распространено в лёссовых равни
нах засуш ливой зоны — на Украине, в Западной Сибири. В ода, 
циркулируя в толщ ах лёсса, выносит из него мелкие частицы и лег
корастворимые соли, наруш ая его структуру, и устойчивость. Н а по
верхности земли появляю тся своеобразные формы просадки: суф- 
фозионные воронки, провалы, поды (степные блю дца), поля про
садки и т. п. По этим понижениям в рельефе можно иногда 
проследить направление подземного потока. Явление суффозии р ас
пространено такж е в Средней Азии: в Таш кентском оазисе, на во
доразделах  Ангрен—Чирчик и Чирчик— Келес, в древних долинах 
Б етпак-Д алы , в Карш инских степях. В Голодной степи (Бетпак- 
Д ал а ) с суффозионными процессами связано образование в местах 
выхода на поверхность грунтового потока своеобразных плёсов 
с  обрывистыми отвесными берегами.

§ 106. К арстовые явления

К а р с т о в ы е  я в л е н и я  распространены в местах залегания 
легкорастворимых горных пород: известняков, доломитов, гипса, 
поваренной соли. В результате выщ елачивания поверхностными 
и движущ имися подземными водами в глубине пород возникаю т 
обширные трещины, пустоты и пещеры, а на поверхности обра
зуются углубления, воронки, замкнутые котловины, карстовые ко
лодцы, создаю щ ие особую форму земной поверхности.

Речная сеть в карстовых областях, д аж е  если последние нахо
дятся в районах с влаж ны м климатом, развита слабо. Атмосферные 
осадки быстро просачиваю тся в толщ у сильно закарстованных
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пород, особенно если они не покрыты осадочной толщей. В таких 
условиях не образуется поверхностный сток. Реки, протекающие 
в карстовых областях, часто не имеют притоков, количество воды 
в них на отдельных участках может либо уменьшиться, либо резко 
увеличиться. И ногда реки исчезают в трещ инах и воронках, проте
каю т под землей и вновь выходят на поверхность. П одземные реки 
известны в различных странах. Подземное течение характерно для 
верхнего течения Д уная. Воды его у Иммендингена просачиваю тся 
по трещ инам и протекаю т под землей на расстоянии 12,5 км. Д алее 
река выходит на поверхность в виде мощного потока. М ногочислен
ные подземные карстовые реки известны на К а в к а зе —-реки Ш аора 
и Чеш ура в Западной Грузии, на Урале.

Обширные впадины в карстовых областях нередко заполняю тся 
поверхностными водами и образую т озера. Такие озера обычно 
недолговечны: вода по трещ инам и каналам  уходит из них. Н еко
торые из карстовых озер питаю тся подземными водами. В ода в них 
чистая, прозрачная, отличается голубой или светло-зеленой окрас
кой. Подземные воды в карстовых областях образую т часто боль
шие подземные озера и мощные потоки. Источники, выступающие 
на поверхность, отличаются большим дебитом.

, Карстовые явления широко развиты  на побережье А дриатиче
ского моря, в Ю жной Франции, во внутренних районах Флориды, 
в северной части полуострова Ю катан, в ш татах Кентукки, Тен
несси и т. д.

В СССР карстовые явления известны в Крыму, на Черномор
ском побережье К авказа , в Западной Грузии, на Урале, в районе 
С амарской луки, в междуречье Онеги и Северной Двины, на Силу
рийском плато.



Р Е К И

Г Л А В А  28. ОСНОВНЫЕ п о н я т и я

§ 107. Река, ее притоки, речная система

Р е к о й  назы вается водный поток,протекаю щ ий в естественном 
русле и питающийся за  счет поверхностного и подземного стока 
речного бассейна.

Атмосферные осадки не сразу попадаю т в реки. Сток их осущ е
ствляется сначала в виде временных потоков, возникающих в пе
риод таяния или выпадения дождей. С ливаясь вместе, они даю т 
начало постоянным потокам — сначала ручьям, малым речкам, 
а затем  рекам. Водность рек увеличивается притоком подземных 
вод, дренируемых речными . руслами. Реки выносят свои воды 
в океаны, моря или озера. Р ека, впадаю щ ая в один из таких водое
мов, назы вается г л а в н о й  р е к о й ,  а реки, впадаю щ ие в нее, — 
ее п р и т о к а м и .  Совокупность всех рек, сбрасываю щ их свои 
воды через главную  реку в. море или озеро, назы вается р е ч н о й  
с и с т е м о й  или р е ч н о й  с е т ь ю .

Реки, озера, болота, балки, овраги данной территории соста
вляю т г и д р о г р а ф и ч е с к у ю  с е т ь  этой территории. Таким 
образом , речная сеть есть часть гидрографической сети.

Различаю т притоки различных порядков. Реки, впадаю щ ие, не- 
по(.чедственно в главную реку, назы ваю тся притоками первого п6- 
ряд-ii, притоки этих притоков— притоками второго порядка и т. д. 
Американский гидролог Хортон предлож ил другую систему клас- 
сиф икац 11и притоков. Хортон назы вает рекой первого порядка или 
элементарной рекой реку, не имеющую притоков, рекой второго по
р я д к а — реку, принимающую притоки только первого порядка, 
и т. д. Таким образом , чем больше номер главной реки, тем более 
сложный характер носит речная система этой реки. В этом несом
ненное достоинство предлагаемой Хортоном системы.

Речная система характеризуется протяженностью  рек, их изви
листостью и густотой речной сети.

П од п р о т я ж е н н о с т ь ю  понимается сум марная длина всех 
рек, составляю щ их данную систему. Д лина рек измеряется по карте 
возможно более крупного м асш таба.‘

‘ Способы определения длин и площадей по картам излагаются в курсах 
картометрии.
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И з в и л и с т о с т ь  реки характеризуется коэффициентом изви
листости. Этот коэффициент определяется для отдельных участков 
реки и представляет собой отношение расстояния по прямой линии 
меж ду начальным и конечным пунктами участка к длине реки 
на этом участке.

Г у с т о т а  р е ч н о й  с е т и  характеризуется коэффициентом 
густоты, представляю щ им собой отношение суммарной протяж ен
ности речной сети на данной площ ади к величине этой площ ади. 
Коэффициент густоты речной сети вы раж ается в км/км^. Густота 
речной сети зависит от ряда природных факторов: рельефа, геоло
гического строения местности, свойств почв, климата, в особенности 
от количества осадков и условий их стока. Н ем аловаж ная роль при
надлеж ит такж е историко-геоморфологическим ф акторам. Густота 
речной сети меняется в широких пределах. Н а севере она обычно 
больше, чем на юге, в горах больше, чем на равнинах. Так, напри
мер, на равнинах П редкавказья коэффициент густоты речной сети 
равен всего лиш ь 0,05 км/км^, а в наиболее орошаемых осадками 
районах северных склонов Главного К авказского хребта он дости
гает 1,49 к м /к м \

§ 108. Водоразделы

Л иния на земной поверхности, разделяю щ ая сток атмосферных 
осадков по двум противоположно направленным склонам, назыг 
вается в о д о р а з д е л о м .  Весь земной ш ар можно разделить на 
две основные покатости, по которым воды стекаю т с континентов 
в М ировой океан: Атлантическую и Тихоокеанско-Индийскую. Во
дораздел между этими двумя покатостями назы вается М и р о в ы м  
в о д о р а з д е л о м .  Мировой водораздел, или Главный водораздел 
Земли, простирается от мыса Горн на крайнем юге Ю жной Аме- 
рики^по Андам и К ордильерам до Берингова пролива. Н а северо- 
востоке Евразии он вступает в пределы Азии и проходит в нашей 
стране по Чукотскому хребту. А надырскому плоскогорью, горным 
хребтам Гыдан, Д ж угдж ур, Становому, Яблоновому, д алее уходит 
за  пределы СССР, проходит, через Центральную  Азию, пересекает 
северную часть Аравийского полуострова и вступает в Африку. 
Здесь он простирается почти в меридиональном направлении, при
ближ аясь в восточной части материка к Индийскому океану.

В одоразделы  между периферийными областями и областями 
внутреннего стока назы ваю тся в н у т р е н н и м и  в о д о р а з д е 
л а м и .  Линии на земной поверхности, разделяю щ ие области суши, 
сток с которых направлен в различные океаны или моря, назы-- 
ваю тся в о д  о р  а з  д е л  а Ми о к е а н о в  и м о р е й. В одоразделы, 
отделяющие части суши, сток с которых направлен в те или иные 
речные системы, назы ваю т р е ч н ы м и  в о д о р а з д е л а м и  или 
в о д о р а з д е л а м и  р е ч н ы х  б а с с е й н о в .

В горных районах водоразделы  обычно хорошо выражены 
и проходят по вершинам горных хребтов. Н а равнинах водоразделы 
нередко выраж ены  неясно и определить их точно бывает трудно.
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П римерами неясно выраж енных водоразделов являю тся водораздел 
м.ежду северной и южной покатостями Русской равнины, проходя
щий по плоскому и сильно заболоченному плато (Северные У валы ), 
водоразделы  между нижним течением Волги и У рала, между Аму
дарьей  и Сырдарьей в их низовьях.

Реки собираю т воды не только с поверхности земли, но и из 
верхних слоев литосферы (подземные воды ). В соответствии с этим 
различаю т поверхностные и подземные водоразделы. Поверхност
ные и подземные водоразделы  не всегда совпадают.

§ 109. Речной бассейн. Водосбор
Ч асть земной поверхности, вклю чаю щ ая в себя данную речную 

систему и отделенная от других речных систем водоразделами, н а
зы вается р е ч н ы м  б а с с е й н о м  этой системы. Поверхность суши, 
с которой речная система собирает свои воды, назы вается в о д о 
с б о р о м  или в о д о с б о р н о й  д, 
п л о щ а д ь ю  бассейна. В боль- ЗООО̂  
шинстве случаев площ ади бас
сейна реки и водосбора совпа- 2000 
даю т. Но иногда водосборная пло
щ адь бывает меньше площ ади 
бассейна. Это наблю дается в тех 
случаях, когда внутри бассейна 
имеются либо площ ади внутрен
него стока, либо площ ади, с кото
рых стока не происходит вовсе.
П лощ адь бассейна Оби, напри
мер, больш е площ ади ее водосбо
ра, так  как  вклю чает области 
внутреннего стока м еж ду Обью и Иртышом, меж ду Иртышом и 
Ишимом и меж ду Иш имом и Тоболом, сток с которых не попа
д ает  в Обь.

Речные бассейны отличаю тся друг от друга разм ерам и и формой. 
Основной морфометрической характеристикой речного бассейна 
является его площ адь, вы раж аем ая обычно в квадратны х кило
метрах.

Бассейны рек нередко отличаю тся значительной асимметрией, 
что имеет-больш ое значение для формирования водного реж има 
реки. При асимметрии бассейна в главную реку будет поступать 
при прочих равных условиях различное количество воды с правой 
и левой частей водосбора. Характеристикой асимметрии бассейна 
служ ит коэффициент асимметрии /Са, определяемый по формуле

(112)

где /л  — площ адь левобережной и fnp — площ адь правобережной 
части бассейна; F  — площ адь всего речного бассейна.

М ногие природные свойства различных областей, в том числе 
и речных бассейнов, меняются с высотой местности. Хорошо изве-

1000

Рис. 61.
бассейна

40 60
Площадь

Гипсографическая кривая 
р. Кашкадарьи (по 

В. Л. Шульцу).
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€тна, например, вертикальная поясность климатических условий 
в горах. Вот почему большое значение имеют высотные характери
стики речных бассейнов. П ользуясь гипсометрической картой, 
можно получить олну из существеннейших характеристик речного 
бассейна — его среднюю высоту. Ее можно определить по гипсо
графической кривой, представляю щ ей собой графическое изображ е
ние распределения площ адей бассейна (в %) по высотным поясам 
(рис. 61). Высота, соответствующ ая 50% площ ади бассейна, и яв 
ляется его с р е д н е й в ы  с о т о й .

В ряде случаев большой интерес представляет средний уклон бас
сейна г'ср, который может быть вычислен по формуле

h ( ~ ^  +  1̂ +  2̂ +  • • • +  ^«-1 +
----------------Р------------------- (113)

где h — разность отметок соседних горизонталей на гипсометриче
ской карте; /о, h, k,  ■ ■ ■, длины горизонталей в пределах бас
сейна; F  — площ адь бассейна.

Н а земном ш аре распространены реки с самыми разнообраз
ными по величине площ адями бассейнов и различной протяженно
стью.

§ 110. Физико-географические характеристики речных бассейнов

К числу физико-географических характеристик речных бассей
нов относится прежде всего их географическое положение, которое 
дается в виде географических координат крайних точек бассейна 
(крайние западны е и восточные, крайние южные и северные точки).

Д л я  суждения о ряде гидрологических свойств бассейна (пита
ние рек, формирование реж им а стока) важ но знать климатические 
условия бассейна, рельеф местности, геологическое строение, х ар ак
тер почвенного и растительного покрова, а такж е иметь данные
о наличии и характере озер, болот, ледников. И з климатических 
элементов при изучении их влияния на гидрологический режим, 
в частности режим стока, выделяю тся атмосферные осадки (их ко
личество, распределение, интенсивность дож дей), снежный покров 
(мощность и зап ас воды в нем), температура и недостаток насы щ е

ния влагой воздуха, радиационный баланс. Количественные х ар а к 
теристики всех перечисленных климатических элементов опреде
ляю тся методами, принятыми в климатологии и излагаемыми в со
ответствующих курсах.

Д ля  оценки влияния на сток рек, озер, болот, залесенности реч
ных бассейнов часто пользуются коэффициентами озерности Коз ,

f f f 
заболоченности Кб, лесистости Ка'  К о з = - ^ ,  К б = - ^ ' ,  Кл .^у? ’ f  ’
где fo3, /б, ! л —^соответственно площ ади, заняты е озерами, боло
тами, лесами в пределах данного речного бассейна площ адью  F. 
Эти коэффициенты вы раж аю т либо в виде дроби, либо в виде про
центного отношения соответствующих площ адей ко всей площади 
бассейна.
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И с т о к о м  назы вается место на земной поверхности, где русло 
реки приобретает отчетливо выраж енные очертания и где в нем 
наблю дается течение. Р ека  мож ет образоваться из слияния 
двух рек. Тогда за  начало реки принимается место слияния этих 
рек.

Н ередко на равнинах реки берут начало из болота. И ногда из 
одного болота вытекаю т ручьи и речки, принадлеж ащ ие к разным 
речным системам. Н апример, из Пинских болот с одной стороны 
вытекаю т притоки Д непра, а с другой — притоки Вислы.

М ногие реки вытекаю т из озер, и в этом случае исток реки вы 
раж ен вполне отчетливо (Н ева, Свирь, А нгара и др .). Иногда, 
сравнительно редко, из одного озера вытекаю т две реки, принадле
ж ащ ие к различным системам. Это наблю дается в том случае, если 
озеро расположено на высокогорном плато, на водораздельном про
странстве. Примером может служить безымянное озеро на Тянь- 
Ш ане, из которого вытекаю т две реки: одна, впадаю щ ая в р. Д ж у- 
уку, — приток 03. Иссык-Куль, д р у г а я — приток р. А рабель, впадаю 
щей в р. К умтар (бассейн Н ар ы н а).

И ногда ручьи и речки берут начало из родников. В горных райо
нах, там , где развито оледенение, многие реки вытекаю т из лед 
ников. Таковы, например, р. Зеравш ан , вы текаю щ ая мощным пото
ком из Зеравш анского ледника, К умтар в истоках Н ары на — 
из ледника Петрова, С ельдара — из ледника Федченко, на К ав
казе — притоки Терека, Кубани и др.

Течение рек можно разделить на три части, имеющие обычно 
более или менее общие черты для разны х рек: верхнее, среднее 
и нижнее течение. В верхнем течении река обычно отличается боль
шими уклонами и в соответствии с этим большими скоростями. 
В этой части течения река, как  правило, энергично разм ы вает свое 
русло. В средней и нижней частях  течения уклоны водной поверх
ности, и скорости течения уменьш аются, эрозионная деятельность 
потока ослабевает. В средней части река проносит транзитом 
продукты разм ы ва, принесенные сверху. В нижнем течении про
исходит по преимуществу аккумуляция продуктов разм ы ва, по
ступивших из верхних частей речного бассейна. И ногда на отдель
ных участках река под влиянием особенностей рельеф а теряет 
указанны е черты, характерны е для верхнего, среднего, и нижнего 
течения.

Место, где река впадает в другую реку, озеро или море, назы 
вается у с т ь е м  реки. И ногда вследствие затр ат  на испарение и 
отчасти фильтрацию  в грунт, слагаю щ ий русло, реки заканчиваю тся 
«слепыми устьями». Т ак назы ваю тся участки, где такие реки пре
кращ аю т свое течение. В результате разбора воды на орошение 
многие реки (Зеравш ан, Ангрен в Средней Азии) заканчиваю тся 
в нижнем течении рядом ирригационных каналов, веерообразно 
расходящ ихся в разны е стороны.

§ 111. Исток, верхнее, среднее и нижнее течение, устье
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§ 112. Речная долина и русло реки

Реки обычно текут в узких вытянутых пониженных формах 
рельеф а, характеризую щ ихся общим наклоном своего лож а от од
ного конца к другому и назы ваемы х д  о л и и а м и.^ Элементами 
речной долины являю тся: дно, или лож е, долины, тальвег, русло 
реки, пойма, склоны долины, террасы  и бровка. Д н о ,  или л о ж е ,  
долины — наиболее понилсенная часть ее. Т а л ь в е г — непрерыв
ная извилистая линия, соединяю щ ая наиболее глубокие точки дна 
долины. Д но ДОЛИНЫ' в продольном направлении пересекается реч
ным р у с л о м ,  представляю щ им собой эрозионный врез, образо
ванный водным потоком. Часть дна долины, зали ваем ая высокими 
речными водами, назы вается п о й м о й .  С к л о н ы  долины редко 
бывают ровными. Н а них часто образую тся располагаю щ иеся ус
тупами на некоторой высоте над тальвегом более или менее гори-

Рис. 62. Схематический поперечный профиль речной долины (а) и жи
вое сечение потока (б ) .

зонтальные площ адки, назы ваемы е р е ч н ы м и  т е р р а с а м и .  
П ойма представляет собой нижнюю террасу. Линия сопряж ения 
склонов долины с поверхностью прилегающей местности назы 
вается б р о в к о й  (рис. 62 а ) . Строение речных долин, их форма, 
размеры  оказы ваю т большое влияние на ряд  гидрологических про
цессов, происходящих в них, на свойства реки и особенности ее ре
жима. Б ольш ая или меньш ая крутизна склонов долины способст
вует ускорению или замедлению  стока поверхностных вод с них 
в русло реки, усилению или ослаблению процессов разм ы ва поверх
ности склонов долины, а следовательно, и поступлению продуктов 
разм ы ва в речное русло. М ощные аллю виальные отложения, ско
пившиеся в долинах рек, являю тся вместилищем грунтовых вод 
и тем самым оказы ваю т влияние на питание рек грунтовыми 
водами.

Разм еры  речной поймы имеют существенное значение для уро
венного и расходного реж им а рек. В период высоких вод поймы 
задерж иваю т большое количество воды с тем, чтобы позднее от
дать их реке (при понижении уровней), являясь, таким образом.

Подробно о долинах рассказывается в курсе геоморфологии.
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естественным регулятрррм: водного реж и 1«а:;рек;, Н а прйме д  период 
высоких, врд происходит накопление р § в д №  д ан 0срв.,

Разм еры , и ф орма русла сильно меняю тся по  ̂длине реки в зави 
симости от её водности, строения долины ,:характера пород,' слагаю - 
щих руслО; ■, г

М орфологические рсобенностиз-руелдайргут быть охарактеризо
ваны при помощи план а русла с нанесенньщ й на нем изобатами, 
или горизонталями, и поперечного профиля русла\ Сечение русла 
вертикальной плоскостью, перпендикулярной направл^нщю .течения, 
назы вается в о д  Н ы м. с е  ч е н;ие;М, нртр|£а. ;Ча.сть площ ади водного 
сечения, где наблю даю тся ,: скорости теч ен и я ,, назы вается ;л  л  О - 
щ а  д ь ю  ж и в о г о  с е ч  е н й  я.^; Та же, ч асть  площади, водного ̂ се
чения, где течение практически : отсутствуе;т, назы вается п л о -  
щ а д ь ю м е р т в о г о п р о с т р а н с т в а .

Элементами водного сечения являю тся его площ адь со (рис. 62 б), 
смоченный периметр Р,  представляю щ ий собой длину линии, огра
ничивающей смоченную часть водного сечения, гидравлический ра-

(О
диус R  = - ^ , ширина русла В,  м аксим альная глубина /гмакс и сред

няя глубина Л ср==-^. В пределах точности вычислений гидравли

ческий радиус можно приравнять средней глубине.
Элементы водного сечения не остаю тся постоянными. Величины 

их находятся в прямой зависимости от уровня воды в реке.

§ И З. Продольный профиль рек

Продольный профиль реки характеризуется продольным профи
лем русла и продольным профилем водной поверхности. Разность 
высот А Н  двух каких-либо точек водной поверхности по длине реки 
назы вается п а д  ем  и е М; Отношение величины падения к длине 
данного, участка I назы вается у к л о н о м  /  реки. Таким образом,

1 = ^ ^  , П адение вы раж ается обычно в метрах, уклон :-Жб-пред
ставляет собой величину безразмерную  и вы раж ается в вйдё деся
тичной дроби или в промилле (в тысячных долях длины участка) .

Так, при падении 2 м на расстоянии 5 км уклон равен -gooo" ~

-=0,000:4, или 0,4°/ро.
П родольные профили русел отдельных рек разли чается , в завйг 

симости главны м образом от уклона долины, свойств пород и грун
тов, слагаю щ их русло. П о характеру  распределения падений и ук
лонов по длине реки выделяю т четыре основных типа продольных 
профилей рек (рис. 63). ^

1. П рофиль равновесия, имеющий вид вогнутой криври, более 
крутрй в истоках реки и пологой ближ е к устью. Этот тиЯ,'характе- 
рен 'для бРльЙинства рек. . ; , . V
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2. П рямояинейный профиль, характеризую щ ийся более или ме
нее равномерным распределением падений и уклонов по длине реки. 
Подобное очертание профиля имеют часто малы е реки равнин.

3. Сбросовый профиль, имеющий вид параболической кривой 
с малы м падением в верхней части и большим в нижней части: реки.

4. Ступенчатый профиль, отличающийся чередованием участков 
с малым и сосредоточенным падением, Иногда в виде отвесных 
уступов.

Участки рек с сосредоточенным падением и бурным течением, 
приуроченные к местам выходов на поверхность трудноразм ы вае
мых пород, носят название п о р о г о в .  П адение воды с отвесного 
уступа назы вается в о д о п а д о м .  Ступенчатый продольный про
филь с мвогочиСленными порогами и водопадам и свойствен горным 
рекам.

■ нУо' '■

Рис. 63. Относительные профили рек (по С. В. Григорьеву).
/ ^ п р о ф и л ь  равновесия, г — прям олинейны й, 3 — сбросовый, 4 — ступенчаты й.

И зломы в профиле и ступенчатый его характер наблю даю тся 
и у равнинных рек. Так, например, р ек а  Поной (Кольский полуост
ров) в нижнем течении прорезает твердые коренные породы и на 
протяжении 50 км образует 11 порогов.

Если рассм атривать продольный профиль реки более детально, 
то оказы вается, что на отдельных участках он .представляет собой 
кривую сложного вида. При этом продольный профиль дна реКи ме
няется относительно мало, продольный ж е профиль водной поверх
ности претерпевает изменения в связи с Изменением водности реки 
в периоды половодья и дож девых паводков (см. § 130).

§ 114. Поперечный профиль водной поверхности реки

Поперечный профиль водной поверхности реки не представляет 
собой горизонтальную  линию — он характеризуется наличием пре
вышения уровня воды у одного берега наД уровнем у другого. П ри
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чины, вызываю щ ие разность уровней у противоположных берегов, 
следующие. Русло реки никогда не бывает прямолинейным. При 
движении воды на участке с закруглением развивается центробеж 
ная сила. Степень кривизны русла характеризуется так  назы вае
мым радиусом кривизны, представляю щ им собой радиус окруж но
сти, дуга которой совпадает с кривой, изображ аю щ ей очертание 
русла на данном участке. К аж д ая  частица воды, движ ущ аяся 
на закруглении, испытывает действие центробежной силы, направ
ленной по радиусу кривизны (рис. 64). Величина этой силы

(П 4)

где /п — масса частицы; v — продольная скорость движения ч а
стицы; — радиус кривизны. Н а рис. 64 а эта сила изображ ена

Рис. 64. Действие центробежной силы на водную поверхность 
на изгибе. 

а  — план  участка, б — ж ивое сечение.

в виде вектора, направленного в сторону вогнутого берега. Под 
действием этой силы частица будет устремляться к вогнутому бе
регу.

К аж д ая  частица, кроме того, находится под действием силы тя 
жести F ' , изображенной на рис. 64 б в виде вектора, направлен
ного сверху вниз по вертикали. Н а этом ж е рисунке сила Pi  изо
браж ена в виде горизонтальной линии.

Равнодействую щ ая обеих сил Р  образует некоторый угол а  
с вертикально направленны м вектором, изображ аю щ им силу F ' . 
Известно, что уровенная поверхность всегда нормальна к равно
действующей всех сил, направленных на нее. Таким образом, уро
венная поверхность под действием обеих сил — центробежной Р\  
и силы тяж ести F '  — займет положение DE,  составляю щ ее с А С  
угол а, равный углу меж ду силами Р  и F ' , так  как  стороны углов 
F ' M P  и Е М С  взаимно перпендикулярны. Известно, что сила тяж е
сти F''==mg, где т  — масса частицы; g  — ускорение силы тяжести.

И з треугольника F ' M P  видно, что t g c c = P i : F ' ^
R

: m g  =

=  —— . Т ак как  угол а  обычно невелик, то можно принять sin  а
R g
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в  ■
равным tg  а. Из/треугольника iGAfС следует, что A /i= -g ^ s in a  =

в  : V?- ^   ̂ - ■ ■ ^  : ’ -
= -7 Г ”Б“ -’ где л  — ширина русла. • . _ . . . .

^  H s  .
Так, например, если t) =  i;5 м/с, S=^200 м, i? = 2 5 0  м, то t g a =

у2 2  25
=  i=—^ =  .  ’- 5 -- =  0^0009, а следовательно, АА =  100 • 0,0009 =

£ \g  ZO\j *У,о1
=  9 см, т. е. уровень воды у вогнутого берега на 18 ем выше, чем 
у выпуклого.

Другая причина, вызывающая разность уровней у противопо
ложных берегов, — сила Кориолиса Рг:

P2=2/recB'Osin ср, (115)

где т  — масса частицы; ® — угловая скорость суточного врашения 
Земли; ф — широта места.

Как и в предыдущем случае, равнодействующая двух сил — 
силы тяжести F '  и силы Кориолиса Рг — будет составлять некото
рый угол с направлением силы тяжести, следовательно, и поверх
ность воды составит такой ж е угол с горизонтальной плоскостью. 
Отсюда поперечный уклон, вызванный действием силы Кориолиса, 
будет равен

/ = ^ 2  • -F'=2fftn)*osin  ср: , (116)
о

о ЛЛПЛ1/1СО • 0,000 1458у sin фили, так как 2со =  0,0001458, г = -----------------------

Для случая, рассмотренного ранее, т. е. для реки со скоростью 
течения v =  l ,5 м/с, при ширине реки 200 м и ф. =  55° поперечный 
уклон 1 =  0 ,00002, а превышение уровня воды у правого берега над 
уровнем у левого 0,2 см.

В тех случаях, когда направление силы Кориолиса совпадает 
с направлением центробежной силы потока на закруглениях, рав
нодействующая этих сил будет равна их сумме, т. е. Р 1 + Р 2, при 
противоположных направлениях этих сил равнодействующая будет 
равна их разности, т. е. Pi — Рг.

Форма водной поверхности в реках в ряде случаев принимает 
сложный характер: при подъеме уровней она становится выпуклой, 
при спаде — вогнутой. Происходит это вследствие различного изме
нения скоростей по живому сечению в период высоких и низких вод.

Г Л А В А  29. МЕХАНИЗМ ТЕЧЕНИЯ РЕК

§ 115. Движение ламинарное и турбулентное

В природе существуют два режима движения жидкости, в том 
числе и воды: ламинарное и турбулентное. Ламинарное движение — 
параллельноструйное. При постоянном расходе воды скорости
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в каждой точке потока не изменяются во времени ни по величине, 
ни по направлению. В открытых потоках скорость от дна, где она 
равна нулю, плавно возрастает до наибольшей величины на поверх
ности. Движение зависит от вязкости жидкости, и сопротивление 
движению пропорционально скорости в первой степени. Перемеши
вание в потоке носит характер молекулярной диффузии. Ламинар
ный режим характерен для подземных потоков, протекающих в мел
козернистых грунтах.

В речных потоках движение турбулентное. Характерной особен
ностью турбулентного режима является пульсация скорости, т. е. 
изменение ее во времени в каждой точке по величине и направле
нию. Эти колебания скорости в каждой точке совершаются около 
устойчивых средних значений, которыми обычно и оперируют гид
рологи. Наибольшие скорости наблюдаются на поверхности потока. 
В направлении ко дну они уменьшаются относительно медленно 
и в непосредственной близости от дна имеют еще достаточно боль
шие значения. Таким образом, в речном потоке скорость у дна прак
тически не равна нулю. В теоретических исследованиях турбулент
ного потока отмечается наличие у  дна очень тонкого пограничного 
слоя, в котором скорость резко уменьшается до нуля.

Турбулентное движение практически не зависит от вязкости 
жидкости. Сопротивление движению в турбулентных потоках про
порционально квадрату скорости.

Экспериментально установлено, что переход от ламинарного 
режима к турбулентному и обратно происходит при определенных 
соотношениях между скоростью Vcp и глубиной Яср потока. Это со
отношение выражается безразмерным числом Рейнольдса

R e - ^ ,  (117)

где V — коэффициент кинематической вязкости.
Для открытых каналов- критические числа Рейнольдса, при ко

торых меняется режим движения, изменяются примерно в пределах 
300— 1200. Если принять Re' =  360 и v = 0 ,0 1 1 , то при глубине 10 см 
критическая скорость (скорость, при которой ламинарное движение 
переходит в турбулентное) равна 0,40 см/с; при глубине 100 см она 
снижается до 0,04 см/с. Малыми значениями критической скорости 
объясняется турбулентный характер движения воды в речных по
токах.

По современным представлениям (А. В. Караушев и др .), 
внутри турбулентного потока в различных направлениях и с раз
личными относительными скоростями перемещаются элементарные 
объемы воды (структурные элементы), обладающие различными 
размерами. Таким образом, наряду с общим движением потока 
можно заметить движение отдельных масс воды, в течение корот
кого времени ведущих как бы самостоятельное существование. 
Этим, очевидно, объясняется появление на поверхности турбулент
ного потока маленьких воронок — водоворотов, быстро появляю
щихся и так ж е быстро исчезающих, как бы растворяющихся
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в общей массе воды. Этим ж е объясняется не только пульсация 
скоростей в потоке, но и пульсации мутности, температуры, кон
центрации растворенных солей.

Турбулентный характер движения воды в реках обусловливает 
перемешивание водной массы. Интенсивность перемешивания уси
ливается с увеличением скорости течения. Явление перемешивания 
имеет большое гидрологическое значение. Оно способствует вы
равниванию по живому сечению потока температуры, концентрации 
взвешенных и растворенных частиц.

§ 116. Движение воды в реках
Вода в реках движется под действием силы тяжести F'.  Эту 

силу можно разложить на две составляющие: параллельную дну F'_

'netf.

Рис. 65. Примеры кривой - водной поверхности потока, 
а — кри вая  подпора, б — кри вая  сп ада  (по А. В. К арауш еву).

и нормальную ко дну F[, (см. рис. 68). Сила F'  ̂ уравновешивается 
силой реакции со стороны дна. Сила F ' , зависящая от уклона, вы
зывает движение воды в потоке. Эта сила, действуя постоянно, 
должна бы вызвать ускорение движения. Этого не происходит, так 
как она уравновешивается силой сопротивления, возникающей в по
токе в результате внутреннего трения между частицами воды и тре
ния движущейся массы воды о дно и берега. Изменение уклона, ше
роховатости дна, сужения и расширения русла вызывают измене
ние соотношения движущей силы и силы сопротивления, что 
приводит к изменению скоростей течения по длине реки и в живом 
сечении.

Выделяются следующие виды движения воды в потоках: 1) рав
номерное, 2) неравномерное, 3) неустановившееся.

При р а в н о м е р н о м  д в и ж е н и и  скорости течения, живое 
сечение, расход воды постоянны по длине потока и не меняются 
во времени. Такого рода движение можно наблюдать в каналах 
с призматическим сечением.
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При н е р а в н о м е р н о м  д в и ж е н и и  уклон, скорости, ж и
вое сечение не изменяются в данном сечении во времени, но изме
няются по длине потока. Этот вид движения наблюдается в реках 
в период межени при устойчивых расходах воды в них, а также 
в условиях подпора, образованного плотиной.

Н е  у  с т а н о в и в ш е е с я  д в и ж е н и е  — это такое, при кото
ром все гидравлические элементы потока (уклоны, скорости, пло- 
шадь живого сечения) на рассматриваемом участке изменяются 
и во времени и по длине. Неустановившееся движение характерно 
для рек во время прохождения паводков и половодий.

При равномерном движении уклон поверхности потока /  равен 
уклону дна i и водная поверхность параллельна выровненной по
верхности дна. Неравномерное движение может быть замедленным 
и ускоренным. При замедляющемся течении вниз по реке кривая 
свободной водной поверхности принимает форму кривой подпора. 
Поверхностный уклон становится меньше уклона дна ( / < i ) ,  и глу
бина возрастает в направлении течения. При ускоряющемся течении 
кривая свободной поверхности потока называется кривой спада; 
глубина убывает вдоль потока, скорость и уклон возрастают ( / > t )  
(рис. 65).

§ 117. Скорости течения воды и распределение их по живому
сечению

Скорости течения в реках неодинаковы в различных точках по
тока: они изменяются и по глубине и по ширине живого сечения. 
На каждой отдельно взятой вертикали наименьшие скорости наблю
даются у дна, что связано с влиянием шероховатости русла. От дна 
к поверхности нарастание скорости сначала происходит быстро, 
а затем замедляется, и максимум в открытых потоках достигается 
у поверхности или на расстоянии 0,2Я от поверхности. Кривые из
менения скоростей по вертикали называются г о д о г р а ф а м и  
или э п ю р а м и  с к о р о с т е й  (рис. 66) . На распределение скоро
стей по вертикали большое влияние оказывают неровности в рель
ефе дна, ледяной покров, ветер и водная растительность. При нали
чии на дне неровностей (возвышения, валуны) скорости в потоке 
перед препятствием резко уменьшаются ко дну. Уменьшаются ско
рости в придонном слое при развитии водной растительности, зна
чительно повышающей шероховатость дна русла. Зимой подо льдом, 
особенно при наличии шуги, под влиянием добавочного трения о ше
роховатую нижнюю поверхность льда скорости малы. Максимум 
скорости смещается к середине глубины и иногда расположен ближе 
ко дну. Ветер, дующий в направлении течения, увеличивает ско
рость у  поверхности. При обратном соотношении направления ветра 
и течения скорости у  поверхности уменьшаются, а положение мак
симума смещается на большую глубину по сравнению с его положе
нием в безветренную погоду.

По ширине потока скорости как поверхностная, так и средняя 
на вертикалях меняются довольно плавно, в основном повторяя
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распределение глубин в живом сечении: у берегов скорость меньше, 
в центре потока она наибольшая. Линия, соединяющая точки на 
поверхности реки с наибольшими скоростями, называется с т р е ж 
не м.  Знание положения стрежня имеет большое значение при ис

пользовании рек для це
лей водного транспорта и 
лесосплава. Наглядное 
представление о распре
делении скоростей в ж и
вом сечении можно полу
чить построением изо
тах— линий, соединяющих 
в живом сечении точки с 
одинаковыми скоростями 
(рис. 67). Область макси
мальных скоростей рас
положена обычно на не
которой глубине от по
верхности. Линия, соеди
няющая по длине потока 
точки отдельных живых 
сечений с наибольшими 
скоростями, называется 
д и н а м и ч е с к о й  о с ь ю  
п о т о к а .

Средняя скорость на 
вертикали вычисляется 

делением площади эпюры скоростей на глубину вертикали или 
при наличии измеренных скоростей в характерных точках по глу-

Рис. 66. Эпюры скоростей.
- откры тое русло, б — п еред препятствием, в — 

ледяной  покров, г  —  скопление шуги.

Рис. 67. Изотахи в живом сечении речного потока.

бине (Удов, Vo,2, Vo,в, wo.8, Удон) по одной из эмпирических формул, 
например

■®ср. в е р т = О ,5 ( 'У о ,2 Я + '® 0 .8 я )*  ( И 8 )

§ 118. Средняя скорость в живом сечении. Формула Шези

Для вычисления средней скорости потока при отсутствии непо
средственных измерений широко применяется формула Шези.
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Выделим в потоке объем воды, ограниченный двумя равными се
чениями с о  ( р и с .  6 8 ) .  Велчина; объема V ^ c o A x ,  где Д х  — расстоя
ние между сечениями. Выделенный объем находится под влиянием 
равнодействующей силы гидродинамического давления Р, действия 
силы тяжести F'  и силы сопротивления (трения) Г. Сила гидроди- 
мического давления Р  =  0, так как силы давления Pi  и Рг  при ра- 
венетве сечений и постоянном уклоне уравновешиваются. Силу тя
жести .

(119)

где Y — удельный вес воды, разложим на две составляющие: па
раллельную дну F '= Y 0 A x s in a  и нормальную ко дну f ' , =

X  У
=Y® cos ос.

Поверхность

Рис. 68. Схема к выводу уравнения Ш езй (по 
А. В. Карауш еву).

Движение потока, как указывалось ранее, осуществляется под 
влиянием F \  При установившемся равномерном движении эта сила 
уравновешивается силой гидродинамического сопротивления (тре
ния). Величина силы трения пропорциональна поверхности трения 
XАх и квадрату скорости потока — смоченный периметр).

Таким обазом, T = F '  или

К х  AxVcp='(oi Дх sin а. (120)

г д е /С — коэффициент пропорциональности, принимаемый равным
у

а С — некоторая переменная.

Примем s in a  —- ^ ^ = /  (уклон), & — = R  (гидравлический ра- 
Д л  %

Л
диус). Тогда С2" - г ; ==/?/. Решая уравнение относительно Ucp, по
лучим
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v , ^ = C V H ^ ,  (121)

где Яср — средняя глубина.
Это уравнение известно как  уравнение Ш ези.
Величина коэффициента С не является величиной постоянной. 

Она зависит от глубины и ш ероховатости русла. Д л я  определения 
С существует несколько эмпирических формул. Приведем две 
из них:

формула М анинга

(122)

формула Н. И. П авловского

" (123)

где п  — коэффициент ш ероховатости, находится по специальным 
таблицам М. Ф. Срибного. Переменный показатель в формуле 
П авловского определяется зависимостью.

у = 2 ,5  Т /г ё + 0 ,13 -  0 , 7 5 ( К «  -  0 ,1).

И з формулы Ш ези видно, что скорость потока растет с увеличе
нием гидравлического радиуса или средней глубины. Это происхо
дит потому, что с увеличением глубины ослабевает влияние ш еро
ховатости дна на величину скорости в отдельных точках вертикали
и тем самым уменьш ается площ адь на эпю ре скоростей, зан ятая
малыми скоростями. Увеличение гидравлического радиуса приводит 
и к увеличению коэффициента С. И з формулы Ш ези следует, что 
скорость потока растет с увеличением уклона, но этот рост при тур
булентном движении вы раж ен в меньшей мере, чем при ламинар- 
Бом (см. формулу Д арси , § 92).

§ 119. Скорость течения горных и равнинных рек

Течение равнинных рек значительно более спокойное, чем гор
ных. Водная поверхность равнинных рек сравнительно ровная. П ре
пятствия обтекаю тся потоком спокойно, кривая подпора, возникаю 
щего перед препятствием, плавно сопрягается с водной поверхно
стью выш ерасположенного участка.

Горные реки отличаю тся крайней неровностью водной поверх
ности (пенистые гребни, взбросы, провалы ). Взбросы возникаю т 
перед препятствием (нагромождением валунов на дне русла) или 
при резком уменьшении уклона дна. В зброс воды в гидравлике но
сит название г и д р а в л и ч е с к о г о  (водного) п р ы ж к а .  Его 
можно рассматривать как  одиночную волну, появившуюся на вод
ной поверхности перед препятствием. Скорость распространения
одиночной волны на поверхности, как  известно (см. § 52), c =  ~^gH, 
где g  — ускорение силы тяж ести, Н  — глубина.

или
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Если средняя скорость течения Оср потока оказы вается равной 
скорости распространения волны или превыш ает ее  ( о с р ^ с ) ,  то 
образую щ аяся у препятствия волна не мож ет распространиться 
вверх ио течению и останавливается вблизи места ее возбуж дения. 
Ф ормируется остановивш аяся волна перемещения.

Пусть £>ср=с. П одставляя в это равенство значение из предыду
щей формулы, получим Уср =  f g H , или

^ = ' -  (>24)

Л евая  часть этого равенства известна как  число Ф руда (F r) . 
Это число позволяет оценить условия сущ ествования бурного или 
спокойного реж им а течения: при F r < l — спокойный р еж и м , при 
Рг >  1 — бурный режим.

Таким образом , меж ду характером  течения, глубиной, скоро
стью, а следовательно, и уклоном существуют следующие соотно
шения: с увеличением уклона и скорости и уменьшением глубины 
при данном расходе течение становится более бурным; с уменьш е
нием уклона и скорости и увеличением глубины при данном р ас
ходе течение приобретает более спокойный характер.

Горные реки характеризую тся, как  правило, бурным течением, 
равнинные реки имеют спокойный реж им течения. Бурный режим 
течения мож ет быть и на порожистых участках равнинных рек. П е
реход к бурному течению резко усиливает турбулентность потока.

§ 120. Поперечные циркуляции

Одной из особенностей движ ения воды в реках является непа- 
раллельноструйность течений. Она отчетливо проявляется на з а 
круглениях и наблю дается на прямолинейных участках рек. Н а 
ряду с общим параллельны м берегам движением потока в целом 
имеются внутренние течения в потоке, направленны е под различ
ными углами к оси движ ения потока и производящ ие перемещения 
водных масс в поперечном к потоку направлении. Н а  это еще 
в конце прошлого столетия обратил внимание русский исследова
тель Н. С. Л елявский. Он следующим образом  объяснил структуру 
внутренних течений. Н а  стрежне вследствие больших скоростей на 
поверхности воды происходит втягивание струй со стороны, б ре
зультате в центре потока создается некоторое повышение уровня. 
Вследствие этого в плоскости, перпендикулярной направлению  те
чения, образую тся два  циркуляционых течения по замкнутым кон
турам , расходящ иеся у  дна (рис. 69 а ) .  В сочетании с поступатель
ным движением эти поперечные циркуляционные течения приобре
таю т форму винтообразных движений. Поверхностное течение, 
направленное к стрежню, Л елявский н азвал  с б о й н ы м ,  а  донное 
расходящ ееся — в е е р о о б р а з н ы м .

Н а  изогнутых участках русла струи воды, встречаясь с вогнутым 
берегом, отбрасы ваю тся от него. М ассы воды, переносимые этими
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отраженными струями^ обладаю щ ими меньщими скоростями^ накла- 
ды ваясь н а  массы  ^воды, переносимые набегаю щ ими на них следую 
щими сш руями.лрвы ш аю т уровень водной поверхности у вогнутого 
берега;. В след  ствие этого возникает перекос водной поверхности, 
и струи воды, находящ иеся у  вогнутого берега, опускаются по от
косу его и направляю тея в. придонных слоях к  противоположному 
выпуклому берегу. В озникает циркуляционное течение на изогнутых 
участках рек (рис. 69 б ).

1

.Рис., 69. Циркуляционные течения на прямолинейном (а) 
и на изогнутом (б) участке русла (по Н. С. Л елявскому).
1 —  план  поверхностны х и донны х струй, 2 — ц иркуляционны е тече

н ия в вертикальной  плоскости, 3  — винтообразны е течения.

Особенности внутренних течений потока были изучены А. И. Ло- 
сиевскйм в лабораторны х условиях. И м была установлена зависи
мость формы циркуляционных течений от соотношения глубины 
и ширины потока и выделены четыре типа внутренних течений 
(рис. 70). Типы I и И представлены двумя симметричными цирку
ляциями. Д л я  типа I характерно схождение струй у поверхности 
и расхож дение у  дна. Этот случай свойствен водотокам с Широким 
и неглубоким руслом, когда влияние берегов на поток незначи
тельно. Восйтором случае Донные струи направлены от берегов к  се
редине. Этот тип циркуляции характерен  д ля  глубоких потоков 
б большими скоростями. Тип ИГ с  односторонней циркуляцией н а
блю дается в руслах треугольной формы. Тип IV — промежуточ-



ный ~  мож ет возникать при переходе типа I в тип II. В этом случае 
струи в середине потока могут быть сходящ имися или расходящ и
мися, соответственно у берегов — расходящ имися или сходящимися. 

Д альнейш ее развитие
Разрез

/------------- л  III
Ш Э1С

JV

План

— ^ 1  . . . ^ . . . 2
Рис. 70. Схема внутренних течений (по 

А. И. Лосиевскому).
1 —  поверхностная струя, 2 — дон ная  струя.

представления о цирку
ляционных течениях по
лучили в работах 
М. А. В еликанова,
В. М. М аккавеева,
А. В. К арауш ева и др.
Теоретические исследова
ния возникновения этих 
течений излагаю тся в спе
циальных курсах гидрав
лики и динамики русло
вых потоков. П оявление 
поперечных течений на 
закруглениях русла объ
ясняется развиваю щ ейся
здесь центробежной силой инерции и связанным с  ней поперечным 
уклоном водной поверхности. Ц ентробеж ная сила инерции, возни
каю щ ая на закруглениях, неодинакова на различны х глубинах.

У поверхности она больше, у дна мень
ше вследствие уменьшения с глубиной 
продольной скорости (рис. 7 1 а ) .  П ри 
перекосе водной поверхности возни
кает избыточное давление 1попУ, где
Y — вес единицы объема воды; inon —
поперечный уклон. Оно одинаково для 
каж дой  точки вертикали и направлено 
в противоположную сторону по отно
шению к  центробежной силе инерции 
(рис. 7 1 6 ,б). Вследствие неуравнове
шенности этих сил в отдельных точках 
по вертикали и возникает в потоке по
перечная циркуляция (рис. 71 г),

В зависимости от направления из
лучины отклоняю щ ая сила Кориолиса 
или усиливает, или ослабляет попереч
ные течения на закруглении. Эта ж е 
сила возбуж дает поперечные течения 
на прямолинейных участках. ; '

П ри низких уровнях на за[кругле- 
нии циркуляционные течения почти не 
выражены . С повышением уровней, 

увеличением скорости и центробежной силы циркуляционные тече
ния становятся отчетливыми. Скорость поперечных течений, обычйб 
м ала — в десятки раз меньше, продольной составляюй^ей ског 
росги- .

Рис. 71. Схема сложения сил, 
вызывающих циркуляцию.

а  — изменение по вертикали  центро
беж ной силы  Р и б  — избыточное 
давлен и е, в  — результи рую щ ая эпю 
р а  действую щ их на вертикали  сил 
центробеж ной  и избыточного д а в л е 

ния, г  — поперечная ц иркуляция.
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Описанный характер циркуляционных течений наблю дается 
до выхода воды на пойму. С момента выхода воды на пойму в реке 
создаю тся как  бы два потока — верхний, долинного направления, 
и нижний, в коренном русле. Взаимодействие этих потоков сложно 
и еще мало изучено.

В современной литературе по динамике русловых потоков 
(К. В. Гришанин, 1969 г.) приводится, по-видимому, более строгое 
объяснение возникновения поперечных циркуляций в речном по
токе. Происхождение таких циркуляций связы вается с механизмом 
передачи на элементарны е объемы воды в потоке действия корио- 
лисова ускорения посредством градиента давления, обусловленного 
поперечным уклоном (и постоянного на вертикали), и разности ка-

Разреэ

План

Рис. 72. Схема вихрей с вертикальными осями (по 
К. В. Гришанину).

сательных напряжений, вызванных на гранях элементарны х объе
мов воды различиями в скоростях потока по вертикали. Аналогич
ную кориолисову ускорению роль выполняет на повороте русла 
центростремительное ускорение.

Помимо поперечных циркуляций, в потоке наблю даю тся вихре
вые движ ения с вертикальной ОСЬЮ вращ ения (рис. 72). Одни из них 
подвижны и неустойчивы, другие стационарны и отличаю тся боль
шими поперечными разм ерам и. Ч ащ е они возникаю т в местах слия
ния потоков, за  крутыми выступами берегов, при обтекании неко
торых подводных препятствий и т. д. Условия формирования ста
ционарных вихрей пока не исследованы. Гришанин вы сказы 
вает предположение, что образованию  устойчивого локализован
ного вихря способствует значительная глубина потока и сущ ест
вование восходящего течения воды. Эти вихри в потоке, извест
ные под названием водоворотов, напоминаю т воздуш ные ви
хри — смерчи.

Поперечные циркуляции, вихревые движ ения играю т большую 
роль в транспортировании наносов и формировании речных русел 
(см. гл. 37).
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Г Л А В А  30. ЭЛЕМЕНТЫ ВОДНОГО РЕЖИМА  
И МЕТОДЫ НАБЛЮ ДЕНИЙ ЗА НИМИ

П од влиянием ряда причин, о которых будет сказано ниже, из
меняю тся расходы воды в реках, положение уровенной поверхности, 
ее уклоны и скорости течения. Совокупное изменение расходов 
воды, уровней, уклонов и скоростей течения во времени назы вается 
в о д н ы м  р е ж и м о м ,  а изменение величин расходов, уровней, 
уклонов и скоростей в отдельности — э л е м е н т а м и  в о д н о г о  
р е ж и м а .

Р а с х о д о м  в о д ы  (Q) назы вается то количество воды, кото
рое протекает через данное ж ивое сечение реки в единицу времени. 
Величина расхода вы раж ается в мУс.

У р о в е н ь  в о д ы  (Я ) — высота поверхности воды (в сантимет
р ах ), отсчитываемая от некоторой постоянной плоскости сравнения.

§ 121. Наблюдения за  уровнями и методы их обработки

Н аблю дения за  колебанием уровня проводятся на водомерных 
постах (рис. 73) и заклю чаю тся в измерении высоты водной поверх-

Рис. 73. Свайный водомерный пост (а) и отсчет уровня воды по пере
носной рейке (б).

ности над некоторой постоянной плоскостью, принимаемой за  на
чальную, или нулевую. З а  такую  плоскость обычно принимают 
плоскость, проходящую через отметку несколько ниж е наинизшего 
уровня воды. Абсолютную или относительную отметку этой плоско
сти назы ваю т нулем граф ика, в превышениях над которым и д а 
ются все уровни. И змерения производятся при помощи водомерной 
рейки с точностью до 1 см. Рейки бываю т двух типов — постоянные 
и переносные. П остоянные рейки прикрепляю тся к устоям мостов 
или к свае, забитой в дно русла у берега. При пологих берегах 
и больших амплитудах колебаний уровней наблю дения за  ними про
водятся при помощи переносной рейки. Д л я  этого в русло реки и на 
пойме забивается ряд  располож енны х в створе свай. Отметки голо
вок свай связы ваю тся нивелировкой с репером водомерного поста, 
установленным на берегу, абсолю тная или относительная отметка
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которого известна. Переносной рейкой, устанавливаемой на головке 
сваи, измеряю т уровень воды. З н ая  отметку головки каж дой  сваи, 
можно выразить все измеренные уровни в превышениях над  нуле
вой поверхностью, или нулем графика. Н аблю дения на водомерных 
постах обычно проводятся 2 р аза  в сутки — в 8 и 20 часов. В период, 
когда уровни быстро меняю тся, в течение суток проводятся допол
нительные наблю дения через 1, 2, 3 или 6 часов. Д л я  непрерывной 
регистрации уровней в течение суток применяются самописцы уров
ней, описание которых можно найти в учебнике гидрометрии 
(В. Д . Быков и А. В. В асильев). Там ж е можно ознакомиться 
с автоматическим режимным регистрирующим (уровень и темпе
ратуру воды) гидрологическим постом. П ереход к автоматизиро

ванной системе наблюдений 
ускоряет получение гидроло
гической информации и по
выш ает эффективность ее ис
пользования.

По данным всех измере
ний вычисляю тся средние 
уровни за  каж ды й день и 
составляю тся таблицы  еж е
дневных средних уровней за  
год. В этих таблицах поме
щаю тся, кроме того, средние 
уровни за  каж ды й месяц и 
за  год и выбираю тся наи
высшие и наинизш ие уровни 
за  каж ды й месяц и год. 

Средние, наибольш ие и наименьшие уровни назы ваю тся х а р а к 
т е р н ы м и  у р о в н я м и .  Д анны е наблюдений за  уровнями публи
куются в ССС Р в специальных изданиях — гидрологических еж е
годниках. В дореволюционный период эти данные публиковались 
в «Сведениях об уровнях воды на внутренних водных путях России 
по наблю дениям на водомерных постах».

По данным ежедневных наблюдений за  уровнями строятся гр а
фики их колебаний, даю щ ие наглядное представление об уровень 
ном реж име за  данный год (рис. 74). ;

ы
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Рис. 74. График колебания уровня воды 
р. Луги у ст. Толмачено.

§ 122. Методы измерения скоростей течения рек

Скорости течения рек обычно измеряю тся либо поплавками, 
либо гидрометрическими вертуш ками. В отдельных ̂ случаях вели
чина средней скорости для всего живого сечения вычисляется по 
формуле Ш ези. Простейшие и наиболее часто употребляемые по
плавки изготовляю тся из дерева. П оплавки сбрасываю тся в воду 
на малых реках с берега, на б о л ь ш и х с  лодки;. П о  секундомеру 
определяется время t  прохождения поплавка меж ду двумя сосед
ними створами, расстояние I между которыми известно. ПоВёрх-
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ностная скорость течения приравнивается скорости движения nos 
п л а в к а ’ ^ ■

(125)

Б олее точно скорости течения измеряются: .при помощи гидро
метрической вертушки. Она позволяет определять осредненную ско
рость течения в любой точке потока. Вертушки: бывают различных 
типов. В ССС Р в настоящ ее время рекомендуются к употреблению 
модернизированные гидрометрические вертушки Ж естовского и 
Бурцева Г Р -2 Ш , ГР-55, ГР-11 (рис. 75). При измерении скоростей 
вертуш ка на ш танге или тросе опускается в воду на различные глу
бины так, чтобы ее лопасти были направлены  против течения. Л о 
пасти начинаю т вращ аться, и тем быстрее, чем больше скорость те-

Рис. 75. Гидрометрическая вертушка.

чения. Через определенное число оборотов оси вертушки (обычно 
через 20) при помощи специального приспособления подается све
товой или звуковой сигнал. По промеж утку времени меж ду двумя 
сигналами определяется число оборотов в секунду. Вертушки тари
рую тся в специальных лабораториях или на заводах, где они изго
товляю тся, т. е. устанавливается зависимость меж ду числом оборо
тов лопасти вертушки в секунду {п об/с) и скоростью течения 
(v м /с). П о этой зависимости, зн ая  п,  можно определить у. И зм ере
ния вертушкой производятся на нескольких вертикалях, в несколь
ких точках на каж дой  из них.

§ 123. Методы определения расходов воды

Р асход воды в данном живом сечении мож ет быть определен по 
формуле

Q = w ,  (126)

где V — средняя скорость д ля  всего живого сечения; со — площ адь 
этого сечения. П оследняя определяется в результате промеров глу
бин русла реки по поперечному створу.

По приведенной формуле расход вычисляется лиш ь в том, слу
чае, если скорость определена по формуле Ш ези. П ри измерении

16* 243



скоростей поплавками или вертушкой на отдельных вертикалях; 
определение расхода производится иначе. Пусть в результате изме
рений известны средние скорости для каж дой вертикали. Тогда 
схема вычисления расхода воды сводится к следующему. Расход 
воды можно представить в виде объема водяного тела — модели 
расхода (рис. 76 а ) ,  ограниченного плоскостью живого сечения, го
ризонтальной поверхностью воды и криволинейной поверхностью 
v = f { H ,  В ) ,  показываю щ ей изменение скорости по глубине и ши
рине потока. Этот объем, а следовательно, и расход вы раж ается  
формулой

н  в
^ v d h d b .  (127)

Так как  математически закон изменения v =  f{H ,  В)  неизвестен, 
расход вычисляется приближенно.

Рис. 76. Схема к вычислению расхода воды.
а  —  м одель расход а, б — частичный расход.

М одель расхода можно разделить вертикальными плоскостями,, 
перпендикулярными площ ади живого сечения, на элементарные 
объемы (рис. 76 б ) . Общий расход вычисляется как  сумма частич
ных расходов AQ,  каж дый из которых проходит через часть пло
щ ади живого сечения Ыг, заключенную между двумя скоростными, 
вертикалями или меж ду урезом и ближайш ей к  нему вертикалью .

Таким образом, общий расход Q равен

Q = 2  1 +  ^  ) “ ь 2 +  . . • +

® / г - 1 , п + ^ ‘̂ л“ и, 0 .  ( 1 2 8 )

1=1

+

где К  — переменный парам етр, зависящ ий от характера берега 
и изменяющ ийся от 0,7 до 0,9. При наличии мертвого пространства 
К = 0 ,5 . Расчет расхода воды поясняется рис. 76.

С редняя скорость для всего живого сечения при известном р ас

ходе воды Q вычисляется по формуле г 'ср = '§ ‘ •
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Д л я  измерения расходов воды применяю тся и другие методы, на^ 
пример на горных реках используется метод ионного паводка.

П одробные сведения по определению и вычислению расходов 
воды излагаю тся в курсе гидрометрии.

М еж ду расходами воды и уровнями сущ ествует определенная 
зависимость, Q =  / (Я ), известная в гидрологии как  кривая расходов 
воды. П одобная эмпирическая кривая представлена на рис. 77 а.

Нем а)
900. '

100 200 300 W 0  500 БОО JOOQmVc ОА 0,8  1,2 1 ,6 vm J c
1___________________________________ 1___________ I I___________ 1

100 200 300 Ш  500-ш м ^

XI XII / // /// /И

Рис, 77. Кривая расхо
дов, скоростей и площа
дей живых сечений (а) и 
к р и в а я /С эи м = /(7 ’) (б).

1 ~  летние расходы , 2 — зи м 
ние.

Она проведена по измеренным расходам  воды в реке в период, сво
бодный ото льда. Точки, соответствующие зимним расходам  воды, 
лож атся влево от летней кривой, так  как  расходы, измеренные при 
ледоставе Qshm (при одной высоте стояния у р о вн я), меньше летних 
Qfl. Уменьшение расходов есть следствие увеличения ш ероховато
сти русла при ледовых образованиях и уменьшения площ ади ж и 
в о г о  сечения. Соотношение м еж ду Q s h m  и  Q n ,  вы раж аем ое переход
ным коэффициентом

__ QsHM
З̂ИМ >
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не остается постоянным и изменяется во времени с изменением ин
тенсивности ледовых образований;,' толщины льда й шероз^оВ;атости 
его нижней поверхности. Ход йзмецений KsuM=f {T) от начйчйа з а 
мерзания до вскрытия показан  на, рис. 77 б. '

К ривая расходов позволяет определять еж едневные "расходы  
воды реки по известным уровням, наблю даемы м на водомерных по
стах. Д л я  периода,.свободного ото льда, поЛьзовайие крй вой ’Р  =  
=  / ( Я )  не вы зы вает затруднений. Ежедневные расходы при ледо
ставе или других ледовых образованиях можно определить с помо
щью той ж е кривой Q =  f { H )  и хронологического граф ика Кзшш =  
=  f {T ) ,  с которого снимаются значения JCshm на нужную дату:

^зимСл •
Существуют й другие способы определения зимних расходов, 

ваприм ер по «зимней» кривой расходов, если ее удается построить.

ймУс 
16, 0,—

12,0

8,0

4,0

/// Г / У V! У/1 VIII 

Рис. 78. Гидрограф.
/X XI ХП

Однозначность кривой расходов воды в ряде случаев наруш а
ется и в период, свободный ото льда. Н аиболее часто это наблю 
дается при неустойчивом русле (намыв, разм ы в), а такж е при воз
никновении переменного подпора,вы званного несовпадением хода 
уровней данной реки и ее притока (см. § 172), работой гидротехни
ческих сооружений (см. § 202), зарастанием  русла водной расти
тельностью и другими явлениями. В каж дом  из этих случаев выби
раю тся те или иные способы определения ежедневных расходов 
воды, излагаем ы е в курсе гидрометрии.

П о данным ежедневных расходов воды можно вычислить сред
ние расходы  за  декаду, месяц, год. Средние, наибольш ие и наимень
ш ие расходы за  данный год или за  ряд  лет назы ваю тся х а р а к 
т е р н ы м и  р а с х о д а м и .  По данным ежедневных расходов стро
ится календарны й (хронологический) граф ик колебаний расходов 
воды, назы ваемы й г и д р о г р а ф о м  (рис. 78).
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§ 124. Источники питания рек

Основной источник питания всех рек на земном ш аре — атм о
сферные осадки. П ри определенных условиях часть выпадаю щ их 
жидких осадков образует поверхностный сток и служ ит непосред
ственным источником питания рек в периоды паводков. Твердые 
осадки аккумулирую тся на поверхности земли в виде снежного по
крова. Н а равнинах и невысоких горах накопивш ийся за  зиму снег 
тает в теплое время и такж е служит источником питания рек. Снег,, 
накопивш ийся в более высоких горах, в отдельные годы стаивает 
не весь, пополняет запасы  вечных снегов и д ает  .начало ледникам. 
Талы е воды этих снегов и ледников являю тся еще одним источни
ком питания рек. Ч асть талы х и дож девы х вод просачивается 
в верхние слои земли и при некоторых условиях быстро дрени
руется реками, при этом несколько растягивается процесс стока 
этих вод в речную сеть. Н екоторая часть талы х и дож девы х вод 
идет на пополнение запасов подземных вод, которые значительно' 
медленнее попадаю т в русла рек. Подземные воды являю тся так ж е  
источником питания рек; они обеспечивают устойчивость речного 
стока. Таким образом, существуют четыре источника питания 
рек — ж идкие осадки, снежный покров, высокогорные снега и лед 
ники и подземные воды.

Соотношения меж ду количеством воды, поступающим в реки 
от того или иного источника питания, неодинаковы в различных 
районах. М еняю тся они и от сезона к сезону д ля  одной и той ж е  
реки. Эти различия зависят главным образом  от климатических ус
ловий: реж им а осадков и температуры  воздуха в течение года.

Впервые роль клим ата в питании рек и влияние на их реж им 
были оценены известным русским ученым А. И. Воейковым в его 
работе «Климаты земного ш ара, России в особенности», опубли
кованной в 1884 г. В этой работе Воейков вы сказал  положение, ко
торое до сего времени сохранило свое значение: «Реки суть продукт 
клим ата их бассейнов». В настоящ ее время это положение получило- 
более широкую формулировку: «Реки и их реж им представляю т со
бой продукт клим ата на общем фоне воздействия и других компо
нентов ландш аф та и хозяйственной деятельности». Этим подчерки
вается ведущ ая роль клим ата и указы вается, что, помимо климата^ 
определенное значение имеют геологическое строение бассейнов, их 
почвы, растительность, озерность и заболоченность, а такж е хозяй
ственная деятельность человека.

§ 125. Климатическая классиф икация рек А. И. Воейкова

Рассм атривая реки как  продукт клим ата их бассейнов, Воейков 
считал возможным использовать особенности их реж им а как  инди
катор клим ата. Д л я  этой цели им была разработана климатическая 
классиф икация рек. Воейков разделил все реди на следующие типы.

Г Л А В А  31. ПИТАНИЕ РЕК
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Тип А. Р е к и ,  п о л у ч а ю щ и е  в о д у  о т  т а я н и я  с н е г а  
н а  р а в н и н а х  и н е в ы с о к и х  г о р а х  (до 1 ООО м ) . В чистом 
виде этот тип не сущ ествует нигде. Н аибольш ее приближение 
к  нему наблю дается в северной части Сибири и Северной Америки, 
где снежный покров держ ится 8— 10 месяцев и большую часть вод 
реки  получаю т от таяния снега.

Тип В. Р е к и ,  п о л у ч а ю щ и е  в о д у  о т  т а я н и я  с н е г а  
в г о р а х .  Этот тип тож е не существует в чистом виде. К  нему при
ближ аю тся реки западны х частей горных массивов, занимаю щ их 
середину Азии: С ырдарья, Тарим, И нд в верхних течениях. П р а
вильный ход температуры воздуха с максимумом летом обусловли
вает регулярно наблю даю щ ееся летнее половодье.

Тип С. Р е к и ,  п о л у ч а ю щ и е  в о д у  о т  д о ж д е й  и 
и м е ю щ и е  п о л о в о д ь е  в л е т н е е  в р е м я .  Этот тип рек х а 
рактерен для областей с тропическими дож дям и и муссонами. Т а 
ковы, например, реки А мазонка, Конго, Ориноко, Ганг, Б р ах м а
путра, реки Д альнего  Востока нашей страны.

Тип D. Р е к и ,  у к о т о р ы х  п о л о в о д ь е  п р о и с х о д и т  
в с л е д с т в и е  т а я н и я  с н е г а  в е с н о й  и л и  в н а ч а л е  
л е т а ,  п р и ч е м  з н а ч и т е л ь н а я  ч а с т ь  в о д ы  р е к  д о 
с т а в л я е т с я  д о ж д я м и .  К  этому типу относятся реки стран 
«с суровой и снежной зимой и дож дливым летне-осенним периодом: 
больш инство равнинных рек нашей страны (Восточно-Европейская 
равнина, Западно-С ибирская равнина), реки Скандинавии, Восточ
ной Германии, северной части США.

Тип Е. В о д а  д о с т а в л я е т с я  д о ж д я м и ;  о н а  в ы ш е  
в х о л о д н ы е  м е с я ц ы ,  н о  п р а в и л ь н о е  п е р и о д и ч е 
с к о е  и з м е н е н и е  н е в е л и к о .  Этот тип преобладает в С ред
ней и Западной Европе — бассейны рек В езера, М ааса, Ш ельды, 
Сены, реки Англии (кроме северо-западных) и др.

Тип F. В о д а  д о с т а в л я е т с я  д о ж д я м и ;  о н а  в ы ш е  
в х о л о д н о е  в р е м я ,  ч е м  л е т о м ,  и р а з н и ц а  з н а ч и 
т е л ь н а .  Реки получают воду только в дож дливое время осенью 
и зимой. Л етом реки нередко пересыхают. К  этому типу принадле
ж а т  реки И спании (вне гор), некоторых частей И рана, М алой Азии, 
■северного берега Африки (от Туниса до М арокко), Калифорнии, 
Чили, южной и западной частей Австралии.

Тип G. О т с у т с т в и е  р е к  и в о о б щ е  п о с т о я н н ы х  в о 
д о т о к о в  в с л е д с т в и е  с у х о с т и  к л и м а т а .  К районам без 
рек  принадлеж ат С ахара, К аракумы  и Кызылкум, больш ая часть 
Аравии, центральные плоскогорья Азии, обширные плоскогорья 
Северной Америки по обе стороны Скалистых гор и др.

Тип Н. С т р а н ы ,  г д е  д о ж д л и в о е  в р е м я  к о р о т к о  
и р е к и  и м е ю т  в о д у  т о г д а  и н е с к о л ь к о  в р е м е н и  
п о с л е ,  а в о с т а л ь н о е  в р е м я  п е р е с ы х а ю т  и л и  п р е 
в р а щ а ю т с я  в р я д  л у ж  с п о д з е м н ы м  т е ч е н и е м  
в  п р о м е ж у т к а х  м е ж д у  н и м и .  Таковы, например, северная 
степная часть Крыма, степи по нижнему течению Куры и Аракса, 
часть М онголии и др.
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Тип I. С т р а н ы  б е з  р е к  вследствие того, что они сплошь 
покрыты снегом и ледниками; здесь реки заменяю тся ледниками 
с их подледниковыми потоками. К  такому типу стран можно отне
сти, например, Гренландию.

§ 126. Количественная характеристика роли отдельных источников
питания рек

Количественная оценка роли отдельных источников питания рек 
представляет собой довольно трудную задачу  и реш ается в на- 
стояш;ее время приближенно. В ряде районов значительная часть

Схема, гидро
геологических  

условий.

Характер к о 
лебаний  уров
ня р ечн ы х  и. 
подзем нь/х вод

Грунтовыми, во
дами., шдравяи,- 
чески не связан
ными. с рекой fa)

ТГ

Грунтовыми, во
дами., гидравли
чески связанны- 
ми с рекой (6)

Смеш.анное 
грунтовое п и 
тание (а*б)

Смешанное грун
товое и артези
анское пит а - 
ние (at-6*e>

-а

<ека.

Реж им
подзем ного

ст ока -к

Схема расчле
нения  гидрогг  
ра<ра р еки

m i m z
Рис. 79. Типовые схемы расчленения гидрографа реки (по Б. И. Куделину)
I —  водоносны е породы; 2 —  водоупорны е породы; 3 —  поверхностный сток; 4 — под 
земпы й сток из, водоносных, горизонтов, гидравлически  не связан ны х с рекой; 5 — под
земны й сток из водоносны х горизонтов, гидравлически  связан ны х с рекой; в — сток 
из. н апорны х горизонтов; 7 — уровень подзем ны х вод; 8,— уровень воды в реке; 
Т — врем я берегового регулировани я поверхностного стока; —Л и + А ' — отриц ательн ая  

и  п олож и тельная  ф азы  подземного стока в реки в период половодья..

дож девы х и снеговых вод попадает в речную сеть не в виде поверх
ностного стока, а дренируется речной сетью в результате инфильт
рации этих вод в поверхностные слои земли. Это характерно для 
лесных районов, где лесные почвы обладаю т способностью хорошо 
поглош,ать снеговые и дож девые воды. Аналогичное явление имеет 
место в горных районах, где происходит интенсивное поглощение 
поверхностных вод обильным скоплением обломочного м атериала.

Обычно решение задачи  о количественной оценке роли источни
ков питания рек производится путем расчленения гидрографа. 
Впервые эта зад ач а  была реш ена известным советским гидрологом
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в. г. Глушковым. Простейший способ расчленения гидрограф а з а 
клю чается в том, что на гидрограф е прямыми или плавными ли
ниями соединяются точки минимальных расходов предвесеннего 
периода и все частные минимумы меженного периода в промеж ут
ках меж ду паводками. П ри таком способе расчленения гидрографа 
не учитываю тся особенности реж им а стока подземных вод в реки, 
что является существенным недостатком.

В дальнейш ем был предлож ен ряд  других способов расчленения 
сидрографов, учитывающих реж им стока подземных вод в реки 
(А. В. Огиевский, Б. В. П оляков, М. И. Львович и др .). Б. И. Куде- 
лин составил типовые схемы выделения подземного питания на гид
рограф е в зависимости от условий залегания водоносных пластов, 
дренирования их речной долиной и выхода подземных вод на днев
ную поверхность по отношению к урезу воды (рис. 79). Д л я  случая 
литания реки из водоносного горизонта, гидравлически связанного

а м/с

Пов^хностный 
(паВодачный) сток

Время

Рис. 80. Схема определения под
земной составляющей речного 

стока в период половодья.
1 —  ТОЧКИ с о о т в е тст в у ю т  п и т ан и ю  р е к  
п о д зем н ы м и  в о д а м и  д о  и  п о сл е  п о л о 
в о д ь я ; 2 — е с т ест в ен н ы й  х о д  п р и т о к а  
в  р ек и  п о д з е м н ы х  в о д , ги д р а в л и ч е с к и  
с в я з а н н ы х  с р еч н ы м и  р у с л о в ы м и  во
д а м и ; 3 — л и н и я . П р и м е р н о  х а р а к т е р и 
з у ю щ а я  ср е д н и й  п р и т о к  п о д з е м н ы х  вод, 
ги д р а в л и ч е с к и  с в я з а н н ы х  с  р у сл о в ы м и  
в о д а м и ; 4 — л и н и я , п р и н и м а е м а я  в к а 
ч е ств е  гр а н и ц ы  п о д зем н о го  и  п о в ер х 
но стн о го  с т о к а  с у ч е то м  п и т а н и я  рек 
п о д зем н ы м и  в о д а м и , ги д р а в л и ч е с к и  н е  

с в я з а н н ы м и  с р у сл о в ы м и .

с  рекой (подпорный тип реж им а подземного стока в реки), способ 
расчленения основан на учете берегового регулирования (см. 
§ 98), период которого равен периоду половодья (паводка) и вре
мени добегания поступивших ранее в русловую сеть подземных вод 
в верхней части бассейна.

М. И. Львович составил схему определения подземной состав
ляю щ ей речного стока в период половодья (паводков), основанную 
на предположении, что общий приток подземных вод, как  гидрав
лически связанных, так  и не связанных с русловыми, достигает м ак
симума на спаде половодья. Учитывая это, можно приближенно 
по гидрограф у установить границу меж ду поверхностным речным 
стоком и общим притоком подземных вод по линии 4, указанной на 
рис. 80.

Точность выделения отдельных источников питания по гидро
графу повышается, если используются комплексные графики, на ко
торых граф ик расходов воды совмещ ается с граф икам и еж еднев
ного хода температуры воздуха и суточных величин атмосферных 
осадков (с выделением твердых осадко в). Оценка подземной соста
вляю щ ей речного стока по м атериалам  многолетних наблюдений 
на реках ССС Р позволила составить карту  норм подземного стока 
в реки в масш табе 1 :5 0 0 0 0 0 0  (1965 г.). Р абота по составлению
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карты  выполнялась коллективами нескольких научных учреж де
ний (МГУ, ГГИ, В С Е ГИ Н ГЕ О  и др.) под руководством Б. И. К у
делина (рис. 81). Эта карта имеет исключительное значение для ко
личественной оценки ресурсов подземных вод при составлении вод
ного баланса страны (см. § 225).

§ 127. Классификация рек по источникам питания

Несмотря на несовершенство методов количественной оценки 
роли источников питания в годовом стоке, применение этих мето
дов дает возможность произвести генетический анализ водного ре
ж им а рек и классифицировать их по источникам питания. Т акая 
классификация д ля  рек ССС Р была разработана М. И. Львовичем. 
П ри количественной оценке каж дого источника питания — снеж 
ного покрова S,  дож девых вод и грунтовых вод ! /  — Львович при
нял следующие градации: более 80, 50—80 и менее 50% . Д л я  лед 
никового питания G, учитывая специфику этого источника питания, 
предлож ена своя градация: более 50, 25—50 и менее 25% . Если 
в годовом стоке рек более 80% Приходится на один из первых трех 
источников питания, то река, по Львовичу, принадлеж ит к типу рек 
чисто снегового, дождевого или подземного питания. Если доля 
стока за  счет одного из источников питания составляет 50—80% , 
река относится к типу рек преимущественно снегового, дождевого 
или подземного питания. И  наконец, при доле стока за  счет одного 
из трех источников питания менее 50% река принадлеж ит к типу 
рек Смешанного питания. Отнесение реки к тому или иному типу 
при участии в питании ее талы х вод высокогорных снегов и ледни
ков производится в соответствии с установленными для этого слу
чая градациями.

Размещ ение рек на территории СССР по источникам питания 
подчинено определенной закономерности. Больш ая часть нашей 
страны  зан ята бассейнами рек снегового, преимущественно снего
вого и смешанного с преобладанием снегового питания (рис. 82). 
В равнинной части это размещ ение носит в значительной мере зо 
нальный характер. Н а крайнем юге располож ена область рек чи
сто снегового типа питания. Здесь дожди вследствие сухости 
клим ата не даю т стока, грунтовые воды залегаю т глубоко и в м а
лой мере участвую т в питании рек. К  этому типу рек принадлеж ат, 
например. Больш ой и М алый Узень, Еруслан, Н ура в Северном К а
захстане и др.

Д ал ее  к северу доля снегового питания постепенно уменьш ается, 
увеличивается доля стока подземных вод, а затем  усиливается гид
рологический эфф ект дождей и притом настолько, что сток дож де
вых вод начинает превыш ать сток подземных. Н а севере азиатской 
части ССС Р доля подземных вод в питании рек резко снижена 
(меньш е 10%) вследствие распространения многолетней мерзлоты 
(реки П ясина, Вилю й).

Н а зап аде и северо-западе европейской части ССС Р располо
жены бассейны рек смешанного типа питания. В питании этих рек
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возросла роль дож дей и снизилась роль снеговых вод, хотя снего
вым водам по-прежнему принадлеж ит основная роль в формирова
нии стока (реки Тосна, П лю са).

Реки дождевого питания в ССС Р распространены меньше, чем 
реки с преобладанием снегового питания. Реки чисто дождевого 
питания встречаю тся в Колхиде и Ленкорани., Н а Д альнем  Вос
токе, в области муссонного клим ата, распространены реки преиму
щественно дождевого питания с малой долей стока подземных вод.

В горных районах ш иротная зональность в питании рек сменя
ется вертикальной поясностью. С увеличением высоты возрастает 
доля снегового питания, а по достижении границы вечных снегов 
в питании рек начинаю т участвовать горные снега и ледники. Н а се- < 
верном склоне Главного К авказского хребта распространены  реки ■ 
смешанного типа питания с преобладанием снегового, на южном  ̂
склоне значительная роль в питании рек принадлеж ит д о ж д я м .; 
А л т ай —^страна рек смешанного типа питания. В Средней Азии 
встречаю тся реки грунтового, снегового и смешанного типа пита
ния с некоторой долей ледникового. П оследняя группа рек неве
лика и вклю чает в себя верхние участки рек, прилегаю щ ие непо
средственно к ледикам. Типы водного реж им а рек автор устанав
ливает по сочетанию источников питания и сезонного распределе
ния стока.

М. И. Львовичем составлена аналогичная классификация для 
рек земного ш ара.

Г Л А В А  32. ВОДНЫЙ РЕЖ ИМ  

§ 128. Фазы водного режима

Годовой цикл водного реж им а рек можно подразделить на н е - ' 
сколько характерны х периодов, назы ваемы х ф а з а м и  в о д н о г о  
р е ж  и м,а. Х арактерны е особенности этих ф аз и их продолж итель
ность определяю тся условиями питания, изменением этих условий 
в течение года, что в свою очередь зависит от клим ата речных бас
сейнов. Число ф аз мож ет быть неодинаковым д ля различных рек и 
колеблется от четырех до двух. Н а одних реках, как, например, 
в равнинной части нашей страны, наблю даю тся четыре ф азы : весен
нее половодье, летняя межень, осенние паводки, зимняя межень. 
Н а других (крайний юг Русской равнины) ф аза  осенних дождевых 
паводков отсутствует; на реках с длительным летним половодьем 
не бывает летней межени.

П о л о в о д ь е  — ф аза водного реж им а, характеризую щ аяся еж е
годно повторяю щимся в один и тот ж е  сезон длительным и значи
тельным увеличением водности реки, вызываю щ им подъем ее 
уровня. Во время половодья воды реки обычно затопляю т пойму. 
Значительные подъемы уровня приводят иногда к катастроф иче
ским н аводнениям.

В разны х климатических зонах половодье наблю дается в р а з 
личные сезоны года. Если основными источниками питания рек я в 
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ляю тся талы е воды сезонных снегов или ледников,, то половодье 
проходит весной или летом. Весеннее половодье характерно для 
равнинных рек континентального климата. Исключение составляю т 
реки северных районов с длительной зимой и поздним снеготаянием. 
Н а этих реках половодье наблю дается летом (реки Анадырь, 
Ю кон). Значительную  часть лета захваты вает половодье на реках 
горных районов в связи  с удлинением периода таяния сезонных 
снегов вследствие вертикальной поясности этого явления. Д л я  высо
когорных рек, в питании которых принимаю т участие высокогорные 
снега и ледники, характерно летнее половодье (реки П ам ира, Тянь- 
Ш аня, К ав к аза ).

Половодье, вызванное дождями,, бывает: во все сезоны года. 
Время его наступления определяется реж имом осадков и тем 
пературой воздуха. Ежегодно повторяю щ иеся в течение длитель- 
його периода времени Дожди обусловливаю т возможность образо
вания дож девого половодья; температурный реж им (высокие темпе
ратуры ) и сухость воздуха ограничиваю т эту возможность вследст
вие потерь дож девы х вод на инфильтрацию  и испарение.

В районах с муссонным климатом дож девы е половодья охваты 
ваю т все теплое врем я года, вклю чая весну и лето (реки Д альнего 
В остока). Н а  реках средней части Европы, юга С кандинавии и С е
верной Америки (С Ш А ), центральной и северной частей М алой 
Азии и вдоль южного берега К аспия дож девые половодья проходят 
весной. Осенние половодья характерны  д ля  рек экваториальной 
зоны (А мазонка в нижнем течении, правы е и левы е ее притоки, 
реки Н ил, Нигер й д р .). Зимой половодье наблю дается в районах 
со средиземноморским климатом. К  районам с повышенным зимним 
стоком относятся Ю ж ная и З ап ад н ая  Европа, Ю го-Западная Азия, 
зап ад н ая  и ю ж ная части Австралии, Н овая Зеландия, С еверная А ф
рика (Алжир)^ Тихоокеанское побереж ье Ю жной и Северной Аме- 
рйки.

Д о ж д е в ы м и  п а в о д к а м и  назы раю тся относительно крат
ковременные и быстрые подъемы уровней и увеличение расходов 
воды под влиянием выпадаю щ их в речном бассейне дож дей и столь 
ж е быстрый спад их. О тносительная кратковременность прохож де
ния паводков, малы е объемы стока по сравнению с половодьем и 
различное врем я прохождения их в течение года на одной и той ж е 
реке и составляю т отличие паводков от половодий.

Н а  одних реках  паводки проходят в осенний период (реки Р у с
ской равнины, Западно-С ибирской равнины. Восточной С иби ри); 
на других они бывают преимущественно зимой и весной (реки 
Крыма, южной и средней части И тали и ), на третьих — летом. И но
гда паводки наблю даю тся в течение всего года (реки, стекающ ие 
с К арп ат). В этом случае выделение в годовом цикле водного ре
ж и м а отдельных ф аз носит условный характер.

М е ж е н ь  — ф аза  водного реж им а, характеризую щ аяся малой 
водностью относительно периода половодья или фазы  паводков. 
Причина малой водности — резкое снижение поступления воды с во
досборной площ ади реки.
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Выделяю тся летняя и зимняя межени. В период летней межени 
река питается преимущественно подземными водами и водами ат
мосферных осадков, выпадаю щ их нерегулярно. Л етняя межень мо
ж ет быть устойчивой продолжительной, а такж е прерывистой. Д л и 
тельная устойчивая летняя, иногда летне-осенняя межень отлича
ется постепенным уменьшением расходов воды с конца половодья 
до конца лета, осени (реки степной и полупустынной зон С С С Р ), 
что связано с истощением запасов подземных (грунтовых) вод. П а 
водки на таких реках в период межени бывают редко. Н а малых ре
ках истощение грунтовых вод приводит к летнему пересыханию.

М ежень, наруш аем ая дождевыми паводками, неустойчивая, 
прерывистая. Периоды малой водности меж ду паводками короткие, 
иногда длятся несколько дней. Неустойчивая летняя межень х а 
рактерна для рек севера и северо-запада Русской равнины и Восточ
ной Сибири. М аксимальны е расходы воды и уровни на малых реках 
в этих областях во время дож девых паводков иногда превыш аю т 
максимальные расходы и уровни весеннего половодья.

Зим няя межень на реках континентального клим ата совпадает 
обычно с периодом ледостава. Исключение составляю т горные реки, 
где отсутствие ледостава обусловливается большими скоростями те
чения. В период зимней межени реки питаю тся грунтовыми водами, 
частично (реки северо-запада и ю га Русской равнины) снеговыми 
водами во время зимних оттепелей. Расходы  воды от начала зам ер 
зания рек постепенно снижаю тся, достигая минимума перед вскры 
тием. В районах с суровым климатом, особенно в зоне многолет
ней мерзлоты, многие реки перемерзаю т, что является следствием 
не только прекращ ения стока подземных вод в русло рек, но и з а 
трат  воды на ледообразование.

Среди многообразия типов водного реж им а выделяю тся реки 
с простым и сложным режимом. С ложный водный реж им свойствен 
крупным рекам , притоки которых собираю т воды с бассейнов, р ас
положенных в разны х географических зонах (Нил, Амур, Енисей, 
Печора, Д унай и др .). М алы е и средние реки (условно с площ адями 
водосборов до 50 000 км^) имеют простой реж им, формирующийся 
в пределах одной географической зоны. В то ж е время водный ре
жим малых рек иногда мож ет значительно отклоняться от х ар ак 
терного «зонального» реж им а под воздействием азональных ф акто
ров, таких, например, как  геологическое строение речного бассейна, 
с которыми тесно связано питание рек подземными водами.

§ 129. Весеннее половодье на реках СССР

Весеннее половодье представляет собой основную ф азу водного 
реж има рек чисто снегового, преимущественно снегового и смеш ан
ного с преобладанием снегового типа питания. Такие реки распро
странены на равнинной территории СССР.

Основными элементами весеннего половодья являю тся: начало 
и конец половодья, его продолжительность, максимальные расход 
и уровень, продолжительность подъема и спада и объем стока. Ве
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сеннее половодье начинается с интенсивного роста уровней и рас
ходов. Это происходит через несколько дней после перехода темпе
ратуры воздуха через 0°С, так как отдача воды снежным покровом 
начинается только иосле того, как снег пропитается водой. Начало 
половодья довольно хорошо совпадает со временем появления ру
чьев снеговой воды на склонах.

В пределах нашей страны раньше всего половодье начинается 
на юго-западе европейской части (вторая половина февраля). 
Фронт начала половодья продвигается с юго-запада на северо-во
сток, и в низовьях Печоры половодье наступает в начале мая. 
В азиатской части СССР половодье начинается несколько позже: 
на юге — в начале апреля, на севере — в конце мая — начале июня 
(в низовьях Хатанги, Пясины, Лены и на других реках).

Если начало половодья определяется только климатическими 
условиями, то конец его зависит от величины запасов воды в снеж
ном покрове в речном бассейне, интенсивности снеготаяния и мор
фологических особенностей бассейна (размеры, уклон местности, 
развитие речной сети, временной и постоянной), определяюших ско
рость стекания и время добегания талых вод до замыкающего 
створа. Очевидно, что и продолжительность половодья зависит 
от этих ж е факторов и может меняться в широких пределах. На тер
ритории СССР она колеблется от 10— 15 дней на реках Южного 
Заволжья и равнинного Казахстана до 4—5 месяцев на больших 
реках с крупными водосборами, обширными поймами, как, напри
мер, на Оби, и с повышенной озерностью. Поймы рек и их русла, 
заполненные большими массами воды, медленно отдают ее, 
вследствие чего спад половодья происходит медленнее, чем 
подъем, т. е. продолжительность спада больше продолжительности 
подъема.

Максимальные расходы и уровни держатся на некоторых реках 
недолго (1—2 дня), на других стояние высоких уровней -затяги
вается (реки Западно-Сибирской равнины). Иногда наблюдается 
несколько максимумов, что является следствием или возврата хо
лодов, сменяющихся новым потеплением, или разновременностью 
развития половодья на главной реке и ее притоках.

О б ъ е м  половодья численно равен суммарному количеству 
воды, проносимому рекой за этот период. Одной из характеристик 
объема весеннего половодья является слой его стока (см. § 134). 
За время весеннего половодья реки проносят большую часть годо
вого стока — от 50% на севере до 90 7о и более на юге.

Советскими гидрологами разработаны методы прогноза элемен
тов весеннего половодья, в частности его объема. Величина послед
него определяется запасами воды в снежном покрове к началу сне
готаяния (снегозапасы), количеством осадков, выпавших во время 
половодья, и расходом этих вод на инфильтрацию, заполнение уг
лублений рельефа снеговыми водами (аккумуляцию вод в пониже
ниях рельефа), аккумуляцию вод в верхних слоях почвы, затрачи
ваемых впоследствии на испарение. Инфильтрация зависит от
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увлажненности почвы осенью и промерзания зимой. Учет увлаж нен
ности почвы и глубины ее промерзания значительно улучш ает про
гноз объема весеннего половодья. (Подробнее о процессе инфильт
рации см. § 91.)

§ 130. Формирование паводков и передвижение паводочной 
волны в русле реки

П аводки формируются под влиянием дождей и таяния снега 
во время зимних оттепелей; они могут быть вызваны такж е попу
сками из водохранилищ , прорывами плотинных озер, дамб и пр. 
Не всякий ДОЖДЬ образует паводок, а лиш ь тот, интенсивность вы
падения которого больше интенсивности инфильтрации и аккум уля

ции В О Д Ы  в неровностях рельефа. Ф орма гидрограф а паводка (вы
сота, время подъема и спада) зависит от реж им а осадков и опреде
ляется величиной площ ади орошения дождем, а такж е-конф игура- 
цией и разм ерам и бассейна, морфологическими особенностями 
русла и поймы, влияющими на скорость добегания воды до зам ы 
кающего створа на реке. Л ивневые дожди обычно одновременно 
охватываю т сравнительно ограниченные территории. Фронт осад
ков над большими речными бассейнами движ ется в определенной 
последовательности во времени и пространстве, поэтому весь бас
сейн редко бывает охвачен дож дем одновременно. В связи с этим 
паводки на главной реке приобретаю т разные разм еры  и форму. 
М ожет случиться так, что паводки, сформированные на притоках 
в разное время, достигаю т главной реки в определенном месте од
новременно. Н аклады ваясь друг на друга, они могут вызвать на 
главной реке катастрофический паводок.

П аводки разделяю т на элементарны е и сложные. Элементарным 
паводком назы ваю т тот, который возник от выпадения единичного 
дож дя (например, часового, суточного), равномерно орошаю щего 
весь бассейн, или от снеготаяния в единицу времени. Сложным на-
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Начальный
уровень

AS

зы вается паводок, состоящий из нескольких элементарных, н аслаи
ваю щ ихся один на другой в определенной последовательности в з а 
висимости от реж им а выпадения дож дя или снеготаяния в течение 
нескольких единиц времени. Ф орма элементарного паводка зависит 
от конфигурации бассейна и времени добегания.

С гидравлической точки зрения паводок и половодье рассм атри
ваю т как  одиночную волну перемещения в русле реки. Волны пере
мещения отличаю тся от колебательных волн тем, что в них имеет 
место не только ф азовая скорость, как  в колебательных волнах (см.
§ 59), например скорость перемещ ения гребня паводка, но и ско
рость поступательного пере- ^ „
мещения частиц воды. Пер- а) » онечншуровень
вая скорость мож ет быть и \  А
больш е и меньше второй. I А  -----------УШ /й У  .

П аводочная волна и вол- а+да 
на половодья при движении 
вниз по течению распласты 
ваются. Н а рис. 83 изобра
жен продольный профиль 
паводочной волны (свобод
ной поверхности потока) на 
некотором участке реки.
Д лина этой паводочной вол
ны h, высота hi. Ч ерез не
который промеж уток врем е
ни t паводочная волна см е
стится вниз по течению.
Д лина ее сделается равной 
/г, а высота Ы. Т ак  как  при 
движении паводочная волна 
распласты вается, то k > i i  и 
h z< h i .  Частное от деления 
расстояния между гребнями

паводочных волн L  на промеж уток .времени t, т. с- представ
л яет собой скорость движ ения паводочной волны.

Рассмотрим некоторый участок реки (рис. 84 а ) .  Предположим, 
что через верхнее живое сечение этого участка за  интервал времени 
A t  проходит расход Q-I-AQ, а через нижнее — Q. Расстояние между 
двумя сечениями Д5. Т ак  как  расход воды через нижнее сечение 
меньше, чем через верхнее, то в русле реки на рассматриваемом уча
стке за  промеж уток времени A t  накопится некоторое количество 
воды AW,  которое изображ ено в. виде призмы, расположенной 
в верхней части рисунка. Объем этой призмы A W ^ A Q A t .  Этот ж е 
объем может быть вычислен иначе, в виде произведения площ ади 
Асо, равной средней величине соответствующих площ адей в верх
нем и нижнем сечении, на длину участка AS ,  т. е. Д1^=АсоА5.

Таким образом, AQA^=A(oA5, или ® равенстве
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Рис. 84. Схемы к выводу уравнения нераз
рывности [а) и расположения паводочных. 

волн по длине реки (б).
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знак минус взят потому, что уменьшению расхода в нижнем сече
нии соответствует увеличение объема воды в русле реки на данном 
участке. Переходя к пределам, нетрудно получить уравнение, кото
рое назы вается уравнением неразрывности; оно характризует не
разрывность (сплошность) движения водных масс в потоке

Н а рис. 84 б показаны  изменения величин Q во времени для двух 
последовательно расположенных по течению реки пунктов {1, 2).  
Точки А  и В  соответствуют максимальным расходам в каж дом  из 
этих пунктов. Т ак как  паводок распласты вается, то, очевидно, м ак
симальные расходы уменьшаются вниз по течению. В некоторый мо
мент времени, соответствующий на рис. 84 б точке Е,  расходы воды 
в двух соседних пунктах будут равны между собой, а следовательно, 

dQ
величина (изменение расхода по длине реки) будет равна нулю,

а такж е и - ^ = 0 .  Это значит, что в точке Е  площ адь живого сече

ния максимальная, а следовательно, и уровень максимальный. Так 
как точка Е  соответствует более позднему моменту, чем точка А,  
70 отсюда можно сделать очень важный вывод; максимум расходов 
при паводках наступает раньш е максимума уровней.

Предположим, что в некоторый момент времени в данном пункте

наблю дается максимум расходов^ В этом случае - ^ = 0 .  Известно,

что Q =  av ,  где и — средняя скорость течения. Величина площ ади 
живого сечения и  находится в прямой зависимости от Я , т. е. с уве
личением Н  увеличивается и со. П родифференцировав Q по t, по
лучим

д О  <5и I (3(й _

Сумма двух величин может быть равна нулю только в том слу
чае, если обе эти величины равны нулю или если их абсолютные зн а 
чения равны между собой, но одна из них полож ительная, а другая 
отрицательная. И з дифференциального исчисления известно, что 
если какая-либо функция имеет максимум, то производная этой 
функции до максимума (на подъеме) полож ительная, после него 
(на спаде) — отрицательная. Т ак как  максимум уровней и соответ
ственно максимум живого сечения наступаю т позже максимума рас-

д я з
ходов, то, следовательно, в момент максимума расходов ----- вели-

dv
чина полож ительная. Отсюда следует, что величина меньше

Су Ь
нуля, а это значит, что в момент максимума расходов кривая, изо
браж аю щ ая изменения скорости во времени, находится на спаде, 
т. е. максимум скорости наступил раньше, чем максимум расходов.
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Представим себе, что в данный момент наблю дался максимум
dv

скоростей. В таком случае - ^ = 0 .  П ользуясь формулой Ш ези v =

=  C'^Ri и зам еняя в ней гидравлический радиус R  средней глубиной 
Я , найдем v'^=C^Hi.  П родифференцировав обе части этого равен
ства, получим

2 » ^ = C w i + C T ^ = 0 .

дН  ^
Так как  — — — величина полож ительная, ибо максимум уровней,.

а следовательно, и средней глубины наступает позж е максимума 

скоростей, то меньше нуля. Отсюда следует, что максимум укло

нов наблю дается раньш е максимума скоростей. Таким образом, пр» 
прохождении паводка на реке сначала наступает максимум укло
нов, затем  максимум скоростей, максимум расходов и позж е всего 
максимум уровней.

Повышенные скорости в передней (лобовой) части волны п а
водка по сравнению со скоростями в тыловой части волны д аж е в ус
ловиях однообразной формы и разм еров русла приводят к расп ла
стыванию (растягиванию ) этой волны. Н а рис. 142 (см. § 202) з а 
метно уменьшение высоты и увеличение длительности половодья 
в нижнем течении р. Волги.

При прохождении паводка изменяется продольный профиль вод
ной поверхности реки. Это отчетливо заметно на отдельных ее уча
стках, характеризую щ ихся чередованием плёсов и перекатов. Н а 
этих участках с изменением водности происходит перераспределе
ние уклонов водной поверхности. При меженных уровнях больш ее 
влияние на распределение уклонов оказы вает глубина, при высоких 
уровнях (при прохождении паводочных расходов воды) — плановые 
очертания русла. В межень перекаты, возвы ш аясь над средней 
поверхностью дна участка плёс — перекат, подпирают воду на выше- 
расположенном плёсе. В результате уклоны на плёсе меньше. Н а пе
рекатах при малых глубинах поток испытывает больш ее сопроти
вление, для преодоления которого увеличиваю тся уклоны и скоро
сти течения. При высоких уровнях на закруглениях (плёсовые 
участки) движ ение воды по сравнению со спрямленными участками 
перекатов испытывает добавочное сопротивление, и тем большее^ 
чем больше скорость течения. Это добавочное сопротивление на 
плёсах вы зы вает увеличение уклонов, а следовательно, и скоростей 
течения. Таким образом, при низких уровнях уклоны на плёсах 
меньше, на перекатах больше. С повышением уровней и увеличе
нием расходов воды различия в уклонах на плёсах и перекатах  
сначала постепенно сглаж иваю тся, а затем  происходит их перерас
пределение: при больших расходах на плёсах уклоны становятся' 
больше, на перекатах меньше.
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§ 131. Классификация рек, СССР Б. Д . Зайкова по характеру 
водного режима. Классификация П. С. Кузина

Основываясь на особенностях водного реж им а рек, Б. Д . Зай* 
ков разработал  классификацию  рек нашей страны по характеру 
водного реж има. Все реки СССР, за  исключением рек с естественно 
или искусственно зарегулированным режимом, Зайков разделяет на 
три группы: I) реки с весенним половодьем, II) реки с половодьем 
в теплую часть года и III) реки с паводочным режимом. Н а терри
тории СССР наиболее распространены реки с весенним половодьем 
(рис. 85). В зависимости от характера половодья и реж им а расхо
дов в остальное время года Зайков подразделяет первую группу рек

in т ш—V у —1

\
'

— — 5 M W
Ll
hr

а —  Н ура у пос. С ам аркандского, 6 — 
р . В олга у  г. К алинина, s  — р. Васю- 
ган  у  с. В асю ган, г  — р. Н и ж н яя  Тун
гуска у  с. Т ура, а  — р. Ангрен у  ст.

Туркской.IV VI VIII X XII 

Рис. 86. Гидрографы рек с весенним половодьем.

на пять типов: казахстанский ( I ) ,  восточноевропейский (2),  зап ад 
носибирский (5), восточносибирский (4) и алтайский (5).

Реки к а з а х с т а н с к о г о  типа отличаю тся резко выраженным 
весенним половодьем и низким стоком в остальное время года 
(рис. 86 а ) . Половодье на этих реках кратковременное, меньше 
одного месяца. Летом многие из них пересыхают. Осенние облож 
ные дож ди вследствие иссушенности почв за  лето паводков не обра
зуют. Реки этого типа распространены по северной окраине Арало- 
Каспийской низменности и в Ю жном Заволж ье.

Реки в о с т о ч н о е в р о п е й с к о г о  типа характеризую тся вы
соким, но более длительным половодьем и пониженным стоком 
в летнюю и зимнюю межени (рис. 86 6 ). П родолжительность поло
водья колеблется в зависимости от разм еров речных бассейнов. 
Летом проходят дождевые паводки. Осенние подъемы уровней
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и расходов под влиянием обложных дож дей бывают ежегодно. Этот 
тип рек распространен на большей части территории Русской р ав 
нины.

Реки з а п а д н о с и б и р с к о г о  типа отличаются относительно 
невысоким и растянутым весенним половодьем, повышенным летне
осенним стоком и низкой зимней меженью (рис. 8 6 в). Половодье 
растянуто вследствие замедленного стока талы х вод под влиянием 
равнинности рельефа, широких речных пойм, озеровидных расш ире
ний русел, обилия озер на поймах. Весеннее половодье продолж а
ется до четырех месяцев и более. Летние паводки, так  ж е как и ве
сеннее половодье, сильно распластаны . Осенние паводки бывают 
еж егодно, но отличаю тся небольшими подъемами уровней. К этому 
типу рек относятся Обь в нижнем течении, ее притоки Кеть, Васю- 
ган, Северная Сосьва и др.

Д ля  рек в о с т о ч н о с и б и р с к о г о  типа характерны  высокое 
весеннее половодье, ежегодно повторяющиеся летние и осенние п а
водки и очень низкая зимняя межень (рис. 8 6 г). К  этому типу

Qi
йср
8г-а)-

/  и  I I I  I V  V  V I V I I  V I I I I X  X  X I  X I I  I  п  I I I  I V  V  V I  V I I  V I I I I X  X  X I  X I I

Рис. 87. Гидрографы рек с половодьем в теплую часть года, 
а  — р. З е я  у Зейских ворот, б — р. В ахш  у ст. Туткаульской.

принадлеж ат реки, протекающие к востоку от Енисея и к северу 
от Саян, Витимо-Олекминской горной страны, за  исключением гор
ных частей Яно-Индигирского района, К амчатки и Сахалина.

Реки а л т а й с к  о г о типа характеризую тся невысоким растя
нутым половодьем, гидрограф которого имеет гребенчатый вид 
{рис. 86 <3), повышенным летним стоком и сравнительно низким сто
ком зимой. Растянутость половодья объясняется разновременностью 
таяни я снега в различных высотных зонах. К  этому типу принадле
ж ат  реки горных районов, бассейны которых целиком расположены 
ниж е линии вечного снега (Алтай, Средняя Азия, К авказ).

К  группе рек с половодьем в летнее время (см. рис. 85) отно
сятся реки двух типов; дальневосточного (6) и тянь-ш аньского (7). 
Н а  реках д а л ь н е в о с т о ч н о г о  типа отдельные частые дож де
вы е паводки в летний период, обильный дождями, сливаясь вместе, 
образую т невысокое и сильно растянутое половодье с отдельными 
пиками на гидрографе и понижениями между ними (рис. 8 7 а ) . П ро
долж ительность летнего половодья от 4 до 6 месяцев. М ноголетняя 
м ерзлота обусловливает бедность запасов грунтовых вод и вследст
вие этого низкий зимний меженный сток.

Н а реках т я н ь - ш а н ь с к о г о  типа половодье проходит такж е 
в летнее время, но оно обязано происхождением таянию  высокогор
ных снегов и ледников. Половодье растянутое и сравнительно
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невысокое вследствие разновременности таяния в различных высот
ных поясах. Н а общую волну половодья наклады ваю тся отдельны е 
волны, возникаю щ ие вследствие колебаний температуры воздуха в. 
выпадения дож дей (рис. 87 6 ). Реки тянь-ш аньского типа распре^ 
странены в горах Средней Азии, на К ам чатке и К авказе.

Третью группу рек составляю т реки с паводочным режимом. Для^ 
них характерно отсутствие половодья и наличие ряда дождевых п а 
водков, разделенных более или менее значительными промеж ут
ками времени с пониженными расходами и уровнями. Реки с паво^ 
дочным реж имом наименее распространены в нашей стране. В з а в в ' 
симости от распределения паводков в течение года Зайков разде
ляет реки этой группы на три типа (см. рис. 85): причерном ор ' 
ский (S), крымский (9) и северокавказский (W ).

Н а реках п р и ч е р н о м о р с к о г о  типа дождевые п аводкя 
наблю даю тся в течение всего года. Таковы, например, малы е реки
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Рис. 88. Гидрографы рек с паводочным режимом.
а  — р. Сочи у с. П ластун ка, б  — р. С алгир у г. С им ферополя, s  — р. Кам билеевка-

у с. Ольгинского.

черноморского склона К авказского хребта, бассейны которых рас- 
положены на небольшой высоте в горах, притоки Д нестра, стекак>- 
щие с К арпат (рис. 88 а ) .

Реки к р ы м с к о г о  типа характеризую тся паводками, прохо
дящ ими преимущественно зимой и весной. Л етом и осенью на них 
обычно устанавливается устойчивая межень и паводки наблю да
ются редко (рис. 88 6 ). Этот тип водного реж им а распространен 
в горах Крыма, в Ленкорани, на западны х окраинах Ж мудских; 
высот в П рибалтике. В этих районах проявляю тся черты средизем
номорского гидрологического режима.

Н а реках с е в е р о к а в к а з с к о г о  типа паводки проходя'р 
в теплое время года, а зимой наступает межень (рис. 88 в ) .  Таковы» 
реки предгорьев северного склона Главного К авказского хребта- 
(бассейн Т ерека).

П риведенная характеристика относится к рекам, бассейны кото
рых расположены в более или менее однородных условиях. Чем' 
сложнее речной бассейн, чем разнообразнее физико-географические 
условия этого бассейна, тем более сложный характер приобретает'
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реж им таких рек. Н апример, основные черты реж им а, присущего 
верхнему течению Оби, Лены, Енисея, Д уная, значительно меняются 
по длине их, и в нижнем течении реж им приобретает новые особен
ности.

Существуют и другие классификации рек. Принципиальное от
личие классификации П. С. Кузина (1960 г.) от классификации 
Б. Д . Зайкова заклю чается в иной трактовке основных фаз водного 
реж им а — половодья и паводков. По мнению Кузина, половодье 
есть результат таяния снега на равнинах и таяния снега и льда 
в горах и возможно лиш ь на реках, бассейны которых располож ены  
в холодном и умеренно холодном климатическом поясе. Время поло
водья — весна, лето. П аводки являю тся результатом выпадения д о ж 
дей и возможны в любые сезоны года. Явление это может быть и 
кратковременным и длительным.^ В связи с такой трактовкой поло
водья и паводков Кузин выделяет три следующих типа водного р е
ж има по преобладаю щ им типам питания на территории СССР, ко
торые, по его мнению, могут быть приняты в качестве основных и 
при разработке классификации водного реж им а рек земного ш ара:

I. Реки с половодьем — снеговое питание
II. Реки с половодьем и паводками — снеговое и дождевое 

III. Реки с паводками — дождевое

Выделение подтипов водного реж има основано на времени про
хождения половодий (весна, лето) и паводков (в течение всего года, 
в теплое и холодное время г о д а ) .

Реки с паводками (тип III) свойственны теплому и ж арком у кли
матическим поясам — зонам муссонного, субтропического, тропиче
ского и экваториального климата. Объединение рек этих зон с их 
многообразием водного реж има в один тип вряд  ли следует при
знать удачным.

§ 132. Уровенный реж им рек

К олебания уровней воды в реках обусловливаю тся преж де всего 
изменением водности реки, т. е. изменением расходов воды. Следо
вательно, уровенный реж им находится под влиянием тех ж е ф акто
ров, что и реж им расходов, — особенностей источников питания и 
расходования запасов влаги в бассейне. Сходство реж им а уровней 
и расходов отчетливо проявляется при сравнении графиков коле
баний уровней и расходов. Об этом ж е свидетельствуют кривые р ас
ходов, вы раж аю щ ие связь между расходами и уровнями.

Н а отдельных участках реки характер уровенного реж им а мо
ж ет претерпевать значительные изменения в зависимости от морфо
логии русла и поймы. Если русло широкое и неглубокое, изменения 
уровней при одних и тех ж е расходах будут небольшие по сравне-

' Такая трактовка понятий «половодье» и «паводки» не является общепри
нятой.
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нию с их изменением на участках с глубоким и узким руслом. Н али 
чие большой поймы вызы вает уменьшение амплитуды уровней 
вследствие аккумуляции масс воды в ней. Так, например, ампли
туда уровней р. Оки у Калуги, где пойма отсутствует, достигает 
почти 19 м, а у Р язани , где пойма ш ирокая, амплитуда уровней 
сниж ается до 8 м.

Н а р. Л ене в нижнем течении, примерно от впадения р. А лдан, 
вследствие суж ения долины и возникаю щего подпора (во время по
ловодья и паводка) годовая амплитуда уровней растет вниз по те
чению, достигая у с. Булун 24 м. Увеличению амплитуды способст
вует такж е снижение меженных уровней в результате более широ
кого меженного русла на данном участке.

-Явление подпора наблю дается при впадении крупного притока. 
Если волна паводка или половодья на притоке проходит раньше, 
чем на главной реке, подпор создается на главной реке выше устья 
притока, что влечет за  собой повышение уровней на ней. Если ж е 
волна половодья или паводка проходит на главной реке раньше, чем 
на притоке, то повысятся уровни на притоке. Подпор возникает 
и в результате хозяйственной деятельности человека; при об ра
зовании заломов во время лесосплава, при наличии плотин на 
реке.

При зарастании  русла при одном и том ж е расходе уровни вЫШё, 
чем в период, когда растительность в русле отсутствует. Разм ы в ру
сла вызы вает снижение уровней, а отложение наносов — повышение 
уровней при равных расходах.

В зимний период образование ледяного покрова наруш ает обыч
ное соответствие меж ду расходами и уровнями, и уровни при ледо
ставе всегда выше, чем при тех ж е расходах в безледный период. 
К олебания уровней в предледоставный период характеризую тся 
большим разнообразием. При общей тенденции к снижению уровней 
наблю даю тся сравнительно резкие повышения или понижения их. 
Отчетливые кратковременные резкие понижения непосредственно 
перед ледоставом наблю даю тся на реках, у которых зам ерзание н а
чинается с верховьев или происходит одновременно на большом про
тяжении. Такого рода колебания объясняю тся расходованием рус
ловых вод на ледообразование, уменьшением интенсивности пита
ния в связи с прекращ ением поверхностного стока и возникновением 
подпоров при образовании льда. Значительны е подъемы уровней на
блю даю тся в осенне-зимний период при возникновении заж оров и 
заторов (см. § 152). При весенних заторах  в период вскрытия уровни 
поднимаются в отдельных местах на несколько метров, что. иногда 
приводит к наводнениям.

Сложный и своеобразный характер носит уровенный режим рек 
в их устьевых участках. Здесь колебания уровней, помимо измене
ния водности, связаны  со сгонами и нагонами, а в реках, впадаю щ их 
в приливные моря, — с приливами и отливами. Сгоны и нагоны на
блю даю тся в устьях многих рек, где они возникаю т под действием 
ветров, дующих с большой силой в одном направлении (устья рек 
Невы, Волги, Д о н а ) .
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§ 133. Соответственные уровни

Если сравнить два граф ика колебаний уровней реки в двух пунк
тах, расположенных на бесприточном участке или с незначительной 
боковой приточностью, то нетрудно обнаружить большое сходство 
между этими граф иками (рис. 89 а) .  Уровни воды в двух пунктах, 
относящ иеся к одной и той ж е ф азе водного реж им а реки, назы 
ваю тся с о о т в е т с т в е н н ы м и .  Они отчетливо прослеживаю тся по 
отдельным максимумам и минимумам на граф иках колебаний уров
ней верхнего и нижнего пунктов наблюдений, при этом максимумы 
и минимумы в нижнем пункте наблю даю тся позж е по сравнению 
с верхним. Время запазды вания в наступлении соответственных 
уровней в нижнем пункте по сравнению с верхним, определяемое по 
характерны м точкам на граф ике уровней, равно времени добегания 
водной массы потока от одного пункта до другого. М еж ду соответ
ственными уровнями всегда существует отчетливо вы раж енная з а 
висимость, которую нетрудно изобразить графически (рис. 89 6 ). 
Эта кривая используется для краткосрочных прогнозов уровней на 
нижнем пункте по данным наблюдений на верхнем. Заблаговрем ен
ность прогноза равна времени добегания. И ногда строится серия 
таких кривых, охваты ваю щ ая большие участки рек. Ч асть кривых 
Зачитывает влияние на соответственные уровни боковой приточности.

Г Л А В А  33. РЕЧНОЙ СТОК

§ 134. Основные характеристики стока

Д ля количественной оценки стока рек применяются следующие 
его характеристики.

О б ъ е м  с т о к а  157 м® или км® — количество воды, протекающее 
в русле реки через данный замыкаю щ ий створ за  промежуток вре
мени Т суток,

\5 7 = 8 6 4 0 0 Q r  [м З ]= 8 ,6 4 -  [км^], (130)

где Q — средний расход в м®/с за  время Т  суток; 86 400 — число се
кунд в сутках.

М о д у л ь  с т о к а  М  л /(с  -км^) — количество воды, стекающей 
с единицы площ ади в единицу времени,

(131)

где F — водосборная площ адь в км^.
С л о й  с т о к а  Y — слой воды в миллиметрах, равномерно р ас

пределенной по площ ади F и стекающей с водосбора за  некоторый 
промеж уток времени Т  суток,

(132)
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Слой стока за  год в миллиметрах:

К о э ф ф и ц и е н т  с т о к а  г\ —  отношение величины слоя стока 
с  данной площ ади за  некоторый промеж уток времени к величине 
слоя атмосферных осадков, выпадаю щ их на эту площ адь за тот же

Y
промеж уток времени, т. е. т )= — , 0 ^ т ) : ^ 1 .

А
Коэффициент стока — величина безразм ерная.

§ 135. Ф ормирование стока рек

Сток образуется в результате выпадения дож дей или таяния 
снега и льда в горах. В обоих случаях часть воды, поступившей на 
поверхность земли, затрачивается преж де всего на заполнение отри
цательных форм микрорельефа (углублений) и на впитывание 
в почву. Только после заполнения отдельных углублений и притом 
после того момента, как  интенсивность дож дя или таяния снега и 
льда станет превосходить интенсивность инфильтрации, возникает 
сток.

Вода стекает по поверхности земли обычно не сплошным слоем, 
а в виде отдельных тонких струй или ручейков, которые сливаю тся 
вместе, доходят до русел сначала временных водотоков, а потом об
разую т постоянные потоки, несущие свои воды в сформировав
ш емся русле. Сток, происходящий по поверхности земли, назы вается 
п о в е р х н о с т н ы м  или с к л о н о в ы м  с т о к о м .  Сток, происхо
дящ ий по русловой сети водосбора, назы вается р у с л о в ы м  или 
р е ч н ы м  с т о к о м .  Поверхностный сток не отож дествляется с по
нятием поверхностные воды. К  поверхностным водам относятся 
воды рек, озер, водохранилищ.

Во многих местах, как, например, в лесной зоне, поверхностный 
сток, как  правило, невелик, а иногда и отсутствует вовсе. Больш ая 
часть дождевых и снеговых вод стекает иными путями. П росачи
ваясь  через почву, эти воды пополняют запасы  почвенных и грун
товых вод и попадаю т в речную сеть подземными путями в виде поч
венно-грунтового стока из зоны аэрации и собственно грунтового 
из более глубоких водоносных горизонтов. В связи с этим выде
ляется почвенный (подповерхностный) сток и подземный (грунто
вой) сток. Речной сток является суммарным поверхностным и под
земным стоком.

Суммарный речной сток путем расчленения гидрографа делят на 
две составляющие: на поверхностный (паводочный) и подземный 
сток. Последний является наиболее устойчивым,

В различных ландш афтны х зонах и внутри зон соотношения ме
ж ду  поверхностным и подземным стоком неодинаковы, что создает 
специфические особенности реж им а речного стока и его распреде
ления по территории.

У=31,54М. (133)
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Растительность

Сток представляет собой сложный природный процесс, обуслов
ленный влиянием комплекса физико-географических факторов и хо
зяйственной деятельности.

Основными факторами стока, определяющими его развитие, яв 
ляю тся климатические. Н а общем фоне воздействия клим ата на 
формирование стока и его величину проявляется влияние других, 
неклиматических факторов. Влияние их тем заметнее, чем меньше 
разм еры  бассейна и чем короче период, за  который рассм атрива
ется это влияние.

К лимат воздействует на сток не только непосредственно, но и 
через другие природные факторы: почву, растительность, рельеф. 
Все эти факторы  находятся 
в постоянном взаимодействии.

Действие различных при
родных факторов проявляется 
по-разному. Одни из них спо
собствуют стеканию атмосф ер
ных осадков по земной поверх
ности, другие зам едляю т сток 
или вовсе исключают возм ож 
ность его образования. Одним 
ф акторам , а такж е их взаимо- {климат 
действию между собой принад
леж ит главная роль в процессе 
ф ормирования речного стока, 
другим — второстепенная (рис.
90).

Влияние физико-географи
ческих факторов сказы вается и 
на величине годового стока и 
на его режиме.

В заимосвязь меж ду стоком 
и физико-географическими 
ф акторами раскры вается при 
изучении стока как  э л е м е н 
т а  в о д н о г о  б а л а н с а .  Д ля
любого речного бассейна можно составить уравнение водного 
баланса. Д л я  отдельного конкретнего года это уравнение имеет 
вид

X ^ Y + Z + U ,  (134)

где Z  — сумма атмосферных осадков; F = Уд+5^г — полный речной 
сток (Уп — поверхностный сток, Уг — грунтовой сток); Z — испаре
ние; и  — накопление или расходование влаги в бассейне.

Если в данном году сумма атмосферных осадков больше суммы 
величин стока и испарения, то происходит накопление влаги в бас
сейне и величина U входит в уравнение (134) со знаком плюс (-Ь ), 
в противном случае — со знаком минус (— ). П редполагая, что за  
длительный период времени накопление и расходование влаги

Рис. 90. Схема взаимосвязи речного стока 
с основными физико-географическими 

факторами (по М. И. Львовичу).
1 — важ ны е воздействия, 2 — второстепенные 

воздействия.
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взаимно компенсируется, нетрудно получить уравнение водного б а
ланса для среднего года за  многолетний период

Y = X - Z ,  (135)

где X , Y , Z  — средние многолетние величины осадков, стока и испа
рения. Это уравнение справедливо для случая, когда поверхностный 
и подземный водоразделы  совпадают. При несовпадении водораз
делов происходит или постоянное поступление вод из соседнего бас
сейна, или отдача их W. В этом случае уравнение водного баланса 
будет иметь вид

■ r = Z - Z + ^  (136)

§ 136. Влияние климатических факторов на сток

Анализ уравнения водного баланса речных бассейнов за  много
летний период Y = X ~ Z  позволяет сделать вывод, что средний мно
голетний сток зависит преж де всего от климатических факторов, 
а затем  уж е от всех других природных факторов, оказываю щ их 
влияние главным образом на впитывание воды в почву и испарение. 
Расход воды на инфильтрацию  зависит от свойств почвы, а испаре
ние почвенной влаги — от соотношения тепла и влаги в речном бас
сейне. При большом содержании воды в почве испарение ограничи
вается количеством поступающего тепла, при малом оно зависит от 
наличия влаги в почве. В последнем случае тепловые ресурсы позво
лили бы испариться большему количеству воды, но из-за относи
тельно малого ее содерж ания в почве испаряться нечему.

И спарение с поверхности речного бассейна слагается из испа
рения с почвы, вклю чая транспирацию  растений, с поверхности во
доемов, находящ ихся на его территории, и с поверхности снежного 
покрова. Если испарение с водной поверхности и с поверхности снега 
определяется метеорологическими'ф акторами, то суммарное испа
рение с поверхности суши, помимо метеорологических факторов, з а 
висит от содерж ания воды в почве, их водно-физических свойств и 
характера растительного покрова.

Процесс транспирации растений зависит не только от соотноше
ния тепла и влаги, но и от физиологических особенностей растений. 
Все это явилось причиной, почему обычно величина испарения с по
верхности речных бассейнов определяется суммарно, хотя в послед
нее время стали появляться способы дифференцированной оценки 
испарения с различных угодий. Д л я  этой цели служ ат результаты  
экспериментальных исследований на воднобалансовых станциях.

Впервые правильная и научно обоснованная оценка роли от
дельных факторов в испарении с поверхности речных бассейнов 
была сделана Э. М. Ольдекопом в его работе «Испарение с поверх
ности речных бассейнов» (1911 г.). Ольдекоп исходил при этом из 
следующих положений. При малых количествах осадков они пол
ностью испаряются. По мере увеличения количества осадков вели
чина испарения возрастает. Но это увеличение испарения продол
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ж ается до некоторого предела, соответствующего определенному 
количеству осадков. При дальнейш ем увеличении их добавочные 
порции осадков уж е не вызываю т увеличения испарения, а затрачи 
ваю тся иа сток, и величина испарения становится почти постоянной. 
Эту предельную величину испарения Ольдекоп назвал  максимально 
возможным испарением.

Д ля  расчета средней годовой величины испарения применяются 
методы М. И. Будыко и А. Р . Константинова. В основе м е т о д а  
Б у д ы к о  леж ит уравнение связи между тепловым и водным б а 
лансом территории. В общем виде это уравнение показы вает зави-

2 мм

Рис. 91. Номограмма для вычисления средней многолетней величины испа
рения (по М. И. Будыко).

симость м еж ду коэффициентом испарения —  и отношением радиа-
А

ционного баланса R  к теплу LX,  затрачиваем ому на испарение 
осадков;

т = / ( т ж ) .  ('3?)

где L  — скрытая теплота испарения.
В аридных условиях при малых величинах осадков X  все осадки 

Z  R
испаряю тся; — 1 и - p v  велико. В гумидной зоне по мере увели- 

А L A
чения осадков величина испарения растет, но при ограниченных за-

Rпасах тепла не мож ет превзойти максимально возможную: Z o = — .
Z R '

Таким образом, —  и уменьшаются.
X LiX

18 Зак. № 266 273
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Д л я  удобства расчетов зависимость (137) представлена в виде 
номограммы (рис. 91), позволяю щ ей по средней годовой сумме осад
ков и годовой величине радиационного баланса определить годовую 
величину испарения.

М е т о д  К о н с т а н т и н о в а  основан на анализе процессов 
турбулентного обмена водяного пара в атмосфере, обусловливаю 
щих испарение. Д л я  расчета испарения методом турбулентной диф
фузии необходимо иметь данные измерений градиентов тем пера
туры, влаж ности воздуха и скорости ветра в приземном слое. Кон
стантинов показал, что эти градиенты меняются с изменением 
температуры и влаж ности воздуха, измеряемых на высоте 2 м. И с
пользуя эту зависимость, Константинов составил номограмму 
(рис. 92), позволяющую определить норму годового испарения Z  
по средним годовым температуре Г и влаж ности воздуха е, полу
чаемым по наблю дениям на сети метеорологических станций.

Рис. 93. Кривые зависимости 
стока (У) и испарения (Z) от 
осадков (X) при некотором зна
чении максимально возможного 

испарения (Zo).

Существуют и другие методы расчета испарения, излагаемые 
в специальных руководствах. Д о недавнего времени широко исполь
зовались методы П. С. Кузина и Б. В. П олякова.

При наличии осадков и стока величина суммарного испарения 
за  многолетний период мож ет быть определена из уравнения вод
ного баланса Z  =  X  — Y. Это наиболее простой и вместе с тем наи
более точный метод. Подобные расчеты суммарного испарения поз
волили построить карты  испарения и дали  обширный материал для 
разработки  методов определения величины испарения с поверхно
сти суши по метеорологическим данным, упоминаемым выше. З н а 
чение этих методов заклю чается в том, что они позволяю т опреде
лить величину испарения с поверхности любого речного бассейна.

Особенности влияния осадков на величину среднего многолет
него стока нетрудно выяснить при помощи уравнения водного б а 
ланса, если в нем заменить величину испарения его значением, опре
деляемым по формуле Будыко. В таком случае это уравнение при
нимает вид

У = Х - / { Х ,  Zo),

где f {X,  Z o )— функция, вы раж аю щ ая зависимость испарения от 
осадков и максимально возможного испарения.

Н а рис. 93 изображ ены  зависимости испарения и стока от осад
ков в соответствии с этой формулой при некотором определенном 
значении Zo. Д л я  отдельных интервалов значений X  на кривой, изо
браж аю щ ей зависимость стока от осадков, эта зависимость может
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быть вы раж ена с известным приближением линейным уравнением 
вида у  =  ах-\-Ь.  Д л я  нижней части кривой, т. е. при малых количе
ствах осадков, когда больш ая часть их затрачивается на испарение, 
коэффициент а мал. По мере увеличения количества осадков все 
больш ая часть их идет иа формирование стока, поэтому коэф ф и
циент а возрастает и постепенно приближ ается к единице. Эти тео
ретические кривые впервые были даны Э. М. Ольдекопом.

Различия в зависимости годового стока от осадков позволили 
Ольдекопу установить два крайних типа речных бассейнов. К од
ному типу относятся те из них, для которых указанная зависимость 
уклады вается в нижней части кривой, изображенной на рис. 93. Эти 
бассейны располагаю тся в зоне недостаточного увлаж нения. Д ля  
рек этой категории зависимость стока от осадков вы раж ена менее 
отчетливо, чем зависимость испарения от осадков. К  рекам  второй 
категории, по Ольдекопу, относятся реки, бассейны которых распо
ложены в зоне устойчивого избыточного увлаж нения. Д ля  этих рек 
зависимость стока от осадков вы раж ена более отчетливо, чем зави 
симость испарения от осадков; величина испарения определяется 
здесь преимущественно тепловым режимом. Очевидно, бассейны 
рек, расположенные в зоне неустойчивого увлаж нения, занимаю т 
промежуточное положение. Д анны е фактических наблюдений хо
рошо подтверж даю т справедливость сказанного.

Д о тех пор, пока было очень мало данных о речном стоке, для 
его определения производились расчеты испарения по различным 
эмпирическим ф ормулам или номограммам. Н а основании формулы 
(135), располагая данными об осадках, оценивался речной сток. 
В настоящ ее время в СССР и во многих других странах появилось 
достаточно данных непосредственных измерений стока, поэтому от
пала необходимость его определения по испарению и осадкам. С ле
дует еще учитывать, что д аж е  наиболее надеж ны е расчетные методы 
испарения не исключают существенных погрешностей при расчете 
стока по разности X  — Z.

Влияние климатических факторов прослеживается и на измене
нии относительной величины стока, выраженной в виде коэффици

ента стока т ]=  — , где У — средний многолетний сток в миллимет- 
А

рах, X  — средняя многолетняя сумма осадков за  год, выпадаю щ их
в пределах данного бассейна. Зам еняя в этой формуле величину У 
равной ей величиной X  —  Z, получим

(138)

Из  этой формулы следует, что коэффициент стока зависит от го
довой суммы осадков и тех факторов, которые определяю т величину 
испарения Z. Выше уж е отмечалось, что величина Z растет медлен
нее, чем годовая сумма осадков, и что начиная с некоторой вели
чины X  величина Z становится почти постоянной. Отсюда следует,
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что с увеличением X  дробь —  уменьш ается, а следовательно, коэф-
Л.

фициент стока растет. С праведливость этого положения хорошо под
тверж дается фактическими данными. В зоне избыточного у вл аж 
нения, в северных районах, коэффициент стока достигает 0,80, в то 
врем я как  в степных и полупустынных районах он падает нил^е 0,1. 
Зависимость стока и его коэффициента от климатических факторов 
была полож ена в основу разработки  расчетных формул коэффици
ента стока, широко применявшихся ранее для определения стока 
при отсутствии гидрометрических наблюдений на реках.

§ 137. Влияние почвы на сток

Влияние почвенного покрова на сток и его подземную и поверх
ностную составляю щ ие осущ ествляется через процессы инф ильтра
ции и испарения. В зависимости от сочетания тех или иных водно
физических свойств почв при данных особенностях клим ата увели
чивается или уменьш ается то количество влаги, которое 
задерж ивается в верхнем слое почв и почво-грунтов зоны аэрации
и, следовательно, может быть израсходовано в дальнейш ем на ис
парение и транспирацию  растениями. С другой стороны, этими же 
условиями определяется и то количество влаги, которое выходит за 
пределы активного слоя почв и расходуется на пополнение запасов 
грунтовых вод, участвуя в дальнейш ем в питании рек этими во
дами.

Воздействие почвенного покрова на сток и другие элементы вод
ного баланса раскры то в предложенных М. И. Львовичем теорети
ческих схемах. П редставленные на рис. 94 теоретические кривые 
характеризую т изменчивость элементов водного баланса в зависи
мости от инфильтрационной и водоудерживаю щ ей способности почв. 
Рассм атриваю тся два случая совокупного воздействия этих свойств.

В первом случае инфильтрационная и водоудерж иваю щ ая спо
собности усиливаю тся параллельно. По мере усиления этих свойств 
непрерывно увеличивается расход на испарение и транспирацию. 
Поверхностный сток уменьш ается, а расход на пополнение запасов 
грунтовых вод увеличивается, хотя и незначительно. Это происходит 
до некоторых оптимальных величин впитывания влаги в почву и 
удерж ания ею воды. При этих сочетаниях поверхностный сток до
стигает минимума, а подземный — максимума. По мере дальней
шего усиления инфильтрационной и водоудерж иваю щ ей способно
сти создаю тся условия, при которых атмосферная влага, интенсивно 
впитываясь в почву, удерж ивается в ней и в основном расходуется 
на испарение. Полный речной сток уменьш ается (рис. 94 а ) .

Во втором случае при слабой инфильтрационной и относительно 
высокой водоудерж иваю щ ей способности вся атмосферная вода 
стекает по поверхности почвы. При малом содерж ании воды в по
чве испарение мало (нечему испаряться) и нет пополнения запасов 
Подземных вод. При относительно высокой инфильтрационной и 
слабой водоудерж иваю щ ей способности в пределе вся вода,

2,
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поступаю щ ая на поверхность, просачивается вглубь и расходуется 
на питание подземных вод. В этих условиях отсутствует поверх
ностный сток и испарение мало. При некоторых средних значениях 
рассматриваемы х свойств почв и удерж ания воды в почве в преде
лах распространения корневой системы растений суммарное испа
рение велико. Изменения полного речного стока обратны изменению 
испарения (рис. 94 6 ). При слабом впитывании воды в почву реч
ной сток формируется за  счет поверхностного стока, при малой 
аккумуляции воды в почве и высокой инфильтрации — за  счет пи
тания подземными водами.

Рассмотренные схемы характеризую т влияние почвенного по
крова на сток и другие элементы водного баланса в чистом виде.

ВоОоудерживающая способность-^ -^Водоуаерживающая способность

Рис. 94. Принципиальные схемы зависимости поверхностного стока {!),  
испарения (2), питания рек подземными водами (3) и полного реч
ного стока (4) от инфильтрационной и водоудерживающей способно
сти почвенного покрова при совместном их действии и осадков (5)

(по М. И. Львовичу).
а  — прям ое соотнош ение инф ильтраципкной и водоудерж иваю щ ей способности,

б — обратное соотношение.

вне воздействия других факторов, при постоянстве атмосферных 
осадков.

К ак  известно, водно-физические свойства почвы меняются с из
менением ее влажности, а так  как  влаж ность почвы испытывает се
зонные колебания, то и соотношения элементов водного баланса не 
остаю тся постоянными, меняется и структура речного стока. И зло
женные общие закономерности имеют принципиальное значение и 
характеризую т тенденцию изменения речного стока под влиянием 
основных свойств почвенного покрова. Примеры количествен
ного воздействия почвенного покрова на режим речного стока не 
единичны.

§ 138. Влияние геологического строения речного бассейна на сток

Геологическое строение речного бассейна определяет условия н а
копления и расходования подземных вод, питающих реки. В связи 
с этим литологический состав горных пород, характер их залегания
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и глубина водоупоров являю тся существенными ф акторами форми
рования стока, влияющими на его величину и распределение во 
времени. Н аиболее отчетливо это влияние проявляется при наличии 
мощных горизонтов хорошо водопроницаемых рыхлых или трещ ино
ватых пород, воды которых дренирую тся речными долинами. В лия
ние это усиливается при хорошей инфильтрационной способности 
почв и грунтов зоны аэрации. В этих условиях горные породы яв 
ляю тся аккумуляторами влаги, обусловливаю щими равномерное 
питание рек. Речной сток оказы вается зарегулированным, и его ве
личина мож ет быть больш е по сравнению с величиной стока б ас
сейна реки, сложенного слабо водопроницаемыми породами.

Велико влияние на сток закарстованны х горных пород, слагаю 
щих речные бассейны. Интенсивность этого влияния зависит такж е 
от типа и возраста карста. В карстовых районах, особенно там , где 
закарстованны е породы не покрыты четвертичными отложениями, 
поверхностный сток обычно отсутствует, атмосферные осадки по
глощ аю тся воронками, польями, просачиваю тся по трещ инам и по
полняют запасы  подземных вод. Пути подземного стока весьма 
разнообразны , и не всегда область питания и распространения под
земных вод совпадает с областью  дренирования их реками. Это х а 
рактерно для областей распространения карста.

Так, в центральной части Силурийского закарстованного плато 
реки отсутствуют, так  ж е как  и в области Крымской Яйлы, весьма 
обильно орошаемой осадками. Реки, берущ ие начало в периферий
ной части Силурийского плато, отличаются повышенным стоком. 
О бласть максимального стока Яйлы располагается в зоне обильных 
выходов грунтовых вод на высоте располож ения глинистых слан
цев, подстилающ их карстую щ иеся известняки. При несовпадении 
поверхностного и подземного водоразделов под влиянием различ
ного характера водообмена влияние карста на речной сток может 
быть положительным (сток увеличивается) и отрицательным (сток 
уменьш ается) по сравнению с зональным стоком (табл. 23).

Отчетливое влияние карста проявляется на величине стока и ре
ж име рек с малыми площ адями водосборов. Примеры влияния к а р 
ста на речной сток многочисленны. Они приводятся как  в советской 
(П. В. Молитвин, Л . А. Владимиров, В. А. Балков, О. Л . М аркова 
и д р .) , так  и в зарубеж ной литературе.

Отклонение речного стока от его зональной величины возможно 
такж е в случаях, когда речной бассейн заним ает то или иное поло
жение по отношению к области питания или разгрузки подземных 
вод артезианских бассейнов.

В области питания артезианских вод характерны  безвозвратные 
потери речного стока на просачивание в глубокие артезианские во
доносные горизонты. В области разгрузки артезианских вод реки 
получают дополнительное питание. Н а это явление обращ ает вни
мание Б. И. Куделин. Так, согласно его исследованию, потери реч
ного стока на водосборах рек Д нестровско-Донецкой впадины (б ас
сейн верхней части Сейма и его притоков), расположенных в об ла
сти питания артезианского бассейна, достигаю т в среднем за  год
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Таблица 23

Влияние карста на сток рек

Площадь Закарсто- Средние годовые величины, мм Разность
между

Р ека бассейна 
F  км®

вЕнная 
часть в % 

[от F осадки
сток ф ак
тический

сток,зо 
нальный

фактическим 
и зональным 
стоком, мм

Летимбро 
Сансобия 
Нера . . 
Анио . .

Р е к и
33
41

4020
1115

И т а л и и
15 

100 
85 
76

(по м . И. Львовичу)
1360 744 700
1376 950 700
1027 714 450
1215 845 530

+ 4 4
+ 250
+ 264
+ 315

Р е к и  б а с с е й н а  С о с ь в ы
Сарайная . . 
Кедровый руч. 
Студеный руч.

48,2
22,4

4 ,95

22
31

100

( Урал)
479 
445 
445

(по П. В. Молитвину)
38
97

340

196
187
187

— 158
—90

+ 153

от 1 Д О  2 л /(с -к м ^ ). Аналогичное явление прослеживается в обла
сти питания Азово-Кубанского артезианского бассейна.

С геологическими ф акторами стока тесно связано воздействие на 
величину стока глубины эрозионного вреза. По мере углубления 
эрозионного вреза увеличивается вероятность прорезания руслом 
водоносных горизонтов и увеличения питания рек подземными во
дами.

Глубина эрозионного вреза обычно возрастает с увеличением 
площ ади водосбора. В связи с этим при одинаковых климатических 
условиях величина годового стока за  счет слабого питания подзем
ными водами оказы вается меньше на малых и временных реках, чем 
на средних реках, полностью для данных условий эрозионного вреза 
дренирующих подземные воды. Различия стока малых и средних 
рек в соответствии с зональным распределением глубин залегания 
грунтовых вод уменьшаются в районах с влаж ным климатом и уве
личиваю тся в засуш ливых районах. При сравнении средних вели
чин годового стока с разм ерам и площ ади речного бассейна подра
зумевается именно эта  закономерность: площ адь в данном случае 
является показателем  глубины эрозионного вреза, полноты дренаж а 
подземных вод реками, а не генетическим фактором.

§ 139. Влияние растительности на речной сток

Непосредственное влияние растительности на сток сравнительно 
невелико. Оно заклю чается в увеличении шероховатости земной по
верхности, вследствие чего зам едляется стекание воды по поверх
ности земли и увеличивается возможность инфильтрации влаги 
в почву. В значительно большей мере проявляется влияние расти
тельности, в особенности леса, на отдельные элементы водного б а
ланса бассейнов: просачивание, испарение, отчасти осадки.
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Теоретические исследования и экспериментальные наблюдения 
за  элементами водного баланса на опытных водосборах, логах, об
лесенных и открытых, как в нашей стране, так  и за  рубежом позво
лили ученым сделать следующие выводы относительно различия 
в структуре водного баланса поля и леса.

1. О садков в лесу мож ет вы падать больше, чем на открытой тер
ритории. Это различие связано с изменением циркуляции воздуха 
над лесом и улучшением благодаря этому условий конденсации ат
мосферной влаги. Высота снега в лесу увеличивается за  счет пере
носа его с полей на опушки леса, особенно заметного в лесостепной 
и степной зонах.

2. Н е все осадки достигаю т поверхности почвы. Часть их зад ер 
ж ивается кроной деревьев (в хвойном лесу больше, в лиственном 
меньше) и испаряется.

3. Суммарное испарение в лесу мож ет быть и больше и меньше, 
чем в поле. Это зависит от хозяйственного освоения территории, 
типа леса, продуктивности лесных и полевых угодий. Так, в сосно
вых лесах расход влаги на испарение меньше, чем в еловых и бере
зовых, а на высокопродуктивной паш не больше, чем в малопродук
тивном лесу.

При оценке расхода воды лесом и полем нужно иметь в виду з а 
висимость расходной части водного баланса от приходной. Эта з а 
висимость хорошо вы раж ена в районах недостаточного увлаж н е
ния, где максимально возможное испарение превосходит осадки. 
В таких условиях расход воды лесом или полем зависит не столько 
от потребностей их в воде, сколько от наличия воды, а в лесу ее 
обычно больше, чем в поле.

4. В лесу, как  правило, водопроницаемость почвы выше, чем 
в поле. Этому способствует не только мощ ная корневая система д е 
ревьев и подлеска, но и лесная подстилка. Значительная роль при
надлеж ит такж е рыхлым, частью оструктуренным, богатым гуму
сом верхним слоям почвы в лесах. Л есная подстилка обладает 
большой влагоемкостью  и предохраняет почвенные поры от заи ли 
вания. Водопроницаемость лесных почв велика, но неодинакова. 
В естественных условиях просачивание воды в почву зависит от 
типа леса, возраста древостоя и степени изреживания. Дубовые, 
сосновые, ясеневые насаж дения, обладая глубокой и разветвленной 
корневой системой, повышают водопроницаемость почвы по сравне
нию с почвой в еловых насаж дениях.

5. Поверхностный сток как  снеговых, так  и дождевых вод в лесу 
крайне мал. Это является следствием хорошей инфильтрационной 
способности лесных почв. Просачиванию  воды в почву весной спо
собствуют к тому ж е относительно меньшие интенсивность снего
таяния весной  ̂ и глубина промерзания почвы зимой по сравнению 
с полем. Н ередко дожди, вызываю щ ие хорошо выраженные паводки 
в речных бассейнах, лишенных леса, в лесу не образую т паводоч- 
ного стока. П рактически отсутствует весенний поверхностный сток

Н а площади, частично занятой лесом и полем.
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в сосновых лесах, произрастаю щ их на песчаных почвах. Он наблю 
дается в хвойных на супесчаных почвах и несколько возрастает 
в смешанных и лиственных насаж дениях на суглинистых, подзоли
стых почвах. Примером влияния облесенности водосборов на сни
жение поверхностного стока могут служить наблю дения гидроме
теорологической обсерватории в Каменной степи (табл. 24).

Таблица 24
Основные элементы водного баланса различно облесенных балок 

в период весеннего половодья 
Каменная Степь, средние за 1950—1960 гг.

Водосбор Облесенность, Снегозапасы и 
осадки, мм

Поверхност
ный сток, мм

Коэффициент
стока

Балка Селекцентровская 
Балка Безымянная . . 
Балка Малые Озерки . .

18,8
8,0
2,0

99
113
75

7 ,4
37
31

0,075
0,32
0,41

6. В лесу питание грунтовых вод более обильное, чем в поле. При 
дренировании подземных вод речной сетью это приводит к увели
чению грунтового стока в реки и формированию устойчивой межени. 
В этом большое водоохранное и регулирующее значение леса.

7. Рубки леса, выпас скота наруш аю т лесную подстилку, ухуд
шают инфильтрационную способность почв и видоизменяю т водный 
баланс. Степень этого влияния разная . П осле механизированных ру
бок с применением трелевочных тракторов водоохранное значение 
лесов д аж е  после возобновления древостоев надолго ослабляется 
вследствие ухудшения водорегулирующей способности лесных почв.

Вопрос о влиянии леса на сток оставался в течение долгого вре
мени дискуссионным. В настоящ ее время можно считать установ
ленным, что влияние лесов на водность (модули стока) зависит от 
ряда причин и не может реш аться одинаково при различных при
родных условиях и хозяйственной деятельности человека. П реж де 
всего следует иметь в виду, что распространение лесов и сток в есте
ственных условиях находятся в тесной зависимости от климата. При 
одинаковых климатических условиях и одинаковой лесистости это 
влияние зависит от геоморфологических условий, с которыми тесно 
связаны  процессы стекания воды по поверхности земли, положения 
зеркала грунтовых вод, физических и водных свойств почвы, состава 
и полноты насаждений, способов рубки лесов и характера и продук
тивности поля, с которым сравнивается сток облесенных территорий.

В лага, просачиваю щ аяся в почву в лесных бассейнах, попадает 
в речную сеть почти исключительно подземным путем. Н а малых ре
ках обычно вследствие незначительной глубины эрозионного вреза 
русел значительная часть воды уходит за  пределы бассейнов и тем 
самым переходит в категорию безвозвратных для этих бассейнов 
потерь. При одинаковых разм ерах водосборов малых речных бас
сейнов, одинаковых климатических и гидрогеологических условиях 
величина безвозвратных потерь на инфильтрацию возрастает с уве
личением лесистости, а следовательно, происходит и уменьшение
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стока. Так, например, по данным В алдайской гидрологической л а 
боратории (лесная зо н а), сток в безлесном бассейне Приусадебного 
лога (площ адь водосбора 0,36 км^) в среднем годовом равен 255 мм. 
в бассейне ж е лога Таежного (0,45 км^) при лесистости 98% сток 
сниж ается до 192 мм. Н а П ридеснянской станции при лесистости 
90% сток составляет 50 мм, при лесистости 33% — 92 мм. По мере 
увеличения площ адей водосборов вследствие увеличения глубины 
эрозионного вреза речных русел все больш ая часть просачиваю 
щихся вод возвращ ается в речную сеть данного бассейна в связи 
с усилением ее дренирующ ей роли. В соответствии с этим различия 
в стоке безлесных и лесистых бассейнов постепенно сглаж иваю тся.

К ак уж е отмечалось выше, в крупных речных бассейнах влияние 
неклиматичёских факторов, в том числе и леса, становится менее 
явным и выявить это влияние в «чистом» виде труднее вследствие 
совместного компенсирующего действия других факторов. Следует, 
кроме того, отметить, что по мере увеличения речных бассейнов р а з 
личия в лесистости крупных речных бассейнов обусловливаю тся и 
климатическими причинами, т. е. теми же, что и различия в стоке.

§ 140. Влияние рельеф а на речной сток

Непосредственное влияние уклонов местности на речной сток 
сравнительно невелико, вследствие того что роль инфильтрационной 
способности почв перекрывает зависящ ее от этого ф актора увеличе
ние или уменьшение скорости стекания вод по земной поверхности. 
Больш ое влияние рельеф оказы вает на отдельные элементы водного 
баланса речных бассейнов: осадки, инфильтрацию  влаги в почво- 
грунты и испарение. Это влияние рельефа проявляется различно 
в зависимости от крупности его форм. Особенно значительно оно 
в горах, где с высотой местности увеличивается годовая сумма осад
ков, сниж ается тем пература воздуха, следствием чего является 
уменьшение испарения и соответственно увеличение стока. С высо
той, как  правило, увеличивается доля твердых осадков, что приво
дит к увеличению коэффициента стока, а следовательно, и величины 
стока, а так ж е  к существенному изменению водного реж има, 
наиболее выраженному на высокогорных реках с ледниковым пи
танием.

Таким образом, вертикальная поясность климатических ф акто
ров стока вызы вает вертикальную  поясность величин стока. Это об
стоятельство позволило ряду гидрологов в Советском Союзе и за 
рубежом установить эмпирические зависимости величин годового 
стока от средней высоты водосборов. Т ак как  изменение количе
ства осадков с высотой носит локальный характер  (влияет ориенти
ровка горных склонов, степень защ ищ енности, экранизации района 
от влагоносных масс воздуха), а изменение стока обусловливается 
геологическими и почвенными условиями, резко меняющимися 
в горах, то и зависимости стока от высоты водосборов являю тся по
районными. Такие зависимости используются для пространственной 
интерполяции величин речного стока, что позволяет составлять
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карты стока и для сложных горных условий при ограниченности 
исходных данных.

В горах происходит перераспределение твердых осадков в реч
ном бассейне. В горных котловинах, глубоких ущ ельях, у подножия 
горных склонов в результате схода снежных лавин и ветровой ми
грации скапливаю тся большие массы снега, талы е воды которых 
служ ат источником питания горных рек в летний период.

В равнинных, особенно степных, районах ветер сносит снег с от
крытых склонов в балки, овраги, речные долины. П одобная акку
муляция снега в гидрографической сети приводит к увеличению по
верхностного стока снеговых вод. При наличии бессточных пониже
ний на водосборах снеговые и дож девые воды аккумулируются 
в них и расходую тся в дальнейш ем на инфильтрацию  и испарение, 
оказы вая таким образом косвенное влияние на сток и его распре
деление в году.

§ 141. Влияние озерности на годовой сток рек

С изменением озерности изменяются соотношения между площ а
дями, покрытыми водой и заняты ми сушей. И спарение ж е с водной 
поверхности и с поверхности суши неодинаково, что влечет за  собой 
различия в величине испарения с поверхности речных бассейнов 
с различной озерностью. Если площ адь водосбора какой-либо реки 
равна F  км^ а озерность К о з ,  то площ адь, зан ятая  водой, составляет 
К о з Р  км^ а площ адь суши (1 — К о з ) Р  км^. При испарении слоя воды 
за  год с водной поверхности Z b , с  поверхности суши Z c  объем испа
рившейся воды составит:

с водной поверхности

с суши

W , = Z , { \ ~ K o s ) F .
Суммарный объем испарения ;

W,=Z^o3F+Z,  (1  -  /С оз) F,
или

Z = Z e  +  /C o3(Z3-Ze),

Т. е. испарение с бассейна с озерностью К о з  больше испарения 
с безозерного бассейна на величину Коз{2ъ — Zc), а следовательно, 
сток с бассейна с озерностью Коз на эту ж е величину меньше, чем 
с безозерного бассейна, так  как  увеличение испарения при постоян
стве осадков вызы вает уменьшение стока.

И спарение с водной поверхности и с поверхности суши изме
няется неодинаково в различных физико-географических условиях, 
а следовательно, и влияние озерности на величину годового стока 
неодинаково в различных районах. По данным А. С. Соколова, 
в лесной зоне при озерности, меньшей 10%, уменьшение годового
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стока относительно невелико (менее 10%). При озерности 30— 50% 
и более уменьшение стока в лесной зоне становится довольно значи
тельным и может достигать 50% и более. К югу влияние озерности 
на уменьшение годового стока быстро увеличивается.

§ 142. Влияние хозяйственной деятельности на сток

Хотя эта тема заслуживает специального изложения, ограни
чимся здесь лишь общими замечаниями. В современных условиях 
широкого использования водных ресурсов и проведения агрономи
ческих, агролесомелиоративных и гидромелиоративных мероприя
тий на обширных территориях страны хозяйственная деятельность 
человека воздействует как непосредственно на сток, так и на усло
вия его формирования. Создание водохранилищ (иначе говоря, уве
личение озерности) вызывает увеличение потерь воды на испарение, 
а следовательно, и некоторое уменьшение стока, в особенности в за 
сушливых районах. Но эта неизбежная издержка с избытком пере
крывается пользой от водохранилищ, позволяющих уменьшать сток 
в периоды паводков и увеличивать в периоды межени. Огромный 
размах строительства водохранилищ в Советском Союзе позволил 
увеличить ресурсы устойчивого речного стока страны почти на 25%. 
Это большое достижение народного хозяйства.

Искусственное орошение в зоне недостаточного увлажнения тре
бует водозабора из рек, создает совершенно новые условия водного 
режима почв, вызывает увеличение расхода воды на испарение и 
транспирацию и тем самым уменьшает величину стока рек. В ряде 
районов Средней Азии и Кавказа воды некоторых рек целиком раз
бираются на орошение и в настоящее время не достигают рек, в ко
торые они некогда впадали. Таковы, например, Зеравшан, прежде 
впадавший в Амударью, Сох, Исфайрамсай — притоки Сырдарьи 
и др. Водозабор на орошение из такой большой реки, как Сыр
дарья, достигает 40 % •

Распашка территории, полевые лесонасаждения, мероприятия, 
проводимые по повышению плодородия почв, вносят изменения 
в структуру водного баланса и тем самым влияют на сток, главным 
образом в результате изменений водно-физических свойств почв. 
При социалистическом ведении сельского и лесного хозяйства эти 
изменения в нашей стране носят направленный характер. Многие 
мероприятия, преследующие цель повышения биологической про
дуктивности полей, состоят в регулировании почвенной влаги: уве
личении влаги в почве путем задержания поверхностного стока или 
орошении в засушливых районах и ослаблении переувлажнения 
в районах избыточного увлажнения путем осушения.

Влияние земледелия на местный водный баланс территории и 
сток лучше изучено в зонах недостаточного и неустойчивого увлаж 
нения.

Широко применяемые в сельском хозяйстве осенняя пахота, глу
бокая тракторная вспашка, безотвальная пахота, снегозадержа
ние, создание полезащитных лесных полос и т. д. направлены на
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повышение влажности почв на пашне и в конечном итоге на повы
шение урожайности.

Наиболее существенное влияние на преобразование водного ба
ланса пахотных угодий в зоне недостаточного и неустойчивого ув
лажнения оказывает з я б л е в а я  в с п а ш к а .  Почва, вспаханная 
осенью, остается разрыхленной до весеннего снеготаяния и обла
дает способностью задерживать значительно большее количество 
талой воды за счет снижения поверхностного склонового стока по 
сравнению с почвой, вспаханной весной. Обобщенные Львовичем 
результаты экспериментальных исследований в разных природных 
зонах показывают, что под влиянием зяблевой пахоты поверхност
ный склоновый сток уменьшается; на юге лесной зоны СССР в 1,3— 
1,5 раза, в лесостепной в 1,5—2,5 раза, в степной зоне в 2,5—5 раз.

Лесные полосы предохраняют поля от сдувания с них снега, ак
кумулируют влагу, перехватывая склоновый паводочный сток. Этот 
гидрологический эффект может быть различным в зависимости от 
расположения лесных полос на склоне (поперек или вдоль него) и 
в зависимости от структуры и типа почв. При легких почвах лесные 
полосы аккумулируют больше воды по сравнению с тяжелыми.

Д о организации колхозного механизированного земледелия зяб
левая пахота почти не применялась, поэтому во время весеннего 
снеготаяния почва была уплотненной, а ее инфильтрационная спо
собность была более слабой. В этих условиях потери воды на сток 
с пашни были значительными, что способствовало увеличению по
верхностного склонового стока и усилению эрозионных процессов.

Отрицательное действие на водный режим почв оказывает, на
пример, нерегулируемый выпас скота. При длительном использова
нии земель под выпас скота происходит смена видового состава лу
говой растительности, снижается ее продуктивность, разрежается 
дернина, почвенный покров уплотняется. В результате, так ж е как 
при отсутствии зяблевой пахоты, инфильтрация в почву ухудшается 
и создаются условия для увеличения поверхностного стока. По срав
нению с целиной валовое увлажнение степных участков, используе
мых под выпас скота, меньше, а поверхностный сток с них больше.

В зоне избыточного увлажнения земледелие, очевидно, является 
менее действующим фактором формирования водного баланса тер
ритории по сравнению с мелиоративными мероприятиями: лесоме
лиорацией и эксплуатацией леса, использованием болотных масси
вов и заболоченных земель и их осушением. Гидрологическая роль 
всех этих мер усиливается при повышении урожаев и продуктивно
сти лесов на осушенных землях. Изучение влияния этих мероприя
тий на водный режим территорий и рек является одной из совре
менных проблем гидрологии.

§ 143. Понятие о норме стока

Сток рек меняется из года в год. В этих колебаниях нет строгой 
закономерности. Вместе с тем величина годового стока колеблется 
около некоторой средней величины, причем амплитуда таких коле
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баний неодинакова в различных физико-географических районах. 
Ряд величин годового стока можно рассматривать как ряд «слу
чайных» величин. В математической статистике ряд, образованный 
случайными величинами, называется в а р и а ц и о н н ы м  р я д о м .  

Одной из основных характеристик вариационного ряда является
норма — средняя арифметическая величина (У), вычисляемая по 
формуле

V-- (139)

где ^  Уг — сумма членов вариационного ряда; п —  число его членов. 
1

Предполагается, что норма стока представляет собой устойчи
вую величину, т. е. средняя арифметическая величина, вычисленная

■ Ш О  -3 0 0 0  -2 0 0 0  -1 0 0 0
Годы

1000 2000

Рис. 95. Колебания увлажненности Евразии и Северной Аме
рики (по А. В. Шнитникову).

за достаточно длительный период, остается постоянной независимо 
от прибавления новых членов к вариационному ряду. Понятие об 
устойчивости нормы стока является не совсем верным. Климатиче
ские факторы на больших пространствах не остаются неизменными 
в течение длительных периодов, не только доисторических, но и ис
торических. Имеется ряд свидетельств изменений климата, которые, 
естественно, вызывают изменения величин стока. На рис. 95 пока
заны колебания увлажненности Евразии и Северной Америки, полу
ченные А. В. Шнитниковым по геологическим и историческим дан
ным за длительный период времени. Эти колебания носят цикличе
ский характер с длительностью циклов около 1800 лет; влажные 
циклы сменяются засушливыми и на смену последним вновь при
ходят влажные. Помимо циклических колебаний стока, вызванных 
циклическими ж е колебаниями климатических факторов, изменения 
стока вызываются хозяйственной деятельностью человека. Эти из
менения ыосят обычно односторонне направленный характер. Учи
тывая циклические колебания стока, принято считать н о р м о й  г о 
д о в о г о  с т о к а  среднюю арифметическую его величину, вычи
сленную за длительный период, включающий не менее двух полных 
циклов колебаний стока. Цикл состоит из двух фаз водности — мно
говодной и маловодной.
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Для установления периода вычисления нормы стока в практике 
гидрологических расчетов используется так называемая р а з н о с т 
н а я  и н т е г р а л ь н а я  к р и в а я ,  дающая наглядное представле
ние о циклах колебаний стока в пределах периода гидрометриче
ских наблюдений (рис. 96). Такую кривую удобно строить в относи

тельных отклонениях — в модульных коэффициентах (где
Мер

Mi  — модуль стока г-того года, Мер — средний модуль за весь пе-
t

риод наблюдений). Кривая 2 ]  (Д'г — 1) = ф (0  Дает представление
1

о нарастающей сумме отклонений годовых модульных коэффициен
тов Кг от среднего многолетнего значения Д'ор =  1. Период времени,

Рис. 96. Разностная интегральная кривая модульных коэффи
циентов годового стока р. Западной Двины у г. Витебска.

для которого участок кривой наклонен вверх относительно горизон
тальной линии (тангенс угла наклона прямой, соединяющей начало 
и конец отрезка кривой, больше единицы), соответствует многовод
ной фазе, а период, для которого участок кривой наклонен вниз 
(тангенс угла наклона меньше единицы), соответствует маловод
ной фазе. Средний модульный коэффициент для любого отрезка 
времени может быть вычислен по формуле

/Сср=1- к - In

где /к и /н — конечная и начальная ординаты интегральной кривой 
для рассматриваемого периода; п  — число лет в этом периоде.

Очеврщно, что Т̂ 'ср за период, включающий одинаковое число ма
ловодных и многоводных фаз (полных циклов), должно быть равно 
или близко к единице. За этот период и может быть рассчитана 
норма стока. Так, для определения нормы стока р. Западной Двины
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у г. Витебска может быть принят 28-летний период, с 1924 по 1952 г., 
и 29-летний период, с 1933 по 1962 г. (см. рис. 96).

§ 144. Карта стока
Для характеристики распределения стока на любой территории 

строятся карты стока, выраженного в слое стока или в модулях 
стока. Для построения карты норм годового стока предварительно 
по данным фактических наблюдений вычисляются нормы стока для 
отдельных речных бассейнов и их частей. Полученные данные отно
сятся к центрам тяжести речных водосборов. По нанесенным на 
карту величинам норм стока проводятся плавные линии, соединяю
щие точки с одинаковыми величинами норм стока, — изолинии 
стока. При  проведении изолиний принимается во внимание распре
деление по территории основных факторов стока: атмосферных 
осадков, рельефа, почв, геологического строения, в горах — особен
ность высотной поясности.

Впервые в нашей стране карта стока была построена Д . И. Коче- 
риным для европейской части СССР (1927 г.) по данным всего лишь 
30 пунктов наблюдений. Тем не менее карта Кочерина давала в об
щем правильное представление об основных особенностях распре
деления стока на территории Русской равнины и в течение длитель
ного времени служила источником для гидрологического обоснова
ния многих гидротехнических проектов.

П озж е сводные карты по Советскому Союзу были составлены 
С .‘Ю. Белинковым и Б. Д . Зайковым (1937 г.), Б. Д. Зайковым 
(1946 г.), В. А. Троицким (1947 г.) и К. П. Воскресенским (1962 г.).

Карта Воскресенского составлена в ГГИ на основе материалов 
наблюдений в 5690 пунктах. Помимо большей детализации, эта 
карта отличается от других карт тем, что на ней выделены области, 
где под влиянием местных факторов сток малых рек меньше или 
больше зональной величины, указанной на карте. На рис. 97 (см. 
вкладку) приведена уточненная другими авторами карта Воскресен
ского, опубликованная в Физико-географическом атласе мира 
(1964 г.).

Имеются карты стока для всего земного шара. Такая карта была 
впервые опубликована в 1945 г. в СССР М. И. Львовичем и за ру
бежом немецким гидрологом В. Вундтом (1952 г.).

Карты стока дают отчетливое представление об особенностях 
распределения стока на той или иной территории. В этом прежде 
всего их географическое значение. Карты стока позволяют опреде
лить приближенную величину стока, а следовательно, и среднего 
многолетнего расхода любой реки, для которой отсутствуют данные 
непосредственных измерений.

§ 145. Распределение среднего многолетнего стока на территории
СССР

Характерной особенностью в распределении среднего многолет
него стока на территории СССР является широтная зональность 
его, наиболее отчетливо выраженная в равнинных частях страны,
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и тенденция к уменьшению стока в направлении с запада на вос
ток под влиянием ,континентальности климата (см. рис, 97).

В равнинных частях нашей страны норма стока,' как правило, 
уменьшается с севера на юг. Вместе с тем в пределах Русской рав
нины располагается широкая полоса повышенного стока (больше 
300 м м ), охватывающая бассейны рек Выга, Кеми, Онеги, Северной 
Двины, Печоры и др. К югу и северу от этой полосы сток умень
шается. Наименьших значений норма стока достигает в Причерно
морской и особенно в Прикаспийской низменности, 20— 10 мм и ме
нее. На территории Западно-Сибирской равнины максимум стока 
наблюдается на широте 64— 66° и составляет 250 мм (бассейн 
р. Пур). На побережье Карского моря сток меньше, около 200 мм, 
к югу уменьшается и в зоне степей равен около 10 мм.

Другой характерной чертой, помимо зональности, в распределе
нии стока на территории СССР является отчетливо выраженное 
влияние рельефа. Д аж е относительно небольшие нарушения спо
койного равнинного рельефа Русской равнины вызывают увеличе
ние стока, что хорошо прослеживается в районах Валдайской, При
волжской и Среднерусской возвышенностей. Донецкого кряжа. 
Уральский хребет представляет собой обособленную интрозональ- 
ную область стока с более высокими значениями стока на западных 
склонах по сравнению с восточными. В бассейне р. Шугор отмечен 
максимум нормы стока для европейской части СССР — около 
800 мм.

Окраинные горные системы Крыма, Кавказа, Средней Азии, Ал
тая, Саян характеризуются сложным распределением стока, в об
щем соответствующим распределению осадков. Склоны гор и воз
вышенностей, обращенные навстречу , влагоносным воздушным 
циркуляциям и обильно орошаемые осадками, отличаются повышен
ным стоком. На южных склонах Главного Кавказского хребта сток 
значительно больше, чем на северных. В бассейне р. Чхалта, в при
токе Кодори, он достигает около 3000 мм в год. Во внутренних ча
стях горных районов, защищенных высокими хребтами от приноса 
влаги, наблюдается резкое снижение нормы стока. Так, во внутрен
них областях Памира и Тянь-Шаня норма стока составляет всего 
лишь 60—70 мм в год. На Алтае, в засушливой Чуйской степи, 
норма стока снижается до 20 мм, в то время как в бассейне р. Томь 
она составляет около 1500 мм. Средний модуль стока для СССР 
в целом равен 6,2 п Ц с - к и ^ ) ,  что соответствует слою стока примерно 
195 мм.

§ 146. Водоносность рек

Водоносность рек земного шара колеблется в широких пределах. 
Самая многоводная река мира — Амазонка, в устье которой, по по
следним, хотя и приближенным измерениям и расчетам, средний 
годовой расход воды достигает 175000 м^с.

- В нашей стране самая многоводная река Енисей. Средний годо- 
вий расход ее равен 19 800 м^/с. Подавляющему большинству рек
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СССР свойственны расходы, меньшие 300 м^/с. Так, в СССР имеется 
всего лишь 108 рек, расходы которых превышают эту величину. 
В табл. 25 приведены данные о расходах основных рек мира в нижних 
течениях, а на рис. 98 — изменение расходов рек СССР по их длине.

Таблица 25

Водоносность больших рек мира

Река Пункт
Длина 

реки, км
Площадь 
бассейна, 
тыс. км^

Расход
воды,
м=/с

Источник

Амазонка
Конго
Ганг
Янцзы
Нил

Енисей
Миссисипи
Лена
Обь
Амур
Маккензи

Св. Лаврентия

Волга
Нигер

Инд

Устье
Киншаса
Устье
Устье
Вади-Халь-
фа

Дунай
Юкон

Корнуолл

Устье
Онитша

Суккур

Устье
Калтог

62801
4370
2700
5520
6670

4092
6215
4400
5410
4416
4240

3060

3530
4160

3190

2850
3180

70501
2620
1060
1800
2870

2580
3248
2490
2975
1855
1760

1026 2 
1378

1360 
1100 2 
2092 

900 2 
960
817 
767 2 
900

175000 
, 39 160

38 ООО
31 ООО

2 750

19 8003 
18 400 
16 100 
12700 
10 900 
10 800

9860

7 710 
7000

4 780

6430  
6 210

По Олтману ;
По Олейникову 
Кр. геогр. энцикло

педия 
То же 
По Херсту

По карте Вилсона

Гидролог, атлас 
Канады

По Родье 

ГГИ

Гидролог, атлас 
Канады

‘ Площади и длины рек даны по Малому атласу мира, 1971 г.
2 В числителе приведена площадь водосбора до указанного пункта.
® Расходы рек СССР взяты из справочника «Водные ресурсы и водный ба

ланс СССР», 1967 г.

На приведенной карте водоносности рек СССР отчетливо видно 
резкое различие в направленности речного стока в европейской и 
азиатской частях СССР. В европейской части СССР главная масса 
вод сбрасывается на юг, в азиатской — на север. Такое распреде
ление стока имеет определенное физико-географическое и отчасти 
хозяйственное значение. Реки как бы участвуют в своеобразной ме
лиорации природных условий нашей страны. В европейской части 
СССР сток рек направлен главным образом в засушливые районы, 
и большие массы воды, сбрасываемые на юг, уменьшают степень 
засушливости южных районов и создают вместе с тем возможность 
использования их в тех именно районах, где нужда в них особенно

19* 29}
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велика. В азиатской части СССР реки, текущие с юга на север, вы
носят в северные районы большое количество тепла и тем самым 
несколько смягчают суровые условия Крайнего Севера, отодвигая 
сроки замерзания рек и, по мнению некоторых исследователей, смяг
чая ледовитость прибрежных зон северных морей.

§ 147. Колебания годового стока рек и его распределение в году

Колебания годового стока рек происходят под влиянием метео
рологических факторов. Характер этого влияния меняется в зави
симости от ландшафтных условий. Колебания годового стока рек 
можно охарактеризовать либо изменчивостью его в отдельные годы, 
либо путем анализа колебаний в хронологической последователь
ности.

Для характеристики изменчивости годового стока в практике ги
дрологических расчетов широко применяются методы математиче
ской статистики, в частности кривые распределения и обеспеченно
сти \  Кривые обеспеченности позволяют определить величину стока 
различной заданной обеспеченности {Р%)  или повторяемости 
(в среднем 1 раз в N  лет) без указания срока наступления расчет
ных величин. По материалам наблюдений строятся эмпирические 
кривые обеспеченности (рис. 99). Эмпирическая обеспеченность 
расходов (Р% ) определяется по формуле

п 4 -0 ,4

где т  — порядковый номер ранжированного ряда; п  — число членов 
в ряду.

Сглаживание и экстраполяция кривых до заданных пределов 
обеспеченности осуществляется аналитически с использованием не
которых типовых уравнений. В практике гидрологических расчетов 
чаще пользуются биномиальной асимметричной кривой, или кри
вой распределения Пирсона П1 типа. Параметрами теоретической 
кривой обеспеченности являются: 1) средняя арифметическая вели
чина ряда У; 2) коэффициент изменчивости, или вариации, годового 
стока С„; 3) коэффициент асимметрии годового стока С«.

Параметры определяются по материалам наблюдений. Коэффи
циент вариации годового стока характеризует степень изменчивости 
годовых величин стока относительно его нормы. Он вычисляется по 
формуле

С , =  ^ ,  (140)

‘ Вопросы применения кривых распределения для оценки изменчивости стока 
излагаются в специальных курсах (см„ например, Д. Л. С о к о л о в с к и й .  
«Речной сток», Л., Гидрометеоиздат, 1968).
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где о  у — среднее квадратичное отклонение, численно равное

п — \
Таким образом,

1 l/~ \f 
у f ; л — 1 f  :н — 1  ̂ ; (141)

где / С г = ^ -  — модульный коэффициент годового стока Fi, а л  — чи-
}Я:-

ело членов вариационного ряда.

Им^/с 
Ю О О у —

300

800

700

600

500

Ш

300О 10 20 30 W  50 60 70 ВО 90 100Р%
Рис. 99. Кривая обеспеченности средних годовых расходов 

воды р. Томи-у г. Новокузнецка за 1894— 1957 гг.

Для точного вычисления Cs необходимы ряды с очень большим 
числом членов, поэтому на практике часто принимается эмпириче
ское соотношение Cs=2C^. Коэффициент асимметрий характери
зует несимметричность ряда величин стока относительно его сред
него.

Теоретические кривые строятся с помощью таблиц интеграла
биномиальной асимметричной кривой. Зная С̂ ,, С« и F, с помощью 
этих таблиц можно получить величины стока заданной обеспечен
ности.

Характеристика изменчивости годового стока при помощи коэф
фициента вариации носит-чисто статистический характер, так как 
при этом рассматриваются только количественные изменения вели-
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чин годового стока и не принимаются во внимание причины этих из
менений.

Из уравнения водного баланса речного бассейна за отдельные 
годы, имеющего вид Fr =  -̂ r — Z r±^r, следует, что величина годо
вого стока Уг зависит от годовой суммы осадков Хг, расхода на ис
парение Zr и накопления и расходования влаги в бассейне Ur- 
Таким образом, ведущими факторами стока за отдельные годы яв
ляются метеорологические, всем остальным, как правило, принад
лежит второстепенная роль. Влияние метеорологических факторов 
на величину годового стока неодинаково в различных ландшафтных 
зонах. Так, в пределах Русской равнины, в з о н е  и з б ы т о ч н о г о  
у в л а ж н е н и я ,  величина годового стока определяется главным 
образом годовой суммой осадков и колебания годового стока из 
года в год происходят почти параллельно колебаниям годовых сумм 
осадков. В зоне недостаточного увлажнения, где подавляющая 
часть годового стока проходит в период весеннего половодья, коле
бания годового стока повторяют колебания стока весеннего поло
водья. По этой причине колебания годового стока в этой зоне зави
сят не от изменений годовых сумм осадков, а только от количества 
осадков, выпадающих в виде снега.

В отдельные годы эти закономерности нарушаются. В первой 
зоне эти нарушения отчетливо проявляются при различном харак
тере распределения осадков в году и различной степени их расходо
вания на испарение и просачивание. Во второй зоне существенное 
влияние оказывают влажность и промерзание почвы перед весен
ним снеготаянием.

Влияние прочих неметеорологических факторов на колебания го
дового стока сводится к воздействию этих факторов главным обра
зом на накопление и расходование влаги в бассейне. Оно прояв
ляется преимущественно в сглаживании колебаний годового стока, 
обусловленных метеорологическими факторами. Наиболее отчет
ливо это сглаживающее влияние проявляется в горных районах, где 
в питании рек значительная роль принадлежит ледникам и вечным 
снегам.

Распределение стока в течение года (по сезонам, месяцам, д е
кадам) отражает характерные особенности водного режима реки и 
зависит, следовательно, от источников питания и изменения соот
ношений элементов водного баланса в течение года. Выражается 
внутригодовое распределение стока обычно в долях или в процентах 
от величины годового стока.

Уравнение водного баланса речного бассейна за любой проме
жуток времени года может быть принято в виде

r ,= X i-Z ,± U ,,

где Yi —  величина стока за данный промежуток времени; Х{ — коли
чество осадков; Zj — испарение; ± U i  — накопление и расходование 
влаги в бассейне за тот ж е промежуток времени.

Соотношения между элементами водного баланса в течение года 
не остаются постоянными, в связи с чем в климатических условиях

295



СССР начиная с осени в речных бассейнах происходит накопление 
запасов влаги, а с весны — расходование ее. В соответствии с этим 
при изучении водного режима рек иногда пользуются не календар
ным, а г и д р о л о г и ч е с к и м  г о д о м ,  понимая под ним годовой 
период, включающий годовой цикл накопления и расходова
ния влаги. За начало гидрологического года в северных районах 
обычно принимают сентябрь, в южных — октябрь—ноябрь. К этому 
сроку переходящие из года в год запасы влаги ( ± i / )  в виде поч
венно-грунтовых вод, а также запасы воды на поверхности бассейна 
(в озерах, болотах) наименьшие.

Осадки, как уж е отмечалось ранее, определяют возможность об
разования стока. Если часть осадков выпадает в твердом виде, то 
они сохраняются на поверхности бассейна в виде снежного покрова

6)

/ 1 \

Шшт
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Рис. 100. Внутригодовое распределение стока, осадков и температуры воздуха 
в бассейнах (по Б. Д . Зайкову).

а — р. Ааре — Ретерихсбоден, б — р. Сона — Сент-Альбин. 1 — осадки, 2 — сток, 3 — тем
пература.

И только В дальнейшем, при наступлении положительных темпера
тур воздуха и таянии снега, образуют сток. Роль осадков в этом 
случае сводится к изменению величины ± U i  ъ уравнении водного 
баланса для зимнего и весеннего периодов. Если остальным источ
никам питания принадлежит ничтожная роль, как, например, у рек 
казахстанского типа, то на долю весеннего стока приходится от 80 
до 100% годовой его величины. По мере увеличения доли дождевого 
и грунтового питания внутригодовое распределение стока стано
вится более равномерным.

В районах с суровой и длительной зимой волна весеннего поло
водья сдвигается к лету, в соответствии с чем возрастает доля лет
него стока. Примером может служить р. Юкон (Аляска), у которой 
сток летом почти втрое превышает сток весеннего периода.

В высокогорных районах, где основными источниками питания 
являются высокогорные снега и ледники и где таяние этих запасов 
влаги в твердом виде происходит под влиянием солнечной радиа
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ции и температуры воздуха, годовой ход стока в общем следует го
довому ходу температуры воздуха (рис. 100а ). Разновременность 
таяния снега в различных высотных зонах в горах приводит к ра
стягиванию половодья и придает более равномерный характер рас
пределению стока в период половодья, чем на равнинных реках.

Если ж е осадки полностью выпадают в жидком виде, то внутри
годовое распределение стока определяется режимом осадков и теми 
условиями, которые благоприятствуют или не благоприятствуют 
формированию стока, главным образом способностью почво-грун- 
тов поглощать то или иное количество влаги. Эта способность почво- 
грунтов поглощать влагу, помимо их физических свойств, зависит 
от степени их увлажненности или иссушенности, что связано с тем
пературным режимом воздуха. Примером влияния режима осадков 
и температуры воздуха на внутригодовое распределение стока мо
гут служить реки Сан-Франсиску (Южная Америка), Темза, Сона 
(Европа). В бассейне р. Сона, например, при относительно равно
мерном распределении осадков в году концентрация стока прихо
дится на холодное время года и внутригодовое распределение стока 
обратно ходу температуры воздуха (рис. 100 6 ).

Большое регулирующее влияние на распределение стока в тече
ние года оказывают озера и водохранилища (см. § 201). Озера на
капливают воду в период повышенного стока и отдают накоплен
ные воды в последующий период. Регулирующая роль озера зависит 
от его размеров, морфологии, запасов воды в нем, условий истече
ния воды из него и положения озера в бассейне реки. Обычно чем 
больше площадь озера по сравнению с собственным водосбором  
реки, вытекающей из него, тем больше регулирующая роль озера. 
Это отчетливо прослеживается на стоке р. Невы, вытекающей из 
03. Ладожского, р. Свири, берущей начало из Онежского озера, 
р. Роны, регулируемой Женевским озером. Однако регулирующая 
роль озера заметно снижается в засушливых районах под влиянием 
больших потерь на испарение.

Г Л А В А  34. ТЕРМИЧЕСКИЙ И ЛЕДОВЫ Й РЕЖ ИМ  РЕК

§ 148. Тепловой баланс рек и особенности их температурного
режима

Термический режим рек формируется в результате теплообмена 
между водной массой и окружающей средой (атмосферой), с одной 
стороны, и ложем русла — с другой. Теплообмен протекает различно 
при открытой водной поверхности и при ледяном покрове. Соста
вляющими теплообмена с атмосферой при открытой водной поверх
ности, так ж е как и в морях (или озерах), являются: поглощение 
водой прямой и рассеянной солнечной радиации Q® , эффективное 
излучение Qa®. непосредственный обмен теплом с атмосферой Qt 
на поверхности соприкосновения ее с водой, затрата тепла на испа
рение и выделение его при конденсации Qh-
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при наличии ледяного покрова интенсивность теплообмена 
между атмосферой и водной массой резко снижается. Л ед и выпа
дающий на него снег уж е при толщине 10—20 см практически пре
кращают доступ к воде лучистой энергии солнца и исключают 
встречное излучение. Прекращаются конденсация и испарение 
с водной поверхности. Нарушается турбулентный обмен теплом не
посредственно между водной массой и атмосферой. В результате 
теплообмен осуществляется через толщу ледяного и снежного по
крова путем теплопроводности.

Роль теплообмена с ложем русла (Q„) в общем балансе тепла 
речных вод значительно меньше, чем теплообмена с атмосферой. 
Летом происходит отдача тепла водной массой ложу реки, зимой 
поток тепла направлен от дна к воде.

В тепловом балансе речных вод некоторое значение (2—3% сум
марного теплообмена равнинных рек) имеет тепло, возникающее 
внутри потока в результате перехода части энергии, расходуемой 
на преодоление гидравлических сопротивлений, в тепловую (Qn)-

Таким образом, уравнение теплового баланса за время t для  
бесприточного участка реки при отсутствии ледяного покрова 
имеет вид

Q©— Q3$ -f-Q T +Q H 4~ Q fl+Q n -H Q B  — Qh== ±  (142)

где Qb — поступающее тепло, а Qh — тепло, удаляемое вместе с во
дой, протекающей через верхний и нижний створы, ограничиваю
щие участок реки.

Роль тепла, приносимого грунтовыми водами, обычно невелика, 
но может быть для некоторых рек заметной, особенно в зимний пе
риод. Другие элементы теплового баланса (тепло, поступающее 
с дождевыми осадками, расходуемое на таяние снега в воде, выде
ляемое при биохимических процессах, затрачиваемое на таяние 
льда или выделяемое при ледообразовании в переходные периоды 
года) малы и не всегда учитываются.

Перенос тепла в толщу потока, поступающего на поверхности 
раздела воды с атмосферой и грунтами, осуществляется главным 
образом в процессе турбулентного перемешивания, свойственного 
рекам.

Соотношения между элементами теплового баланса меняются 
вместе с метеорологическими условиями. В среднем ж е каждому 
сезону свойственны определенные соотношения между приходом 
и расходом тепла, что и обусловливает типические черты темпера
турного режима речных вод.

В годовом цикле температурного режима речных вод отчетливо 
выделяются два периода; открытой водной поверхности и ледо
става. В первом периоде вследствие турбулентности потока и ин
тенсивного перемешивания вся водная масса быстро реагирует на 
изменение метеорологических условий и ход температуры воды 
почти параллелен ходу температуры воздуха (отчетливо это прояв
ляется на реках малой водности). В первой половине этого пе
риода, в особенности во время весеннего половодья, температура
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воды ниже температуры воздуха, а затем, наоборот, температура 
воды превышает температуру воздуха. Такой ход температуры реч
ных вод свойствен большинству рек нашей страны. Однако в ряде 
случаев он нарушается, так ж е как нарушаются и соотношения 
между температурами воды и воздуха.

На горных реках, питающихся талыми водами вечных снегов 
и ледников, разности между температурами воды и воздуха оста
ются отрицательными в течение всего теплого периода. По мере 
удаления от истока эти разности становятся меньше.

При наличии ледяного покрова температура воды в реке оста
ется почти постоянной и близкой к 0° С.

§ 149. Распределение температуры воды по живому сечению

Турбулентный характер течения воды в реках придает, в общем, 
однородность (гомотермию) распределению температуры воды по 
живому сечению. Вместе с тем в различные сезоны существуют не
которые особенности в распределении температуры воды как 
по ширине, так и по глубине рек. Температуры воды большинства 
рек в период нагревания в прибрежной части выше, чем на стрежне, 
в период охлаждения — ниже.

Наибольшие изменения температуры по поперечному профилю 
(до 8—9° С) происходят под влиянием приточности, если воды при
токов теплее или холоднее вод главной реки.

Изменения температуры по глубине выражены значительно сла
бее и при этом более отчетливо в период нагрева и менее отчетливо 
в период охлаждения. Весной, когда проходит половодье, темпера
тура воды с глубиной уменьшается, но различия у поверхности и 
у дна не превышают 0,5° С. Летом (июль — начало августа) наблю
дается прямая стратификация (см. § 186), причем разность темпе
ратур редко достигает 2—3 °С, но иногда и 5 ° С (Ангара). В сен
тябре устанавливается обратная стратификация с разностью тем
ператур у поверхности и у дна до 0,6° С.

§ 150. Изменение температуры воды по длине реки

Изменения температуры воды в реках по их длине зависят от ус
ловий питания, приточности, особенностей теплового режима и 
свойств ландшафтных зон, по которым река проносит свои воды.

Почти на всех реках температура от истока повышается на не
котором расстоянии вниз по течению. На реках, текущих с юга на 
север, это повышение прекращается при переходе из лесостепной 
зоны в лесную. Д алее к северу температура воды понижается. Осо
бенно заметно повышение температуры воды в степной и лесостеп
ной зонах, где нагрев речных вод происходит наиболее интенсивно 
и притоки, протекающие в этих зонах, несут более теплые воды, 
чем главная река.

На реках, текущих с севера на юг, температура воды непрерывно 
повышается от истоков к устью, если только река не принимает
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притоков с более холодной водой. На реках, текущих в широт
ном направлении, температура воды меняется мало, за исклю
чением верховьев, где температура повышается на некотором 
расстоянии от истока. Это ж е явление наблюдается вообще на не
больших реках.

На горных реках температура также повышается вниз по тече
нию, но положение границы ее повышения меняется в течение года. 
Летом повышение температуры происходит на всем протяжении 
реки до устья; весной и осенью, а на некоторых реках и зимой повы
шение температуры прекращается при выходе из предгорий.

На температуру воды рек, вытекающих из озер, большое влия
ние оказывает температура озерных вод, причем чем больше вод
ная масса озера, тем на большее расстояние это влияние распро
страняется. Так, влияние холодных вод оз. Байкал на температуру 
воды р. Ангары до зарегулирования ее стока водохранилищами 
было заметно на расстоянии 1170 км от истока. Д алее температура 
постепенно выравнивалась и почти не отличалась от температуры 
воды рек района.

Термический режим рек на отдельных участках в значительной 
степени определяется хозяйственной деятельностью человека. Сброс 
в реки теплых промышленных и бытовых вод нарушает естествен
ные изменения температуры речных вод.

§ 151. Фазы ледового режима. Первичные формы ледообразования

В ледовом режиме рек можно выделить три фазы: з а м е р з а 
н и е — появление первичных форм ледообразования, л е д о с т а в  
со всеми сопутствующими ему явлениями и в с к р ы т и е .  Не на всех 
реках наблюдаются все три фазы ледового режима. Их наличие 
или отсутствие обусловливается климатическими и динамическими 
причинами и поступлением в русло рек более теплых подзем
ных вод.

Прибрежные участки, отмели, заводи являются первыми оча
гами ледовых образований. Здесь возникают з а б е р е г и  (см. 
§ 38). Забереги бывают первичные, постоянные и наносные. Пер
вичные забереги возникают в тихие морозные ночи; днем при по
вышении температуры воздуха они обычно исчезают или взламы
ваются волнением. По мере усиления морозов образуются постоян
ные забереги. Они постепенно растут в ширину и толщину до тех 
пор, пока не наступит ледостав. На крупных реках во время осен
него ледохода плывущие по реке лед и шуга прибиваются к берегу, 
примерзают к нему и образуют наносные забереги, обычно с неров
ной поверхностью.

Одновременно с заберегами, а иногда несколько позже на ре
ках появляется с а л о .

При обильном выпадении снега на незамерзшую водную поверх
ность образуется с н е ж у р а ,  или с н е ж н и ц а ,  плывущая комко
ватыми скоплениями, еле возвышающимися над водой, в виде рых
лой несмерзающейся массы.
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На многих реках перед началом ледостава образуется в н у т р и 
в о д н ы й  (глубинный) л е д, а на дне — скопления д о н н о г о  
л ь д а  (см. § 38). Образование донного льда бывает особенно 
обильным на каменистом дне, на участках с большими скоростями 
течения. Иногда донный лед скапливается в таком количестве, что 
образует ледяные плотины. Так, например, на р. Мамакан (приток 
р. Витима) в 1955 г. наблюдалась ледяная плотина (рис. 101) с пе
репадом высот 1,2 м.

Теоретическим обоснованием образования внутриводиого (глу
бинного) льда занимались многие ученые. Гей-Люссак полагал, что

Рис. 101. Ледяная плотина на реке Мамакан в 1955 г. {Фото Ленинград
ского отделения Гидропроекта.)

образование внутриводиого льда происходит вследствие заноса 
в глубь потока ледяных кристалликов, возникших на поверхности 
воды и являющихся центрами кристаллизации. Позднее В. М. Лох- 
тин в результате исследований, проводившихся на Неве, развил 
теорию Гей-Люссака и обосновал возможность образования глубин
ного льда указанным путем в условиях переохлаждения всей водной 
массы потока.

По В. Я. Альтбергу, для образования первичных кристалликов 
льда всегда необходимы два условия: переохлаждение воды и от
носительная неподвижность того слоя, в котором происходит кри
сталлизация. Переохлаждение вследствие турбулентности обычно 
охватывает всю толщу воды, что и является соблюдением первого 
условия. Второе ж е условие выполняется в двух слоях потока:
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в rioBepxHoctHOM-4  прй спокойном течении и у дна, где тонкая 
плёнка воды, о’бволакйвающая неровности дна, находится в состоя- 
йии относительного покоя при всяких скоростях течения. При кри
сталлизации всегда выделяется тепло. При неподвйжной воде это 
Фепло препятствует дальнейшей кристаллизации, если нет' поблизо
сти среды, способной поглощать его, как, например- воздух у по
верхности воды. При движении водной массы тепло, выделяемое 
при кристаллизации, сносится потоком и процесс кристаллизации 
развивается дальше. Вот почему глубинный лед чаще всего обра
зуется на участках с большими скоростями течения, обеспечиваю
щими условия для более быстрого переохлаждения воды до дна 
и удаления тепла, выделяющегося при ледообразовании, от места 
его возникновения. Центрами кристаллизации, по Альтбергу, слу
жат твердые частицы, находящиеся на дне или в воде.

Образование внутриводного льда хорошо подтверждается мно
гочисленными опытами, производившимися В. В. Пиотровичем,
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Рис. 102. Заж ор на р. Ангаре.
а  — русло реки, заполненное шугой: 1 — ледяной покров, 2 — шуга; б  — колебание уровней 

воды с резким подъемом перед ледоставом при зажоре.

А. Н. Зильберманом и др. Если опустить металлическую сетку 
в переохлажденную воду, то на ней быстро образуется скопление 
внутриводного льда.

Образование внутриводного льда нередко создает большие за 
труднения при эксплуатации водопроводов, гидроэлектростанций, 
так как скопления этого льда закупоривают водоприемники, турбин
ные решетки ГЭС и т. п. Образование внутриводного льда прекра
щается, с момента установления на реке сплошного ледяного по
крова.

Одна из весьма распространенных форм ледовых образований 
на реках, связанных с внутриводным льдом, — ш у г а .  Щугой назы
вается всплывший на поверхность внутриводный лед, в массе кото
рого часто содержится также сало, снежница и мелкобитый лед. 
Шуга может находиться в состоянии движения — ш у г о х о д  — 
или в неподвижном состоянии под ледяным покровом — п о д л е д 
н а я  шу г а .  Обычно шуга формируется в период, предшествующий 
ледоставу. Во время ледостава она образуется лишь на участках, 
свободных от ледяного покрова, где создаются условия, благопри
ятные для возникновения внутриводного льда. На горных реках яв
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ление образования внутриводиого льда и ш угоход, наблюдаются 
ежегодно и в течение почти всей зимы. На равнинных реках наибо
лее интенсивное возникновение внутриводиого льда происходит на 
участках с быстрым течением и каменистым дном (на перекатах, 
порогах). Обилием шуги отличаются многие реки Кольского полу
острова, Карелии, реки Свирь, Нева, Ангара и др.

Шуга нередко, в особенности; на северных и горных реках на
шей страны, забивает живое сечение реки подо льдом, возникают 
з а ж о р ы  (рис. 102 а ) . Вследствие сужения живого сечения.потока 
возникают резкие подъемы уровня :(рис. 102 б) .

На некоторых реках наблюдаются п ят'р ьГ-—ледяные острова, 
покоящиеся на ледяном основании в форме усеченного конуса, ма
лое сечение которого прикреплено ко дну. Конус этот сложен 
из внутриводного льда. Пятры образуются следующим . образом. 
На дне потока возникает комок глубинного льда. Возвышаясь над 
дном, он постепенно нарастает к поверхности воды, л  так как воз
можность образования внутриводного’ льда растет по мере удале
ния ото дна, то нарастание льда увеличивает поперечное сечение 
возникшего столба льда. При достижении уровня воды на поверх
ности этого столба образуется кристаллический лед в виде ш апки-ь  
пятры. Пятры наблюдаются на многих реках. Их образование отме
чено на порожистых участках Свири, на Волхове, на реках Коль
ского полуострова, на Кубани, Ангаре, в низовьях Амударьи, на 
Ягнобе (бассейн Зеравшана) и на других реках.

§ 152. Осенний ледоход

Плывущие по реке льдины и ледяные поля, .сформировавшиеся 
в результате смерзания обломившихся заберегов, сала, снежуры 
и шуги, образуют о с е н н и й  л е д о х о д . ;  Осенний ледоход наблю.- 
дается не на всех реках. Отсутствие ледохода характерно для ма
лых рек. На крайнем юго-востокр СССР, н а : левобережье Волги, 
в низовьях Урала, на многих реках в бассейне Иртыша, примерно 
от Семипалатинска до Омска, даж е сравнительно крупные реки за.- 
мерзают без ледохода вследствие малой зрдности в осенне-зимний 
период, спокойного течения и резкого похолодания. Н а горных ре
ках осенний ледоход заменяется шугоходом.

На больших равнинных реках осенний ледоход наблюдается 
ежегодно и протекает сравнительно спокойно. На отдельных уча
стках (крутые повороты, суж ение:русла), где пропускная способ
ность русла не соответствует количеству проходящего по нему ледо
вого материала, происходит скопление плывущих льдин и образу^ 
ются з а т о р  ы. Эти скопления льда, так ж е как и зажоры, 
оказывают динамическое сопротивление водному потоку и вызы;- 
вают повышение уровня воды выше по течению. Подъемы уровня 
воды при осенних заторах относительно невелики (из-за малой 
водности реки в этот период).

Продолжительность осеннего ледохода колеблется в широких 
пределах: от нескольких дней до месяца, а иногда и более, и возран
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стает с увеличением водности реки. На крупных реках, вытекающих 
из озер (Н ева), осенний ледоход принимает затяжной характер 
в результате тех ж е процессов, которые охарактеризованы для Ан
гары (§ 150). Длительный ледоход свойствен также рекам с неус
тойчивым ледовым режимом, на которых похолодания сменяются 
оттепелями, наблюдаются повторные вскрытия и замерзания (З а 
падная Двина, Неман, Днестр и др .).

Распределение сроков начала осеннего ледохода на наших реках 
носит характер широтной зональности. Раньше всего, во второй по
ловине сентября, осенний ледоход начинается на крайнем севере 
азиатской части СССР — на реках Таймыра, в низовьях Анабара, 
Индигирки; позже всего наступает в Закавказье — в январе. 
На крупных реках Сибири наступление осеннего ледохода запазды
вает по сравнению со сроками замерзания малых рек данной гео
графической зоны вследствие переноса этими реками больших ко
личеств тепла.

Для характеристики распределения дат начала осеннего ледо
хода, так ж е как и других ледовых явлений, строятся карты изо- 
хрон—линий, соединяющих на карте пункты с одинаковыми датами 
наступления этих явлений.

§ 153. Ледостав

Л е д о с т а в  — это наличие неподвижного ледяного покрова на 
поверхности реки (озер а).

На всех стадиях ледообразования, от начальных до ледостава 
включительно, отчетливо проявляется влияние температуры воз
духа. По мере перехода от начальных форм ледообразования к ле
доставу роль климатических факторов несколько ослабевает и уси
ливается значение прочих факторов — водности реки, морфологии 
русла, скоростей течения и т. п. Наибольшее влияние неклиматиче
ских факторов сказывается на образовании ледостава. В предледо- 
ставный период водная масса охлаждена настолько, что образова
нию ледостава препятствуют лишь повышенные скорости течения, 
и тепло, приносимое грунтовыми и озерными водами и водами, 
сбрасываемыми промышленными предприятиями. На реках, на ко
торых влияние этих факторов ослаблено, ледостав при одинако
вых климатических условиях наступает раньше. Малые реки, как 
правило, замерзают раньше больших, и ледяной покров на них об
разуется путем срастания заберегов, поэтому он обычно равный 
и относительно гладкий. На больших реках формирование ледо
става связано с возникновением заторов льда, вызывающих подпор 
и уменьшение скоростей течения. В местах заторов происходит то
рошение льда, ледяной покров становится неровным, с беспорядоч
ным нагромождением льдин.

• Так как заторы возникают далеко не всюду и не в одно время, 
то ледостав на больших реках равнинных районов образуется не од
новременно на различных участках: сначала ледостав образуется 
на плёсах, затем на перекатах, причем разница в сроках наступле-
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■ния ледостава на различных участках одной и той ж е реки возра
стает с увеличением водности и скоростей течения.

Исследования последних лет показали, что установление ледо
става на больших реках на значительном протяжении происходит 
в результате последовательного перемещения кромки льда вверх 
по течению от очагов ледяных перемычек. На горных реках ледо
став представляет собой сравнительно редкое явление, в особенно
сти в южных районах, как, например, на Кавказе и в Средней Азии. 
Здесь он формируется на участках, где образуются скопления боль
ших масс шуги.

Большая часть рек нашей страны характеризуется устойчивым 
ледоставом. Только на реках Черноморского побережья Кавказа 
и на реках Южного берега Крыма ледостав не наблюдается вовсе 
вследствие теплого климата. Распределение сроков наступления 
ледостава на реках СССР характеризуется в общем широтной зо
нальностью. На европейской части эта зональность несколько на
рушается под влиянием вторжений теплых масс воздуха с Атлан
тики. Ледостав на больших реках Сибири запаздывает по сравне
нию с малыми реками примерно на 10 дней.

В период ледостава на реках иногда сохраняются участки 
со свободной ото льда водной поверхностью — п о л ы н ь и ,  или 
майны. Полыньи имеют двоякое происхождение; динамические по
лыньи и термические. Полыньи первой категории возникают на уча
стках сосредоточенного падения — на порогах, стремнинах. Они 
распространены на реках Карелии, в северной части Русской рав
нины, на горных и полуторных реках Сибири. Эти полыньи сохраня
ются иногда в течение всей зимы и являются очагами возникнове
ния шуги, скопления которой подо льдом ниже полыньи образуют 
зажоры.

Полыньи термического происхождения возникают либо под 
влиянием обильных выходов относительно теплых грунтовых вод 
или сброса промышленных вод, либо, если река вытекает из озера, 
вследствие подтока более теплых вод озера. Термические полыньи 
иногда достигают значительных размеров. Так, например, р. Емца, 
приток Онеги, не замерзает на протяжении более 100 км, несмотря 
на суровые зимы (рис. 103). Термические полыньи распространены 
на реках Яно-Колымской горной страны и Чукотки. В большинстве 
случаев участки с полыньями на этих реках расположены в обла
сти предгорий, которые характеризуются мощными отложениями 
галечников, изобилующими выходами грунтовых вод в русло реки.

На реках Чукотки, по наблюдениям И. А. Некрасова, местополо
жение полыней тесно связано с характером продольного профиля 
дна реки. Полыньи наблюдаются на неглубоких перекатах с относи
тельно небольшими скоростями течения, расположенных между глу
бокими плёсами (3—4 м ), покрытыми льдом. Это явление он объ
ясняет поступлением в русло дренированных рекой относительно 
теплых грунтовых вод пойменных таликов и характерным распре
делением температуры воды в русле на участке плёс—перекат. 
На глубоких плёсах подо льдом возникает обратная стратификация
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(придонные слои имеют температуры около 2 ,5°С ), на перекатах 
в полыньях — гомотермия при температуре несколько выше 0°С.

Примером полыней в истоках рек, вытекающих из озер, могут 
служить полыньи в истоках Невы, Ангары, Волхова и др.

В период ледостава на некоторых реках, часто в районах мно
голетней мерзлоты, на поверхности ледяного покрова образуются 
н а л е д и  — наросты льда в виде напластований, утолщений, буг* 
ров, порой причудливой формы.

Зимой в связи с увеличением толщины ледяного покрова или за 
купоркой русла шугой, промерзанием уменьшается площадь ж и
вого сечения. В таких случаях подо льдом образуется напор, взла-

Рис. 103. Термическая полынья на р. Емце. {Фото А. О. Шпайхера!)

мывающий лед, и через трещины вода выходит на поверхность 
льда.

В некоторых районах северо-востока азиатской части СССР 
(Яно-Колымская. горная страна) наледи образуются в результате 
замерзания не только речных вод, но и грунтовых. Такие наледи 
формируются в долинах, на поймах рек и сохраняются в течение 
длительного времени (многолетние наледи).

§ 154. Нарастание толщины льда на реках

Ледяной покров изолирует воду от атмосферы в термическом 
отношении и выполняет роль регулятора в теплообмене между во
дой и воздухом. Если через лед удаляется в воздух больше тепла, 
чем поступает к нему из воды, то толщина льда увеличивается; 
в противном случае лед подтаивает. Очевидно, что лед всегда стре-

306



мйтся достигнуть такой толщины, при которой создается; равнове
сие между теплом, передаваемым в атмосферу и поступающим 
из воДной массы. Эту регулирующую роль ледяной покров выпол
няет вместе со снежным покровом, находящимся на нем. Л ед зна
чительно лучше проводит; тепло, чем снежный покров. Таким обра
зом, основная роль в защ ите водной массы от потерь тепла принад
лежит снегу, лед ж е служит основанием, на котором покоится 
снежный покров. Вот почему, между толщиной льда и толщиной 
снежного покрова всегда существует некоторое определенное соот
ношение: толщины снега и льда Ал приблизительно пропорцио
нальны друг другу и при плотности снега 0,2 отношение h j h j i  равно
0,4. При увеличении толщины снежного покрова это соотношение 
нарушается, лед погружается в воду, последняя выступает на по
верхность льда, смачивает снег, замерзает и в результате толщина 
льда увеличивается настолько, что восстанавливается нормальное 
соотношение между толщинами снега и льда. В периоды между 
снегопадами лед приобретает излишнюю плавучесть, и равновесие 
восстанавливается с увеличением толщины снежного покрова.

Нарастание толщины ледяного покрова большей частью проис
ходит с нижней его поверхности, в слое воды, прилегающем к этой 
поверхности. Охлаждение этого слоя воды обусловливается отдачей 
тепла в виде теплового потока, идущего от водной массы через лед 
в атмосферу. При тепловом равновесии толщина льда не меня
ется.

Нарастание толщины ледяного покрова при обычном среднем 
покрытии его снегом можно рассчитать по эмпирической формуле, 
предложенной Ф. И. Быдиным,

(143)

где /1л — искомая толщина льда; А  = 2 ,  если в расчет берется сумма 
отрицательных средних суточных температур воздуха 2]^ - за пе
риод ледообразования, и Л =  И , если в расчет берется сумма отри
цательных средних месячных температур воздуха.

§ 155. Вскрытие рек. Весенний ледоход

Весной с момента перехода температуры воздуха через 0° С на
чинается таяние снега на льду и берегах реки. На поверхности ле
дяного покрова появляется вода. Одновременно с действием солнеч
ной радиации и теплых воздушных масс она способствует таянию 
льда. Ледяной покров теряет прочность. Монолитность строения 
ледяных масс нарушается, лед приобретает столбчатую структуру 
(рис. 104) и сравнительно легко разламывается под возрастающим 
напором речного потока.

Прежде всего уменьшается прочность связи ледяного покрова 
с берегами. Образуются з а к р а и н ы  — полосы воды, свободной 
ото льда. Возникновению закраин способствуют также трещины, 
появляющиеся у берегов вследствие вспучивания льда при подъеме
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уровня воды. Оторвавшийся от берега ледяной покров на отдель
ных участках перемеш,ается на короткие расстояния. Возникают 
так называемые п о д в и ж к и  л ь д а .  Таких подвижек бывает не
сколько. Местами в ледяном покрове появляются промоины и про
талины. При дальнейшем разрушении он разламывается на отдель
ные поля и льдины. Плывущие по реке ледяные поля и льдины об
разуют л е д о х о д .

Характер вскрытия рек различен в зависимости от роли в этом 
процессе тепловых и механических факторов. Если основная роль 
принадлежит тепловым факторам, а роль механических ничтожна, 
разрушение и ликвидация ледяного покрова происходят медленнее

Рис, 104. Структура льда во время вскрытия. {Фото И. А. Уйвари.)

И спокойно, подобно тому как это бывает на озерах. Такой тип 
вскрытия присущ рекам, на которых весенний подъем уровней не
значителен либо наступает поздно. В этом случае весенний ледоход 
отсутствует, лед тает на месте.

При возрастании роли механических факторов вскрытие рек 
может происходить при значительной толщине льда и сопровож
дается мощным весенним ледоходом и частыми заторами льда. 
Наиболее ярко эти явления выражены на крупных реках Сибири 
и севера европейской части СССР, текущих на север. Здесь вскры
тие начинается в верховьях и постепенно перемещается вниз по те
чению. Волна половодья обгоняет фронт снеготаяния и встречает 
на своем пути участки реки, еще покрытые толстым и прочным 
льдом. В этих условиях ледоход начинается при больших подъемах 
уровня, возрастающих вниз по течению.
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Исследования последних лет (В. П. Берденников, И. Я- Лисер  
и др.) показывают, что возможны разные случаи формирования ве
сенних заторов льда. В одном случае заторы льда на каком-либо 
участке обусловливаются в начальной стадии вскрытия главным 
образом сопротивлением ледяного покрова напору подвижных масс 
воды и льда, перемещающихся с верхних участков. Увеличение дав
ления со стороны этих масс вызывает местное многослойное на
громождение льдин. Эти явления типичны для рек, текущих на се 
вер, для участков с крутыми поворотами, для зоны выклинивания 
подпора от гидротехнических сооружений и др. В другом случае за
торы льда образуются при ледоходе на участках с резкими морфо
метрическими изменениями русла (уменьшение ширины, многору
кавность и т. п.), где ледопропускная способность русла меньше 
массы льда, поступающей сверху.

Нем

500

Ш

300

200

100

N
10

- i
-20

/

10 20
X

10 20 10 20 10 20 10 20 10 20 
х\ \ w  \ s 1 а 1 ///

10 20 ,10  20   ̂

/ /  I к I
Рис. 105. Колебание уровня воды (!) и температуры воз

духа (2) на р. Иртыше у г. Омска в 1956-57 г.

К настоящему времени установлено, что ледяной покров к мо
менту вскрытия оказывается наиболее толстым и прочным в мес
тах с большой осенней зашугованностью. Это создает дополнитель
ные предпосылки к формированию в этих местах мощных заторов. 
Подобные явления наблюдались на реках Енисее, Иртыше, Север
ной Двине, Сухоне и др. (рис. 105). Подъемы уровня при весенних 
заторах нередко превышают максимальные уровни весеннего поло
водья.

Массы льда, забивающие живое сечение реки порой до 50— 80%, 
испытывают при заторе значительные напряжения, в результате 
чего возможны надвиги льдин на берега. Торосистые нагроможде
ния льда представляют большую опасность как для береговых со
оружений, так и для зимующих вблизи берегов судов. Во время ле
дохода происходят иногда значительные деформации берегов.

На реках, вытекающих из озер, наблюдается вторичный ледо
ход, обязанный своим происхождением выносу озерного льда в реку 
(Нева, Свирь и др.).
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Г Л А В А  35. РЕЧНЫЕ НАНОСЫ 

§ 156. Энергия и работа рек

Вода, стекающая по поверхности земли и переносимая реками, 
обладает энергией, т. е. способностью производить работу. Потен
циальная энергия реки на участке протяженностью L км при паде
нии /г м и при среднем расходе на этом же участке Q м^/с в единицу 
времени равна 9,81 • lO^Q/i Д ж . Величина секундной энергии на 
данном участке реки, переведенная в киловатты, называется када
стровой мощностью. Мощность на данном участке реки, выражен
ная в киловаттах, равна

N=9M Q h.  (144)

Если величину N  разделить на протяженность участка L,  то по- 

лучится удельная километровая мощность реки: Л ^уд=-~. Сумма
jL/

мощностей участков реки на всем ее протяжении называется полной 
мощностью реки: J ^ N  =  ' ^ 9 , 8 Q h  кВт.

Потенциальная мощность рек СССР составляет около 
500 млн. кВт. В настоящее время водная энергия потока широко ис
пользуется для производства электрической энергии на гидроэлек
трических станциях (ГЭС). Для этой цели с помощью плотин энер
гию рек сосредоточивают в определенных местах реки. Мощность 
ГЭС определяется по формуле

AAr3c =  9,81QpAp7j, (145)

где N — мощность ГЭС в киловаттах; Qp — расчетный расход,
пропускаемый через турбины, в м^/с; Лр — напор, т. е. сосредоточен
ное падение воды у турбины, в метрах; г) — коэффициент полезного 
действия ГЭС, который обычно бывает высоким и достигает 0,98.

Величины Qp и hp определяются на основании гидрологических 
и энергоэкономических расчетов. Выработку электроэнергии на ГЭС 
принято выражать в киловатт-часах. Годовая выработка на круп
ных ГЭС выражается в миллиардах киловатт-часов.

В естественных условиях энергия, которой обладает вода, сте
кающая по поверхности земли и по руслам рек, затрачивается 
на преодоление трения между частицами воды, трение о земную  
поверхность и о дно и берега русел, на перенос наносов во взвешен
ном и влекомом состоянии, перенос растворенных веществ и исти
рание твердых частиц. В результате этой работы происходят про
цессы эрозии и аккумуляции наносов, что приводит к изменению 
форм земной поверхности, очертаний и глубин речных рз'-сел.

§ 157. Формирование речных наносов

Р е ч н ы м и  н а н о с а м и  называются твердые минеральные ча
стицы, переносимые потоком и формирующие русловые и поймен
ные отложения. Речные наносы образуются из продуктов выветри
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вания, денудации и эрозии горных пород и почв. Водная эрозия, 
разрушение земной поверхности под действием текучих вод, пред
ставляет собой наиболее активный процесс, обогащающий реки на
носами. Она подразделяется на склоновую и русловую. Склоновая 
эрозия — размыв и смыв почв и горных пород снеговыми и дож де
выми водами, стекающими по склону. Русловая эрозия — размыв 
водными потоками, протекающими в руслах, коренных пород дна 
и берегов русла и склонов долин. В процессе склоновой эрозии те
кущая вода разрушает связность частиц почв и горных пород и смы
вает (сносит) их в понижения — ложбины стока, которые и явля
ются основными путями выноса продуктов эрозии с водосбора. Вме
сте со снеговыми и дождевыми водами материал смыва е водосбора 
поступает в следующие за ложбинами звенья временно действую
щей гидрографической сети ^лощ ины , суходолы. В них процессы 
эрозии усиливаются и также осуш,ествляется размыв, перенос и 
в конечном итоге вынос продуктов размыва в реки.

Очевидно, что не все продукты эрозии попадают в реки. Значи
тельная часть их задерживается по пути стока поверхностных вод 
и заполняет углубления земной поверхности. Тем не менее та часть 
продуктов эрозии поверхности бассейна, которая достигает русел 
рек, является существенным источником формирования речных на
носов.

Воды рек размывают берега и дно русла. Однако наносы, посту
пающие за счет этих процессов, являются лишь частью речных на
носов, причем некоторая доля их представляет собой продукты раз
мыва ранее отложившихся в русле наносов, принесенных с поверх
ности бассейна.

Интенсивность водной эрозии зависит прежде всего от энергии 
текучих вод и затем от сопротивляемости размыву поверхности, 
по которой стекают эти воды.

Энергия текучих вод на некотором участке, как известно, опре
деляется их расходом и падением. Вот почему водная эрозия при 
одних и тех ж е величинах стока наиболее ярко выражена в горных 
районах и значительно слабее на равнинах. Большое значение 
в развитии эрозии имеет режим стока; с увеличением стока в опре
деленные сезоны происходит усиление эрозии.

Сопротивляемость поверхности земли размыву зависит от при
родных свойств этой поверхности и прежде всего от свойств почв 
и пород, а также растительного покрова, предохраняющего почву 
от размыва. Различные виды почв и грунтов обладают неодинако
вой способностью к размыву.

Уничтожение растительного покрова (вырубки, неумеренный вы
пас скота, пожары), неправильная распашка поверхности (вдоль 
склонов) и обработка почв без соблюдения агротехнических пра
вил, предусматривающих сохранение структурности почв, могут 
привести к усилению эрозии, местному смыву почв, возникновению 
овражной эрозии и в конечном итоге к увеличению мутности рек.

В последние десятилетия в зоне распространения черноземов 
и каштановых почв в результате применения более совершенных
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приемов обработки почвы, в основном за счет широкого применения 
зяблевой пахоты (см. § 142), смыв почвы на плакорных участках 
заметно уменьшился.

Таким образом, интенсивность эрозии и формирование реч
ных наносов находятся под влиянием ряда физико-географиче
ских факторов и хозяйственной деятельности. Одни из этих факто
ров зональные, другие — азональные. К зональным относятся кли
матические условия, сток, характер и распространение почв и рас
тительности, к азональным — рельеф местности и распространение 
коренных пород и четвертичных отложений.

§ 158. Основные определения и характеристики речных наносов

Речные наносы в зависимости от характера движения в потоке 
обычно подразделяют на в з в е ш е н н ы е  и в л е к о м ы е .  Такое 
подразделение наносов носит условный характер, так как в зависи
мости от крупности наносов и скоростей течения потока те или иные 
твердые частицы могут находиться то во взвешенном состоянии, то 
перемещаться по дну потока.

Наносы подразделяют, кроме того, на транзитные и руслофор
мирующие. Малые частицы переносятся к устью реки по преимуще
ству транзитом. Более крупные частицы в зависимости от гидрав
лических свойств потока то переносятся потоком во взвешенном или 
влекомом состоянии, то задерживаются на отдельных участках 
реки, с тем чтобы при изменении гидравлических свойств потока 
вновь перейти в движение. Таким образом постоянно происходит 
переформирование русла. Очевидно, что большая часть взвешенных 
наносов является транзитной, а большая часть влекомых — русло
формирующей.

Количество наносов (в килограммах), проносимое рекой через 
поперечное сечение в единицу времени (Г секунд), называется 
р а с х о д о м  н а н о с о в .  Обычно расход взвешенных наносов 
обозначается R  кг/с, расход влекомых наносов q кт1с.

Суммарное количество наносов, проносимое рекой через попе
речное сечение за некоторый промежуток времени (сутки, месяц, 
год), называется с т о к о м  н а н о с о в  за этот промежуток времени 
и выражается обычно в тоннах. Модулем стока наносов называют 
сток наносов с 1 км  ̂ за год. Очевидно, если средний расход взве
шенных наносов за время Т  суток равен R  кг/с, то

т.

Модуль стока наносов

д ,  31 ,54  • 103/?------ р -------  т/км^ год,

где F  — площадь водосбора до замыкающего створа в км ,̂ R  — 
средний годовой расход взвешенных наносов.
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Количество взвешенных наносов, содержаш,ееся в единице объ
ема (1 м®) воды, называется м у т н о с т ь ю  (р). Мутность выража
ется в г/м^. Таким образом,

(146)

Важной характеристикой наносов является их гранулометриче
ский состав, т. е. распределение наносов по фракциям; от валунов 
и гальки до илистых и глинистых частиц. Средняя крупность нано
сов dcp характеризуется средним взвешенным диаметром частиц, 
вычисляемым по формуле

Ûrn--- 100 ’

где dop — средний диаметр данной фракции; Pi — процентное со
держание (по весу) этой фракции.

§ 159. Взвешивание частиц в потоке. Гидравлическая крупность.
Транспортирующая способность потока

Твердая частица, обладающая большим удельным весом, чем 
вода, помещенная в неподвижную воду, начинает опускаться. Ско
рость ее падения сначала возрастает, а затем сохраняется постоян
ной, т. е. движение ее становится равномерным. В этом случае дей
ствующие на частицу сила тяжести и сила гидродинамического со
противления уравновешиваются. Скорость равномерного падения 
частицы в стоячей воде называют г и д р а в л и ч е с к о й  к р у п 
н о с т ь ю  ч а с т и ц ы  ( и  м /с ).

Гидравлическая крупность частицы зависит от ее геометриче
ских размеров, а также от формы, удельного веса, вязкости воды 
и ее плотности. В специальной литературе известен ряд формул, по
зволяющих вычислить гидравлическую крупность U в зависимости 
от перечисленных факторов. Так, следуя А. В. Караушеву, можно 
привести;

для частиц с 15 мм

для частиц с d ' ^ 1 , 5  мм
Г'

и .

(147)

- ^ d ,  (148)

где Ys и Y — удельный вес соответственно частицы и воды; (х — ко
эффициент молекулярной вязкости воды; К п  w. K i  — коэффициенты 
пропорциональности, учитывающие форму частицы.

vSHaHHe гидравлической крупности наносов весьма необходимо 
при изучении деформации русла (размыв, намыв), при расчете за 
иления водохранилищ. В практике расчетов обычно пользуются
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таблицами значений гидравлической крупности частиц для соответ
ствующего их диаметра. Такие таблицы составлены по опытным 
данным.

В текучей воде вследствие турбулентного характера течения 
твердые частицы могут находиться во взвешенном состоянии в тех 
случаях, когда вертикальная составляющая скорости течения по
тока превосходит гидравлическую крупность частиц. При обратном 
соотношении частицы будут осаждаться на дно, и начнется аккуму
ляция наносов или влечение их по дну. Вертикальная составляю
щая скорости растет с увеличением степени турбулентности потока 
и, следовательно, с увеличением скорости течения. Таким образом, 
чем больше скорости, тем более крупные частицы находятся во 
взвешенном состоянии. По мере передвижения вниз по течению 
в связи с общим уменьшением скоростей течения размеры частиц, 
находящихся во взвешенном состоянии, будут уменьшаться, а ак
кумуляция наносов усиливаться. Таким образом, речной поток обла
дает определенной транспортирующей способностью, т. е. способ
ностью переносить определенное количество наносов данной круп
ности при определенных гидравлических характеристиках (уклон, 
скорость, глубина). Транспортирующую способность характеризуют 
либо предельным расходом взвешенных наносов, который способен 
транспортировать поток, либо средней мутностью, отвечающей на
сыщенности потока наносами, при которой осуществляется транс
портирующая способность потока. Если фактический расход 
взвешенных наносов в потоке соответствует его транспортирую
щей способности, то между процессами взвешивания и осаж де
ния наносов в придонном слое наблюдается динамическое равно
весие.

§ 160. Распределение мутности по живому сечению реки

Мутность речных вод значительно меняется по живому сечению 
потока, по его длине и во времени. Распределение мутности по ж и
вому сечению носит очень сложный и нередко в значительной мере 
беспорядочный характер. Как правило, мутность возрастает от по
верхности ко дну. Это увеличение мутности происходит главным об
разом за счет крупных фракций наносов, увеличивающихся ко дну. 
Мелкие ж е фракции (менее 0,01 мм) обычно распределяются до
вольно равномерно по глубине потока. По этой причине чем больше 
в составе наносов крупных фракций, тем неравномернее они рас
пределены по глубине. С увеличением турбулентности потока рас
пределение взвешенных наносов по вертикали становится более рав
номерным. Сказанное справедливо только как самая общая схема. 
В реальной ж е действительности дело обстоит много сложнее, так 
как эта схема нарушается под влиянием возникающих водоворотов 
и циркуляционных течений.

Еще более сложный характер носит распределение наносов по 
ширине реки. Здесь вообще трудно подметить сколько-нибудь от
четливо выраженную закономерность. Распределение наносов по
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ширине потока сильно меняется в зависимости от направления те
чения, местных размывов русла и берегов, впадения притоков, несу
щих большее или меньшее количество, наносов, чем главная река. 
Наблюдения показали, что в ряде случаев наносы проносятся в по
токе в виде отдельных движущихся скоплений — «жил>^

§ 161. Внутригодовой режим мутности рек

Внутригодовой режим мутности и расходов взвешенных наносов 
зависит от поступающих в речную сеть материалов эрозии, харак
тера размывающей деятельности потока и его водного режима. На 
реках с весенним половодьем материал смыва с поверхности бас
сейна наиболее интенсивно поступает в речную сеть в первой поло
вине этой фазы водного режима.: В составе наносов в этот период 
преобладают мелкие фракции .(< 0 ,0 0 5  мм) . К некоторому моменту 
времени запасы продуктов выветривания в 'бассейне значительно 
уменьшаются и интенсивность смыва, а следовательно, и поступле
ние наносов в речную сеть ослабевают, водность ж е рек продолжает 
возрастать. К моменту прохождения пика половодья резко повы
шается крупность наносов, что является результатом выноса мате
риалов эрозии из оврагов и балок и усиления размыва русла реки. 
Однако размывающая деятельность речных потоков не настолько 
велика, чтобы компенсировать уменьшение поступления наносов 
в речную сеть с поверхности бассейна. Вот почему на больших ре
ках с весенним половодьем обычно максимумы мутности и расхода 
взвешенных наносов наступают раньше максимума расходов воды. 
На малых реках время наступления этих максимумов совпадает, 
а в отдельных случаях наибольшая мутность наблюдается и после 
прохождения максимального расхода воды. Последнее явление, под
меченное наблюдениями ГГИ на малых водотоках бассейнов рек 
Сарысу, Нуры, Тургая и др., объясняется интенсивными русловыми 
деформациями. Роль русловой эрозии оказывается больше, чем 
роль смыва со склонов, особенно в маловодные годы и в годы с за 
медленным оттаиванием почвы.

На реках, питающихся талыми водами ледников, максимумы 
мутности и расходов воды обычно совпадают (см. § 223).

Совпадение максимумов мутности и расходов воды во время па
водков характерно для горных рек с преобладанием дождевого пи
тания. Это происходит вследствие относительно быстрого формиро
вания паводка и концентрированного поступления в русло реки как 
воды, так и продуктов смыва с водосбора. Обычно в первый паводок 
после засушливого периода мутность воды при одних и тех ж е рас
ходах больше, чем при последующих. Возможны также случаи по
вышения мутности на подъеме, спаде паводка и даж е при относи
тельно устойчивых расходах воды главной реки вследствие несо
впадения во времени формирования паводков на притоках (реки 
Кура, Риони, Бзыбь).

Малая мутность на всех реках наблюдается в период литания их 
грунтовыми водами.
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§ 162. Распределение мутности рек на территории СССР

Как отмечалось выше, формирование наносов рек зависит от 
ряда факторов — зональных и азональных. В связи с этим под влия
нием зональных факторов распределение мутности рек на террито
рии нашей страны характеризуется общей тенденцией к широтной 
зональности, а под влиянием азональных факторов в ряде случаев 
эта зональность нарушается. В горных районах, где явления эро
зии в большей мере зависят от литологического состава пород, сла
гающих речные бассейны, распределение мутности рек носит более 
пестрый характер.

Влияние азональных факторов на интенсивность эрозии, глав
ным образом литологического состава пород, слагающих речные 
•бассейны, отчетливо проявляется в горных районах.

Большая часть территории СССР отличается малой средней го
довой мутностью рек, меньше 50 г/м® (рис. 106, см. вкладку). Юж
ная граница зоны примерно совпадает с южной границей распро
странения лесной растительности в европейской части СССР и на
ходится несколько севернее в азиатской части. К югу от зоны малой 
мутности располагается зона с мутностью 50— 100 г/м^. В европей
ской части она включает в себя преимущественно черноземную об
ласть с неустойчивым увлажнением. Здесь лесная растительность 
сменяется лесостепью и огромные пространства заняты сельскохо
зяйственными угодьями. Степные и лесостепные районы Западно- 
Сибирской равнины, полупустыни Средней Азии и большая часть 
юга Русской равнины характеризуются мутностью рек 100—250 и 
250—500 г/м®. Местами в этой зоне мутность достигает еще больших 
величин. Так, например, в междуречье низовьев Волги и Дона в пре
делах Калачской возвышенности мутность колеблется от 500 до 
1000 г/м®. Еще большая мутность наблюдается в Предкавказье, где 
средняя годовая мутность, например р. Калаус, увеличивается до 
5000 г/м®.

На Кавказе реки восточной части отличаются более высокой 
мутностью (2500—5000 г/м®), чем западной. Максимальная средняя 
годовая мутность, равная 11800 г/м®, отмечена у р. Аксай (Д аге
стан). Высокая мутность рек этой части Кавказа обусловливается 
наличием легкоразмываемых сланцево-песчаных юрских пород, гли
нистых сланцев, отложений известняков, песчаников и глин. Наи
меньшей мутностью на Кавказе (50— 150 г/м®) характеризуются 
реки в области Скалистого хребта Большого Кавказа, от р. Ардена 
на востоке до р. Белой на западе.

На Алтае мутность рек не выходит за пределы 1000 г/м®.
В Средней Азии повышенной мутностью отличаются реки бас

сейна Амударьи (р. Вахш, правая составляющая Амударьи), где 
мутность колеблется от 2500 до 4000 г/м®. Высокая мутность свой
ственна также рекам Мургаб, Теджен, Атрек. В водах р. Атрек при 
выходе из гор содержится более 20 кг/м® взвешенных наносов. Для  
рек Тянь-Шаня характерна невысокая мутность, в особенности 
в верховьях рек — до 100 г/м®.

316



Годовой сток взвешенных наносов рек изменяется в широких 
пределах. Отдельные реки выносят в конечные водоемы исключи
тельно большое количество взвешенных наносов. Так, например, го
довой сток взвешенных наносов Амударьи составляет в среднем 
130 млн. т. Повышенным стоком взвешенных наносов отличаются 
реки бассейна Каспийского моря, в особенности Волга, сток наносов 
которой у с. Поляна Фрунзе до постройки Куйбышевского водохра
нилища составлял в среднем 21 млн. т. Значительно меньше взве
шенных наносов выносят реки северной части Русской равнины. 
Годовой сток взвешенных наносов Печоры, несмотря на большую 
водоносность этой реки, составляет 6,5 млн. т, а Северной Двины 
еще меньше — 4,3 млн. т. Сравнительно малым стоком взвешенных 
наносов характеризуются реки бассейна Балтийского моря. Сток 
взвешенных наносов самой многоводной из них — Невы — соста
вляет всего лишь 0,82 млн. т. В бассейне Черного моря наибольшее 
количество взвешенных наносов проносит р. Риони — 6,9 млн. т/год. 
Огромная водоносность Оби и Енисея является причиной относи
тельно высокого стока наносов этих рек, хотя мутность их вод неве
лика. Так, годовой сток взвешенных наносов Оби 16 млн. т, Енисея 
13 млн. т.

Под влиянием водохранилищ, особенно каскадов, аккумулирую
щих наносы, твердый сток рек уменьшается. Так, по исследованиям 
М. И. Львовича, твердый сток Волги после создания каскада водо
хранилищ снизился до 8—9 млн. т в год, т. е. приблизительно в 2,5— 
3 раза, а твердый сток Дона до 2,8 млн. т, т. е. в 2 раза.

Из всех рек земного шара наибольшим стоком взвешенных 
наносов отличается Амазонка — около 2,4—3 млрд. т/год (по 
П арде).

Основная масса наносов проносится реками в период концен
трации стока воды: на реках восточноевропейского типа — во время 
весеннего половодья, на реках дальневосточного и тянь-шаньского 
типа — в теплое время года, на реках с паводочным режимом — в пе
риоды прохождения наиболее интенсивных паводков.

§ 164. Изменение мутности и стока наносов по длине реки

По длине реки меняются и расход наносов, и мутность, и рас
пределение наносов по фракциям. Обычно сток наносов возрастает 
по длине рек, но бывают случаи, когда эта общая закономерность 
нарушается и сток наносов уменьшается вниз по течению (Аму
дарья). Часть наносов таких рек откладывается постепенно в их 
поймах, протоках и Дельтах.

Мутность больших рек изменяется по их длине довольно свое
образно. Мутность рек, текущих в направлении с севера на юг (реки 
Русской равнины), обычно увеличивается вниз по течению, что свя
зано с более быстрым нарастанием в этом ж е направлении интен
сивности эрозионных процессов по сравнению с увеличением вод
ности рек. Напротив, для рек, текущих с юга на север (Обь, Енисей,

§ 163. Сток взвешенных наносов
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Л ена), обогащение материалами смыва происходит значительно 
медленнее вниз по течению, чем увеличение их водности, в связи 
с чем мутность таких рек вниз по течению уменьшается. Так, напри
мер, средняя годовая мутность Оби у Новосибирска 245 г/м®, у Кал- 
пашова она снижается до И З г/м^ у Салехарда падает до 34 г/м®.

§ 165. Влекомые наносы

Влекомыми наносами называются те, которые перемещаются 
в придонном слое потока. Твердые частицы, лежащие на дне  ̂ под
вергаются силе гидродинамического, или лобового, давления Рл- 
Эта сила пропорциональна скорости придонного течения и выра
жается равенством

^л =  й-^'г^нaч.дoн^, (149)

где а — коэффициент пропорциональности; Унач.дон — начальная 
скорость влечения у дна; Q — площадь сечения частицы, перпенди
кулярного направлению течения; g  — ускорение силы тяжести; у  —  
удельный вес воды.

Движению частицы будет противодействовать сила трения Рт ее 
о дно. Она пропорциональна силе тяжести Pg:

(150)
где /  — коэффициент трения; V — объем частицы; Ys и 'у — соответ
ственно удельный вес частицы и воды. Начальный момент движения 
отвечает равенству Рл =  Рт.

Таким образом, влечение частиц по дну обусловливается донной 
скоростью потока и размерами частицы. Эта общая закономерность 
отражена в простой формуле Эри, имеющей вид

(151)
где W — вес частицы, влекомой потоком; v — природная скорость 
потока; А  — коэффициент пропорциональности.

Формула Эри показывает, что если скорость потока увеличится 
в 3 раза, то вес частицы, передвигающейся при этой скорости, уве
личится в 729 раз. Вот почему ла равнинных реках влекомые на
носы состоят преимущественно из песка различной крупности, гор
ные ж е реки переносят гравий, гальку, крупные валуны.

Для практических целей бывает необходимо определить началь
ную среднюю скорость потока, при которой начинается размыв дон
ных отложений. В этом, случае, заменяя донную скорость: потока 
средней, необходимо учесть глубину потока. С увеличением глубины 
увеличивается и средняя скорость, при которой начинается переме
щение наносов. Для расчета этой скорости разработан ряд формул. 
Так, формула Г. И. Ш амова имеет вид

z;нaч=^4,4fl^'^w’̂  ̂ . (152)
где d r—средний диаметр частиц донных отложений в метрах; Н  —  
средняя глубина в метрах. - : .
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Движение твердых частиц в придонном слое потока происходит 
в виде скольжения или перекатывания и перескакивания (сальта- 
дии). Такой характер движения осуществляется главным образом  
л од влиянием восходящих вихрёй и несимметричного обтекания 
■твердой частицы струями воды. Частицы, оторвавшись от дна, мо
гут находиться некоторое время во взвешенном состоянии и вновь 
■опускаться на дно. В этом проявляется условность подразделения 
наносов на влекомые и взвешенные. Крупность влекомых наносов 
изменяется по сезонам года, возрастая при паводках и уменьшаясь 
;В межень. При больших скоростях течения влекомые наносы дви
жутся большими массами. Размеры влекомых наносов постепенно 
уменьшаются по длине рек с уменьшением скоростей вниз по те
чению.

Количество влекомых наносов в равнинных реках мало. Они 
транспортирует преимущественно взвешенные наносы. В горных 
реках доля влекомых наносов велика и при больших скоростях со
ставляет основную часть твердого стока реки.

В горных районах, чаще на небольших реках или временных 
потоках с малыми площадями водосборов, возникают кратковре
менные паводки, несущие огромные скопления наносов. Эти скопле
ния твердого материала придают потоку характер грязевого, грязе
каменного или водно-каменного. Потоки эти называются с е л я м и .  
Образуются сели в результате выпадения интенсивных дождей, 
реж е — интенсивного снеготаяния. Необходимым условием для об
разования селя является обилие накопленного материала выветри
вания на водосборе и быстрый снос его в русло. Поэтому литоло
гический состав пород, слагающих горные области, крутые склоны 
гор и значительные уклоны потоков имеют большое значение в фор
мировании селей. Отсутствие растительности и оголенность склонов 
способствуют усилению эрозии, а следовательно, и образованию се
лей. Движение селевых потоков носит пульсирующий заторный ха
рактер. Заторы возникают на отдельных участках русла. При про
рыве затора по реке проносится селевой поток, насыщенный нано
сами и обладающий большой разрушительной силой. Заторы  
повторяются. Таким образом, сель представляет собой поток, прохо
дящий по реке в виде последовательных валов или волн. Продолжи
тельность селей различна — от нескольких минут до нескольких 
часов. Во время прохождения селей происходят интенсивные про
цессы размыва русла и отложения наносов. Сель относится к опас
ным явлениям природы. Подробнее ознакомиться с селями можно 
по книге С. М. Флейшмана «Сели» (Л., Гидрометеоиздат, 1970).

г л а в а  36. сток РАСТВОРЕННЫХ ВЕЩЕСТВ 

§ 166. Химический состав речных вод

По классификации О. А. Алекина, все природные воды, в том 
числе и речные, делятся по преобладающему аниону на три класса: 
гидрокарбонатные и карбонатные — воды с преобладанием аниОна

319



НСО' +  СОз, сульфатные — с преобладанием аниона SO" и хлорид
ны е— с преобладанием аниона С1'. Каждый класс по преобладаю
щему катиону делится на три группы: кальциевую, магниевую и 
натриевую. Большинство рек земного шара принадлежит к гидро
карбонатному классу. Значительно меньше рек сульфатного, еще 
меньше хлоридного класса.

По степени минерализации Алекин подразделяет воды на четыре 
ступени: малой минерализации (до 200 мг/л), средней минерализа
ции (200—500 мг/л), повышенной минерализации (500— 1000 мг/л) 
и высокой минерализации (более 1000 мг/л). Минерализация реч
ных вод в основном малая и средняя.

Большая роль в формировании химического состава речных вод 
принадлежит источникам питания рек. Питание за счет подземных 
вод всегда вызывает повышение минерализации речных вод. Пита
ние за счет снеговых и дождевых вод снижает минерализацию. Сне
говые и дождевые воды стекают по хорошо перемытым почвам, со
держащим меньшее количество легкорастворимых солей, чем по
роды, с которыми соприкасаются подземные воды. Вот почему при 
питании дождевыми и главным образом снеговыми водами в со
ставе речных вод преобладают ионы Н С О ', Са", Mg". При пере
ходе реки на подземное питание происходит относительное увели
чение ионов легкорастворимых солей SO" и С 1'. Изменение мине
рализации и ионного состава речных вод в зависимости от различного 
соотношения источников питания определяется в значительной сте
пени характером почв их бассейнов. По мере перехода от зоны из
быточного увлажнения к зоне недостаточного увлажнения, из райо
нов распространения северных болотисто-торфяных и подзолистых 
почв к областям распространения черноземов, сероземов и кашта
новых почв, минерализация дождевых и снеговых вод, стекающих 
по этим почвам, постепенно увеличивается, а следовательно, увели
чивается и минерализация речных вод, причем главным образом за  
счет ионов S O "  и С К . Слабой минерализацией отличаются реки,
собирающие воду с заболоченных водосборов. Воды этих рек содер
жат большое количество гуминовых веществ, окрашивающих воду 
в желто-коричневый цвет.

Наглядное представление об ионном составе речной воды в пе
риод летней межени на территории СССР дает гидрохимическая 
карта (рис. 107).

В течение года в соответствии с различными условиями питания 
и под воздействием метеорологических факторов химические свой
ства речных вод могут меняться. В периоды поверхностного пита
ния минерализация снижается, в межень при переходе на питание 
подземными водами, наоборот, возрастает. При сезонных измене
ниях минерализации речных вод меняются и соотношения между 
ионами. В результате некоторые реки в различные сезоны могут 
переходить по химическому составу из одного класса в другой. При
мером могут быть воды Амударьи.
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Основную массу растворенных веществ составляют главные 
ионы; микроэлементы и биогенные вещества занимают малую долю  
в растворе речных вод, и сток их менее изучен. Поэтому в дальней
шем под стоком растворенных веществ понимается сток главных 
ионов, или ионный сток. Суммарный ионный сток определяется, 
с одной стороны, минерализацией речных вод, с другой — величиной 
жидкого стока.

Ионный сток Яи рассчитывается по формуле

§ 167. Сток растворенных веществ

R^==AQC, (153)

где Q — расход воды в м®/с, средний за период Г; С  — концентрация 
ионов, или их сумма 2 ]  и, в мг/л; А  — коэффициент размерности. 
При расчете ионного стока в тоннах за год А  =31 ,54.

Кроме абсолютной величины ионного стока, применяется еще и 
относительная характеристика его в виде модуля стока растворен
ных веществ, выражаемого обычно в тоннах с единицы площади за 
единицу времени (т/ (км^ • го д )).

Сток растворенных веществ в устьях некоторых больших рек 
достигает внушительных размеров (табл. 26).

Таблица 26

Средний годовой ионный сток некоторых рек СССР (по О. А. Алекину, 1970)

Река
Площадь 
бассейна, 
тыс. км“

Ионный 
сток, 

млн. т/год
1 Река

Площадь 
бассейна, 
тыс. км2

Ионный 
сток, 

млн. т/год

Лена ..................... 2420 в  59,8 Сырдарья .. . . , 219 9,51
В о л г а ..................... 1350 1  54,4 Амур ..................... 1620 9,11
Енисей ................. 2470 '*43,2 Д н е п р ..................... 464 7,64
Обь . ..................... 2450 ..-33 ,8  1 Кура ..................... 178 5.20
Амударья . . . . 237 |1 9 , 3 Печора ................. 259 5 ,66
Северная Двина , 350 t l 3 , 8 Кубань ................. 61,5 3,04

Основная масса растворенных веществ выносится реками с тер
ритории СССР в океаны (72%) и значительно меньшая часть — 
в конечные водоемы областей внутреннего стока. Наибольший ион
ный сток приходится на долю бассейна Северного Ледовитого 
океана (201,6 млн. т/год), что объясняется наибольшим жидким 
стоком в этот океан. Меньшее количество растворенных веществ вы
носится реками СССР в Атлантический и Тихий океаны. Наиболь
шей величиной показателя ионного стока, характеризующего наи
большую интенсивность химической эрозии, отличаются области 
внутреннего стока (29,2 т/(км^-год)) и бассейн Атлантического 
океана (24,2 т/(км ^-год)). Показатель ионного стока в бассейне Ти
хого океана относительно мал (9,8 т/(км^ • го д )). Особенно большим 
локазателем ионного стока растворенных веществ отличается бас
сейн Аральского моря — 64,5 т/ (км  ̂• год ).
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Общий ионный сток с территории СССР составляет около 
384 млн. т/год, средний модуль ионного стока 17,8 т/(км 2-год).

Зависимость стока растворенных веществ от жидкого стока 
в значительной мере предопределяет внутригодовое распределение 
ионного стока. На реках восточноевропейского типа основная часть 
растворенных веществ приходится на период весеннего половодья, 
на реках с половодьем в теплое время года (тянь-шаньский тип) —  
на лето.

Г Л А В А  37. РУСЛОВЫЕ ПРОЦЕССЫ

§ 168. Основные понятия. Взаимодействие потока и русла

Основными характеристиками русла являются; продольный и по
перечный профиль, плановые очертания и распределение глубин 
в нем. Речное русло подвержено изменениям, или деформациям. Н е
прерывные изменения морфологического строения речного русла и 
поймы, происходящие под действием текучей воды, называются 
р у с л о в ы м п р о ц е с с о м .

Проявляется русловой процесс в виде эрозии — размыва русла 
и поймы, переноса и аккумуляции наносов. Направленность про
цесса деформации русла определяется соотношением между расхо
дом наносов и транспортирующей способностью потока и, таким 
образом, связана с комплексом природных условий не только дан
ного участка реки, но и водосбора в целом. Климатические условия 
и свойства подстилающей поверхности бассейна реки обусловливают 
объем и режим жидкого стока и формирование твердого стока. П о
следний проявляется в виде переотложений наносов, с которыми 
связана деформация русла. Сток воды, кроме того, определяет ха
рактер местных гидравлических воздействий потока на русло. Эти 
воздействия меняются вместе с режимом стока.

Поток, протекающий в русле, вызывает изменения в его очерта
ниях, распределении глубин и характере продольного профиля реки. 
Со своей стороны форма русла оказывает воздействие на распре
деление течений и их скоростей. Таким образом, поток и русло на
ходятся в постоянном взаимодействии, и русловые деформации яв
ляются выражением этого взаимодействия. Несмотря на различия 
природных условий в бассейне той или иной реки, различия в ре
жиме стока воды и наносов, в результате взаимодействия между 
потоком и руслом вырабатываются некоторые типические черты 
морфологического строения речного русла. Знание природных ус
ловий и закономерностей взаимодействия между потоком и руслом 
позволяет путем возведения искусственных выправительных соору
жений сознательно управлять потоком, перемещением наносов 
в речном русле и способствовать созданию нужных для хозяйствен
ного использования реки его форм.

Основы учения о русловом процессе как взаимодействии между 
потоком и руслом были заложены в конце XIX — начале XX столе-
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тия в трудах В. М. Лохтина, Н. С. Лелявского, М. Фарга в связи 
с работами по улучшению судоходных условий рек, а также в тру
дах М. А. Великанова.

Лохтин исследовал влияние уклона водной поверхности, измене
ния водности потока и сопротивляемости размыву грунтов, слагаю
щих русло реки, на перемещение наносов и формирование русловых 
форм. Лелявский занимался исследованием речных течений (см. 
§ 120), влияющих на распределение глубин в речном русле.

В дальнейшем наметились два направления в изучении русло
вого процесса: гидродинамическое, рассматриваемое обычно в кур
сах гидродинамики и гидравлики, и гидролого-морфологическое. 
Последнее направление получило развитие в работах Н. И. Макка
веева, Н. Е. Кондратьева и И. В. Попова.

§ 169. Плановые очертания речных русел и их изменения

Плановые очертания речных русел отличаются значительным 
разнообразием и вместе с тем для них характерна отчетливо выра
женная извилистость. В процессе формирования извилистого русла 
большую роль играют поперечные течения, которые возникают как 
при искривлении динамической оси потока, так и особенно в усло
виях уж е возникшей извилистости русла (см. § 120).

Существуют различные соотношения между очертаниями долины 
(орографическая извилистость) и очертаниями речных русел (гид
рографическая извилистость). В одних случаях имеет место совпа
дение орографической и гидрографической извилистости, реки как 
бы повторяют очертания своих долин. Примером могут служить 
верхние части течений Оки и Дона, реки Днестр, Унжа, Вишера, 
Чусовая и др. на участках долин, сложенных трудноразмываемыми 
породами. Для рек этого типа характерно отсутствие или слабое 
развитие поймы.

В других случаях наблюдается неполное совпадение орографи
ческой и гидрографической извилистости. Склоны долин лишь отча
сти ограничивают образование извилин.

Наиболее распространенным случаем является полное несовпа
дение орографической и гидрографической извилистости. Река про
текает по широкому дну долины и может перемещать свое русло на 
большом пространстве, образуя обширную пойму, изобилующую 
старицами.

Значительно реже встречаются речные русла, характеризую
щиеся отсутствием извилин или слабой извилистостью. Русла таких 
рек способны перемещаться в пределах дна долины почти парал
лельно самим себе. Пойма в этом случае может быть довольно ши
рокой. На ней располагаются старицы, также прямолинейные или 
слабоизвилистые и параллельные руслу реки. Такой тип русел 
встречается чаще всего в долинах прорыва или на участках входа 
реки в сужение долины. Поймы на таких суженных участках до
лины узкие.
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Определенный тип излучин называется м е а н д р а м и .  Этот 
термин вошёл в гидрологическую литературу по греческому назва
нию р. Меандр (Турция). Процесс меандрирования, заключаю
щийся в изменении плановых очертаний русла во времени, очень 
сложен. Существует несколько гипотез образования меандр. В со
временной гидрологической литературе (Н. Е. Кондратьев, 
И. В. Попов и др.) эт о т  процесс получил следующее объяснение.

Образование и развитие меандр возможно на реках с незарегу- 
лированным естественным режимом, с хорошо выраженным поло
водьем (паводками) и повышенным стоком наносов. В этих усло
виях плановые деформации русла связаны с формированием поймы..

Рис. 108. Типы меандрирования.
-ограниченное меандрирование, б — свободное меандрирование, в — неза

вершенное меандрирование (по И. В. Попову).

В зависимости от ширины дна долины и ширины поймы процесс 
меандрирования проявляется в различных формах.

1. На реках с узкой поймой русло в плане имеет слабоизвили
стую форму, близкую к синусоидальной (рис. 108 а).  Амплитуда 
этой синусоиды определяется шириной долины, склоны которой 
ограничивают возможность ее увеличения. Плановые деформации 
проявляются в виде беспрепятственного сползания излучины вниз 
по течению реки без существенных изменений в очертаниях и раз
мерах. В течение некоторого достаточно длительного промежутка 
времени меандра должна переместиться на всю свою длину, и в ре
зультате участки выпуклого и вогнутого берега русла поменяются 
местами. Сползание излучин происходит вследствие размывания 
вогнутого берега русла под некоторым углом к оси потока и отло
жений материала размыва у выпуклого берега. Такой процесс ме
андрирования носит название о г р а н и ч е н н о г о  м е а н д р и р о 
в а н и я .
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2. На участках рек с широкими долинами склоны долин не яв
ляются препятствием для перемещения русла по их дну в напра
влении, перпендикулярном направлению долины. Беспрепятствен
ный размыв вогнутых берегов приводит к постепенному изменению 
формы излучины и превращению ее из первоначальной синусои
дальной в петлеобразную. Сначала излучины имеют тенденцию 
сползать вниз по течению, как и при ограниченном меандрирова
нии. Но в последующие стадии сползание излучин сменяется их рас
ширением и разворотом вокруг некоторых точек, близких к пере
гибу русла к смежной излучине (рис. 108 5 ). Излучина принимает 
округлые очертания, часто асимметричные, превращающиеся в ко
нечной стадии в петлеобразную форму. Завершается этот процесс 
деформации прорывом перешейка между вершинами двух смежных 
меандр и превращением отчлененной части русла в старицу. После 
прорыва перешейка постепенно возникает новая излучина. В озоб
новляется прежний цикл развития меандры. Этот тип меандрирова- 
ния назван с в о б о д н ы м  м е а н д р и р о в а н и е  м.

3. На реках с низкими поймами и большими глубинами их за 
топления обычно полный цикл меандрирования, характерный для 
свободного меандрирования, не наблюдается. Прорыв достаточно 
широкого еще перешейка и спрямление русла происходят до того, 
как произойдет сближение вершин двух смежных излучин. Русло 
раздваивается. Спрямленный рукав (проток) формируется в пони
жениях рельефа поймы, при выходе воды на пойму и размыве ее 
поверхности. Обычно этот рукав превращается в главное русло, 
а старое главное русло отмирает. Этот тип меандрирования назван 
н е з а в е р ш е н н ы м  м е а н д р и р о в а н и е м  (рис. 108 в).  
На крупных реках спрямление происходит в течение нескольких 
лет (Иртыш) и нескольких десятков лет (Обь, Ока, В олга).

Прорывы перешейка, спрямление русла приводят к усилению 
интенсивности размыва русла, увеличению местного твердого стока 
и последующему отложению наносов на нижерасположенном уча
стке, что в свою очередь может вызвать перераспределение уклонов 
и изменение характера русловых деформаций. На характер переме
щения русла, естественно, оказывают влияние ограничивающие фак
торы: трудноразмываемые породы склонов долины, формы ее, уна
следованные рекой и созданные ранее существующим потоком 
с иными гидравлическими особенностями, чем те, которые свойст
венны современному потоку.

Описанные случаи развития меандр являются лишь схемой 
сложного процесса. В природных условиях можно встретить многие 
разновидности этого явления.

§ 170. Морфологические элементы речных русел и пойм 
и распределение глубин в них

Распределение глубин в руслах рек зависит от распределения 
в них эрозионно-аккумулятивных образований — русловых форм.

Простейшей формой русловых образований являются гряды —
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б )

скопления песчаных, иногда галечных наносов на дне русла. В гря
дах выделяются следующие элементы: верховой (лобовой) и низо
вой (тыловой) откосы, гребень, подвалье, высота и длина гряды. 
Все элементы гряды представлены на рис. 109 а. Гряды — подвиж
ные образования. Схемати- ____ ^
чески механизм их переме- о) з
щения может быть представ-  ̂ ___ /  -
лен следующим образом. \  /  ‘t
Поток, обтекающий гряду, 
отрывается от гребня и об
разует в подвалье вихревое 
движение с горизонтальной 
осью вращения. Донные ча
стицы, смытые потоком с ло
бового ската, попадают в 
подвалье. Встречным тече
нием вихря эти частицы из 
подвалья вымываются и 
прижимаются к тыловому 
скату гряды; происходит на
ращивание гряды и переме
щение ее вниз по течению 
(рис. 109 6 ). Таким образом, 
перемещение гряд следует 
рассматривать как форму 
перемещения наносов по дну
русла, сложенного песчаными (или галечными) отложениями. Р аз
меры гряд колеблются в широких пределах: высоты изменяются от 
нескольких сантиметров на малых реках до 5—6 м на крупных

(р. О бь), длина — от со
тых долей метра до 3 км 
и более.

Массовым распростране
нием отличаются малые гря
ды, размеры которых несо
измеримы с размерами ру
сла. Иногда они напомина
ют барханы, располагаю
щиеся в шахматном порядке. 
Малые формы русловых 
образований определяют 
степень шероховатости дна.

На многих равнинных реках наблюдаются гряды, размеры кото
рых соизмеримы с размерами русла потока. Одни из них распола
гаются под некоторым углом к оси потока, другие представляют 
одиночные образования, занимающие почти всю ширину русла. Это 
так называемые л е н т о ч н ы е  г р я д ы  (рис. 110 а ).

Разновидностью гряд являются п о б о ч н и .  Они представляют 
собой часть перекошенной в плане ленточной гряды, обсыхающей

Рис. 109. Основные элементы гряды (а) и 
схема ее перемещения (б).

I — лобовой откос, 2 — низовой откос, 5 — гребень, 
4 — подвалье, 5 — высота, 6 — длина гряды.

Рис. по . Ленточные гряды (а) и побочни (б).
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в межень. Побочни располагаются обычно парами на обоих берегах 
в шахматном порядке относительно друг друга (рис. ПО б).

Другой разновидностью песчаных гряд являются о с е р е д к и .  
Юни представляют собой мощные скопления наносов в средней ча
сти русла в виде песчаных отмелей или подвижных островов. Осе
редки обычно вытянуты вдоль по реке и отделены от берегов про
токами. В межень осередки обсыхают.

Более сложными формами русловых образований являются пе
рекаты и поймы.

П е р е к а т — мелководный участок русла, образованный нанос
ной песчаной грядой, пересекающей русло под некоторым углом 
к общему направлению течения и соединяющей в межень два по- 
бочня — право- и левобережный. Для равнинных рек характерно

Рис. 111. Схема переката.
а — план, б  — продольный профиль; 1 — верхняя коса,
2 — нижняя коса, S — верхняя плёсовая лощина, 4 — ниж
няя плёсовая лощина, 5 — седловина, 6 — напорный скат,
7 — подвалье, 8 — гребень, 9 — корыто, 7̂ ? — фарватер,

11 — изобаты.

чередование перекатов и п л ё с о в  — более глубоководных участков 
русла по сравнению с выше- и нижерасположенными мелковод
ными — перекатами. На рис. 111 представлены отдельные части пе
реката.

Перекаты образуются там, где имеются благоприятные условия 
для аккумуляции наносов. Такие условия создаются при уменьше
нии транспортирующей способности потока под влиянием либо 
уменьшения скоростей течения, либо резкого местного увеличения 
твердого стока. Уменьшение скоростей течения наблюдается в ме
стах выхода горных рек на равнину, в местах резкого расширения 
русла потока, в результате подпора под влиянием сужения долины, 
впадения крупных притоков. Увеличение твердого стока наиболее 
отчетливо проявляется при впадении притоков, несущих большое 
количество наносов (перекаты в этом случае возникают ниже впа
дения притоков), а также в случае выноса наносов оврагами.

На равнинных реках чередование плёсов и перекатов тесно свя
зано с плановыми очертаниями русла: плёс обычно располагается 
в изгибах русла, перекат — на спрямленном участке, соединяющем
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две смежные излучины. У вогнутого берега под влиянием попереч
ной циркуляции происходит размыв русла, на спрямленном участке—  
отложение части размытого материала. Эти явления характерны 
для периода половодья, когда уклоны и скорости больше на плёсах 
по сравнению с перекатами. В межень вследствие перераспределе
ния уклонов (см. § 130) перекаты размываются. Подобное объяс
нение этого явления впервые было дано еще В. М. Лохтиным 
(1897 г.). К. И. Россинский и И. А. Кузьмин приводят более общее 
объяснение сезонной деформации перекатов и плёсов независимо 
от плановых очертаний русла. При одинаковом повышении уровня 
на плёсах и перекатах весной площади живых сечений на перекатах 
в относительном выражении увеличиваются больше, чем на плёсах, 
так как их «начальная» площадь живого сечения была меньше 
(меньшие глубины). В связи с этим относительное увеличение ско
ростей при одинаковом увеличении расходов на плёсах больше, чем, 
на перекатах. Таким образом, транспортирующая способность по
тока на плёсах оказывается больше, чем на перекатах, и, следова
тельно, в период половодья на плёсовых участках происходит раз
мыв русла, на перекатах — отложение наносов. В межень при об
ратном соотношении скоростей на перекатах происходит размыв 
русла, а на плёсах — отложение размытого материала.

Периодические колебания отметок дна на перекатах достигают 
больших величин. Размыв гребней перекатов происходит не только 
в период летней межени, но и зимой при ледоставе, в особенности 
если последний образовался при низких уровнях. На одном из пере
катов Волги зимой дно оказалось размытым в глубину на 3 м. Вес
ной отметки дна переката достигли прежних значений.

Как уж е отмечалось ранее, распределение глубин в речном ру
сле тесно связано с его плановыми очертаниями. Это обстоятель
ство получило отчетливое выражение в так называемых «законах» 
Фарга.‘ Сущность их сводится к следующим положениям.

1. Самая глубокая часть плёса и самая мелкая часть переката 
сдвинуты относительно точек наибольшей и наименьшей кривизны 
вниз по течению приблизительно на четверть длины плёс-Ь перекат.

2. Плавному изменению кривизны соответствует плавное измене
ние глубины; всякое резкое изменение кривизны вызывает резкое 
изменение глубины.

3. Чем больше кривизна, тем больше глубина.
4. С увеличением длины кривой излучины до некоторого пре

дела глубины при данной кривизне сначала возрастают, а затем  
убывают; для каждого участка реки существует некоторое среднее 
значение длины кривой, при которой глубины становятся наиболь
шими.

В ряде случаев правила Фарга нарушаются, в особенности, если 
русло реки сложено разнородными грунтами.

П о й м а  формируется в результате отложений переносимых 
потоком наносов и плановых деформаций его русла.

‘ Точнее «законы» Фарга следует называть не законами, а правилами.
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в  период половодья (паводков) речная вода выходит из берегов 
меженного русла и затопляет пойму. Таким образом, руслом по
тока в этот период является.меженное русло вместе с поймой. При 
высоких уровнях и при их спаде интенсивной деформации подвер
гаются как русло, так и пойма. Эти деформации совершаются в про
цессе обмена наносами между руслом и поймой. В меандрирующих 
руслах усиливается размыв вогнутого берега излучины и происхо
дит отложение наносов у выпуклого. Формируются п л я ж и .  
По форме они напоминают побочни, но, в отличие от последних, яв
ляются относительно неподвижными образованиями, перемещаю
щимися вместе с излучиной. Вдоль внешнего края пляжа возникают 
заструги и косы. Эти наносные образования являются результатом 
причленения к берегу на спаде уровня перемещающихся при более 
высоком стоянии уровня песчаных гряд. Оконечности этих гряд, об
сыхая, образуют заструги. Последние, разрастаясь, превращаются 
в длинные, вытянутые по течению скопления наносов — к о с ы.  Р ас
полагаются они под некоторым углом к берегу, более острым при 
больших скоростях течения. Вытянутое водное пространство между 
косой и берегом называется з а т о н о м .

Косы и пляжи зарастают растительностью, что усиливает акку
муляцию наносов при последующем затоплении. Они увеличиваются 
в размерах и постепенно способствуют образованию береговых ва
лов, Эта форма наносного образования характерна для рельефа 
поймы. По мере; роста берегового вала в высоту создаются условия 
для образования второго ряда береговых валов. Постепенно валы 
оказываются удаленными от современного русла на то или иное 
расстояние. Береговые валы формируются в различные отрезки 
времени: от одного года (реки Чулым, Или) до нескольких десят
ков лет (р. Тавда).

Современный рельеф поймы оказывается весьма сложным. Ее 
поверхность может быть расчленена протоками, старицами, распо
ложенными между гривистыми повышениями, часто дугообразной 
формы. Очевидно, при разных типах плановых деформаций русла 
будут создаваться и различные типы пойм, на что обращают вни
мание многие исследователи.

Условно в пойме выделяют три части: прирусловую — более по
вышенную часть, центральную — несколько более низкую и ровную 
и притеррасную — наиболее пониженную, имеющую вид заболочен
ной ложбины, прилегающей к коренному склону долины или тер- 
)асы. Все сказанное справедливо по отношению к равнинным рекам, 
русловые деформации горных рек менее изучены.

§ 171. Типы русловых процессов

При всем многообразии русловых процессов можно выделить 
определенные их типы. Н. Е. Кондратьев и И. В. Попов выделяют 
следующие типы.русловых процессов.

Л е н т о ч н о - г р я д о в ы й  тип руслового процесса. При этом 
типе ленточные гряды сохраняют свою целостность во все фазы вод



ного режима и только несколько изменяют свои размеры и скорость 
сползания. Плановых деформаций русла почти не происходит. Ско
рость сползания ленточной гряды нередко достигает 200—300 м/год. 
Этот тип руслового процесса наблюдается на участках рек, где от
сутствует пойма и склоны долины, сложенные трудноразмывае- 
мыми породами, исключают возможность размыва берегов.

П о б о ч н е в ы й  тип руслового процесса. При этом процессе про
исходит сползание в половодье по руслу крупных песчаных, пере
кошенных в плане гряд. В межень наиболее возвышенные их части 
обсыхают и образуются неподвижные в это время побочни. Поток, 
обтекая побочни, становится извилистым. Часть перекошенной 
гряды остается затопленной и образует гребень переката. Течение 
потока приобретает характер переливания через гребень переко
шенной гряды из одного плёса в другой. Гребень переката размы
вается, а в плёсовой лощине происходит отложение размытого ма
териала. При этом типе процесса также отсутствуют плановые д е
формации русла и не образуются поймы. Встречается побочневый 
тип руслового процесса на участках рек, стесненных склонами до
лины.

Типы русловых процессов ограниченного, свободного и незаверг 
шенного меандрирования характеризуются, как указывалось (см. 
§ 169), плановыми деформациями русла и развитием поймы. К сво
бодно меандрирующим рекам относятся многие малые и средние 
реки равнин, нижние участки крупных рек (Кубань, Кура, Сыр
дарья, Или и др .). Реки с ограниченным меандрированием встреча
ются в пределах Среднерусской и Волыно-Подольской возвышенно
стей, на северо-западе и севере Европейской территории СССР (З а 
падная Двина, Нарова, Онега и др.).

О с е р е д к о в ы й  тип процесса. На участках, где развивается 
этот тип руслового процесса, река переносит большое количество 
влекомых наносов и образует широкое и распластанное русло, по 
которому беспорядочно сползает ряд крупных, разобщенных гряд, 
Гряды эти в межень при понижении уровня образуют разбросанные 
по всей ширине русла осередки, при обсыхании — острова. Протоки 
между островами меандрируют, в результате чего острова могут 
перемещаться как вдоль по реке, так и поперек нее. Образуется 
многорукавное русло. Осередковый тип процесса часто встречается 
на участках рек при выходе их из гор, в приустьевых участках. Р аз
новидностью осередкового типа процесса являются блуждающие 
русла. Они возникают при очень большой подвижности влекомых 
наносов и больших скоростях течения. Перемещение наносов в этих 
условиях приобретает беспорядочный характер. Образование рус
ловых форм (гряд, отмелей, побочней) происходит очень интен
сивно. Русло начинает блуждать в пределах дна долины, распласты
ваясь и приобретая несколько динамических осей, положение кото
рых меняется в короткие сроки. На глазах наблюдателя (в течение 
суток, часов) происходит размыв берега и смещение русла (до 10—■ 
15 м/сут на р. Амударье в районе Ходжейли). Горные реки, про
текая в широких долинах, способны в столь ж е короткие сроки
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Дельты выполнения образуются при впадении рек в какой-либо 
залив или бухту. Дельта энергично нарастает, наносы заполняют 
защищенную от действия моря бухту и только после этого выно
сятся в море. Примерами таких дельт могут служить дельты Ку
бани, Дона и др.

Выдвинутые дельты образуются в устьях рек, впадающих в море 
на участках с открытыми выпуклыми берегами. Таковы дельты 
Волги, Урала, Хуанхэ, Нила и др.

Лопастные дельты образуются в устьях рек, впадающих в море 
длинными и узкими рукавами, несущими большое количество нано
сов. Лопастные дельты характерны, например, для Миссисипи 
и Куры.

Клювовидные дельты названы так потому, что они своими очер
таниями напоминают клюв птицы. Примером может служить устье 
р. Сулак, впадающей в Каспийское море.

Сложные дельты образуются при соединении вместе двух дельт, 
как, например, у рек Ганга и Брахмапутры.

Бухтовые дельты образуются при впадении реки в лагуну — уча
сток моря, отделенный от моря косой. Примером может служить 
дельта р. Камчатки.

При впадении одной реки в другую возникает подпор, достигаю
щий максимума в периоды половодья и паводков. Совпадение или 
несовпадение фаз водного режима создает различный характер 
взаимодействия главной реки и притока. При совпадении полово
дий на обеих реках подпорное влияние оказывается наименьшим. 
При несовпадении ж е этих явлений подпор бывает значительным, 
причем чем больше разница во времени прохождения половодья на 
обеих реках, тем сильнее выражено подпорное влияние их друг на 
друга. Подпор на притоке распространяется на десятки, а иногда 
даж е и на сотни километров.

При нарастании подпора могут возникнуть обратные уклоны и 
обратное течение. Примером может служить р. Сухона, вытекаю
щая из Кубенского озера. При прохождении половодья на р. В о
логде, притоке р. Сухоны, создается подпор на главной реке выше 
устья р. Вологды. Уровни р. Сухоны повышаются настолько, что 
отметки их становятся больше отметок уровня Кубенского озера, 
и возникает обратное течение на р. Сухоне в сторону Кубенского 
озера. Когда же уровень воды в озере повысится вследствие при
тока вод рек, впадающих в него, а уровни воды в устье р. Вологды 
понизятся в результате прекращения половодья, на рассматривае
мом участке обратное течение сменится нормальным.

Под влиянием подпора скорости течения уменьшаются, проис
ходит аккумуляция наносов, прежде всего влекомых, а затем и наи
более крупных фракций взвешенных, что в ряде случаев приводит 
к образованию перекатов, а иногда рукавов в устьевых участках 
притоков.

При запаздывании половодья на главной реке по отношеник> 
к времени его прохождения на притоке в устье последнего возни
кают повышенные уклоны и большие скорости. Происходит усилен
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ный размыв русла. В итоге образуются переуглубленные устьевые 
участки русла притока.

При впадении в озеро на режим устьевой части реки оказывают 
влияние главным образом уровенный режим озера и сгонно-нагон
ные явления в озере. Уровни воды в озерах перед половодьем на ре
ках, впадающих в них, обычно низкие. Волна половодья, аналогично 
тому как это происходит на притоках, впадающих в реку, при не
совпадении фаз водного режима вызывает в устьевом участке реки 
перед впадением в озеро переуглубление русла. Размыв этих уча
стков прекращается с падением уровней и уменьшением донных 
скоростей, неспособных уж е размывать ложе реки. На переуглуб- 
ленных участках в промежутках между половодьями наблюдается 
тихое течение и происходит отложение наносов, которые сносятся 
в озеро в период половодья. После подъема уровней воды в озере 
до наивысших отметок устьевой участок реки находится в подпоре, 
который может усиливаться нагонными явлениями. Реки, несущие 
достаточное количество наносов, образуют при впадении в озеро 
дельту, аналогичную дельте, образующейся при впадении в море.

При относительной стабильности водного режима озера и реки, 
впадающей в него, режим устьевого участка реки отличается одно
образием, а русло реки — устойчивостью. Примером могут служить 
реки Свирь и Волхов.



ОЗЕРА И В О Д О Х Р А Н И Л И Щ А

Г Л А В А  38. ОЗЕРНЫ Е КОТЛОВИНЫ,
ИХ ПРЕОБРАЗОВАНИЕ И ЭЛЕМЕНТЫ

§ 173. Общие понятия

Озера — естественные водоемы с замедленным водообменом. 
К водоемам замедленного водообмена относятся также и искусст
венные водоемы— водохранилища (см. гл. 46).

По характеру водообмена озера делятся на две большие 
группы: сточные и бессточные.

С т о ч н ы м и  называются озера, сбрасывающие часть своих вод 
в виде речного стока, б е с с т о ч н ы м и — озера,  лишенные стока 
воды. К сточным озерам относится большинство озер районов влаж
ного и умеренного климата. Бессточные озера характерны для за 
сушливых районов.

Частным случаем сточных озер являются п р о т о ч н ы е  озера, 
у которых одна из рек, впадающих в озеро, приносит примерно 
столько ж е воды, сколько выносит река, вытекающая из озера. 
Примерами проточных озер служат оз. Зайсан, Кубенское, Чудское.

Иногда сток из озер наблюдается периодически, во время наи
большего притока вод в озеро. Такие озера называются в р е 
м е н н о  с т о ч н ы м и  или озерами с перемежающимся стоком.

Сточные озера обладают различной интенсивностью водообмена, 
или проточности, играющей большую роль во всех процессах — гид
рологических, биологических и химических, протекающих в озере. 
По Б. Б. Богословскому, интенсивность водообмена D  характери
зуется отношением объема воды в озере V  к объему воды W, выте
кающей из него,

D = ^ .  (154)

Чем меньше D, тем быстрее обменивается вода в озере.

§ 174. Происхождение озер, типы озерных котловин 
и их преобразование

В понятии «озеро» котловина и водная масса, ее заполняющая, 
представляют собой неразрывное целое. Для возникновения озера 
необходимо образование котловины и заполнение ее водой на дли

336



тельное время. Котловина заполняется чаще речными и подзем
ными водами, атмосферными осадками, реже водами морского про
исхождения.

Образование озерных котловин происходит под влиянием эндо
генных (внутренних) и экзогенных (внешних) процессов. Обычно 
в формировании современного облика озерных котловин участвует 
несколько процессов, однако один или группа этих процессов явля
ются ведущими.

Наиболее известна генетическая классификация озерных котло
вин, предложенная М. А. Первухиным (1937 г.), основные принципы 
которой взяты за основу и при разработке классификаций другими 
авторами (С. Д . Муравейским, Б. Б. Богословским, 3 . А. Сваричев- 
ской). Детальная генетическая классификация озерных котловин 
опубликована Д . Хатчинсоном (1957 г.).

Основные генетические типы озерных котловин, или, иначе озер,, 
по х арактеру их происхождения следующие.

Т е к т о н и ч е с к и е — образуются в прогибах земной коры на 
равнинах (Ладожское, Онежское, Ильмень, Верхнее в Северной 
Америке), в прогибах в горах (Маркаколь, Сонкёль, Иссык-Куль, 
Алаколь), в предгорных впадинах (Балхаш ), в рифтовых впадинах 
(Байкал, Танганьика). Большинство тектонических озер большие 
по площади и глубине.

В у л к а н и ч е с к и е  — возникают в кратерах и кальдерах по
тухших вулканов (озера на о. Ява, озера Больсена, Альбено, Аверн- 
ское в Италии, Кроноцкое на Камчатке), в углублениях лавовых 
покровов (оз. Комариное в Исландии), в маарах (оз. Лахерское 
в массиве Эйфель, Ф РГ).

М е т е о р и т н ы е  — образуются в углублениях, возникших при 
падении метеоритов (оз. Каали в Эстонии).
- Л е д н и к о в ы е  — их возникновение связано с экзарационно- 
аккумулятивной деятельностью древних и современных ледников. 
Экзарационной деятельности ледника обязаны своим происхожде
нием многочисленные озера Карелии, Финляндии. Они часто вытя
нуты по направлению движения ледника. К этой ж е группе отно
сятся каровые и троговые озера. Каровые возникли в карах и цир
к а х — нишеобразных углублениях на верхних склонах гор, 
троговые—;В троговых долинах (оз. Ж еневское). Распространены 
в Альпах, на Кавказе, Тянь-Шане и в других горных странах.

С аккумулятивной деятельностью ледника связаны озера среди 
моренного холмистого рельефа. Моренные озера по форме разнооб
разны: лопастные, вытянутые, овальные. Они характерны для обла
стей древнего оледенения (север и северо-запад европейской части 
СССР, север ГДР и ФРГ, Канада, север СШ А). Распространены 
они также в горах на месте бывших языков ледников (озера Хим- 
ское, Вюрмское, Гарда, Комо в Альпах и др .). Встречаются озера 
и на поверхности современных ледников.

В о д н о - э р о з и о н н ы е  и в о д н о - а к к у м у л я т и в н ы е — 
это озера речных долин, дельт, морских побережий. К ним отно
сятся: а) озера-старицы, часто располагающиеся в поймах рек,
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почему и получили наименование пойменных;, б) плёсовые— озеро
видные расширения речных русел и разобщенные в межень плёсы 
пересыхающих рек; в) конечно-сточные (оз. Лобнор); г) озера, 
лриуроченные к ложбинам стока ледниковых вод (озера Лаче, 
Б ож е); д) дельтовые — распространенные в дельтах крупных рек 
(озера Кубанских плавней, «ильмени» в Волжской дельте); е) ла
гуны и лиманы — озера морских побережий, возникшие на месте 
■бывших мелководных заливов и затопленных устьев рек, отрезан
ных от моря намывными перемычками, а также вследствие транс
грессии моря и его последующей работы; ж ) фиордовые озера, воз
никшие в отделенных от моря завалами или наносами участках фи
ордов.

П р о в а л ь н ы е  — озера, котловины которых возникли в резуль
тате выщелачивания грунтов и горных пород поверхностными и 
главным образом подземными водами, а также при протаивании 
многолетнемерзлого грунта или вытаивании льда в нем. К проваль
ным озерам относятся: а) карстовые (см. § 106), б) суффозионные 
(см. § 105) и в) термокарстовые озера (по якутски — аласы). П о

следние распространены в тундровой и таежной зонах области мно
голетней мерзлоты. Котловины суффозионных и термокарстовых 
озер часто имеют овальную форму, малоизрезанные берега и незна
чительные глубины.

Э о л о в ы е  — озера, возникшие в котловинах выдувания, а также 
м еж ду дюнами и барханами. За редким исключением Они неболь
шие по размерам и неглубокие (озера Селеты, Теке в Казахстане).

П о д п р у д н ы е  — возникновение этих озер связано с горными 
обвалами, оползнями, перегораживающими речные долины, подпру- 
живанием рек потоками лавы, моренами ледников. Таким образом, 
подпрудные озера образуются при действии нескольких процессов. 
Так, в результате обвалов, вызванных землетрясением, возникло
03. Сарезское в долине р. Мургаб на Памире, оз. Гёкгель — в долине 
р. Аксу в Азербайджане, оз. Севан, возникшее в тектонической впа
дине, подпруженной лавовым потоком.

О р г а н о г е н н ы е  — внутриболотные озера (см. § 210) и озера- 
лагуны среди коралловых построек (атоллы).

Широкое распространение имеют озера, созданные деятельно
стью человека. Это озера-водохранилища (см. гл. 46) и озера, воз
никшие на месте старых карьеров, соляных копей и т. п. (оз. Развал  
на Урале).

С момента возникновения озера между его водной массой, кот
ловиной, окружающим его бассейном и заселяющими озеро орга
низмами происходит взаимодействие, обусловливающее нормаль
ный цикл развития озера. Внешний вид первоначальной котловины 
меняется: формируется озерное ложе с характерными особенно
стями его очертания в плане и в разрезе. Наиболее сильное воздей
ствие на котловину оказывает водная масса. Удары волн прибоя 
разрушают берега котловины. Продукты разрушения — каменистые 
россыпи, валуны, галька, гравий, песок — откладываются в основ
ном вблизи мест разрушения и образуют подводную береговую
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террасу. Мелкие фракции во взвешенном состоянии переносятся те
чением и волнением в глубь озера и оседают на дне. Весьма часто- 
при постоянно дующих ветрах и при преобладающем направлении 
прибоя происходит подмывание и разрушение одних частей берега 
и образование отмелей, береговых валов и пляжей в других его ча
стях.

Котловина преобразуется также под влиянием вод, приносимых 
извне. Притоки вносят в озеро некоторое количество наносов. Часть 
их осаждается вблизи устьев рек, образуя «конусы накопления»,, 
превращающиеся в дельту. Иногда течения, направленные вдоль бе
рега, образуют в озере отмели вдали от места впадения реки. Тон
кий речной ил проникает в открытую часть озера и осаждается  
обычно по всему дну, при сложном ж е рельефе дна — преимущест
венно в глубоких впадинах, которые являются своего рода отстой
никами.

В зависимости от конфигурации берегов и характера пород, их 
слагающих, в прибрежной части озера различают размываемые и 
намываемые участки. Первые представлены участками скал или ва
лунного побережья, вторые — песчаными или гравелистыми пля
жами.

Одновременно с образованием озера начинается заселение его- 
организмами. В эволюции озер растительные и животные орга
низмы играют выдающуюся роль. Отмирая, эти организмы на раз
ных стадиях разрушения и разложения оседают на дно, смешиваясь 
с неорганическими частицами. Формируются илы (см. § 199), про
исходит постепенное выравнивание дна котловины озера и его 
обмеление и зарастание (см. § 198).

Накопление осадков в озерах и их зарастание являются нор
мальными процессами развития озер, совершающимися непре
рывно, но темп зарастания и «умирания» озер различен, так как 
проходит на фоне внутривековой изменчивости компонентов общей 
увлажненности. При обводнении озера (повышении уровня) или 
при его «усыхании» площади, занятые прибрежной растительно
стью, либо сокращаются, либо увеличиваются.Б связи с этим интен
сивность заполнения котловины органическими остатками меняется.

§ 175. Основные части озера и озерного дна

Наиболее пониженная часть озерной котловины, заполненная 
водой до высоты наибольшего подъема уровня, называется о з е р 
н ы м  л о ж е м .  В озерном ложе выделяются две основные области: 
береговая и глубинная. В первой преобладают процессы разруше
ния горных пород, слагающих котловину, во второй — отложение 
продуктов разрушения.

Береговая область включает в себя три зоны:
1. Собственно берег — часть суши, окружающая озеро. Берег 

представлен береговым склоном и бровкой. Основание склона рас
полагается на верхней границе воздействия прибоя волн. Берег по
степенно разрушается и отступает от уреза воды в- глубь суши.
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2. Побережье — зона прибойной полосы. Часть этой зоны по
крыта водой постоянно (подводное побережье), часть затопляется 
периодически, во время подъема уровня воды в озере (затопляемое 
побережье), часть, непосредственно примыкающая к берегу, водой 
не покрывается и подвергается лишь действию волнения (сухое по
бережье).

3. Береговая отмель — имеет вид подводной террасы, опускаю
щейся в сторону озерной впадины более или менее крутым скло
ном (отсыпь). Отмель возникает как в результате размыва (абра
зии) коренных пород, так и в результате накопления (аккумуля
ции) рыхлых обломочных пород.

Побережье и береговую отмель часто объединяют в одну зону — 
прибрежную, называемую по аналогии с делением морского дна  
л и т о р а л ь ю .

I Береговая область
БерЬговой .

склон Побережье Береговоя отмель Отсыпь̂

к * 4 • '  * J • C4\\v

,  Высокий уровень 
ШШШШШЕ

Глубинная область

Рис. из. Профиль эрозионного берега озера.

Глубинная область, или п р о ф у н д а л ь ,  занимает наиболее 
глубокую часть дна, недоступную волнению. Переходную часть 
между литоралью и профундалью называют с у б л и т о р а л ь ю .

Нижняя граница литорали обычно определяется глубиной дей
ствия волны, иногда границей проникновения солнечных лучей, ли
митирующих зону распространения зеленой растительности. Глу
бина литорали не превышает нескольких метров. Схема типичного 
профиля склона возвышенного эрозионного берега озера показана 
на рис. 113.

Границы между отдельными частями озерного ложа не всегда 
отчетливо выражены. Некоторые типичные части его могут вовсе 
отсутствовать. Наличие или отсутствие их зависит от местных усло
вий, размеров озера и длительности его существования. При пре
обладании аккумулятивных процессов в береговой области форми
руются береговые валы, пляжи, конусы выносов речных отложений 
и т. п.

Водная масса озера соответственно делению донной области 
подразделяется на прибрежную, в пределах береговой отмели и при
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мыкающего к ней побережья, и область открытой воды, или п е л а - 
г и а л ь, в пределах профундали.

При сложном очертании береговой линии и расчлененном рель
ефе дна в озере выделяются плёсы, заливы, бухты, губы. Плёсы — 
обособленные части озера, выделяющиеся по плановому очертанию 
береговой линии, распределению глубин и иногда по режиму и ха
рактеру водной массы. Из нескольких плёсов состоят, например, 
озера Вуокса, Селигер, Псковско-Чудское. В крупных озерах мор
фологически обособленные части имеют каждая свое название.

§ 176. Основные морфометрические характеристики озера

Озера отличаются друг от друга по величине и форме. Количе
ственное выражение размеров озер и их формы называется морфо
метрическими характеристиками озера. Основные морфометриче
ские характеристики озера следующие: площадь озера, длина и из- 
резанность его береговой линии, глубина, объем водной массы и 
форма озерной котловины.

Для определения морфометрических характеристик озера тре
буется наличие батиметрической карты, составленной на основании 
топографической съемки и промеров глубин.

П л о щ а д ь  в о д н о й  п о в е р х н о с т и  (зеркала) озера/^о — 
различают площадь без островов и площадь озера с островами.

Д л и н а  о з е р а  I —  кратчайшее расстояние между двумя наи
более удаленными друг от друга точками его береговой линии, изме
ренное по поверхности водоема.

Ш и р и н а  о з е р а  максимальная Вмакс — расстояние между 
наиболее удаленными точками береговой линии по направлению, 
перпендикулярному длине озера, и средняя Вер — отношение пло-

Fo .
щади озера к его длине, т. е. В ср = — р -

Д л и н а  б е р е г о в о й  л и н и и  L  измеряется по нулевой изо
бате.

И з р е з а н н о с т ь  б е р е г о в о й  л и н и и  К  — характеризу
ется либо отношением длины береговой линии L  к длине окружно
сти круга, площадь которого равна площади озера, либо (по пред
ложению С. Д . Муравейского) отношением L  к периметру ломаной 
линии Li,  обводящей контур озера. Таким образом,

<'55)

К г = - ^ .  (155')

Коэффициент Kz дает более правильное представление об из- 
резанности береговой линии.

О б ъ е м  о з е р а  V, или объем котловины, заполненной водой 
до определенного уровня Я, — вычисляется приближенно как сумма 
объемов отдельных слоев котловины, заключенных между
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горизонтальными плоскостями, проведенными друг от друга на рас
стоянии h, где h  — сечение изобат. Слои приравниваются к усечен
ной пирамиде. Объем усеченной пирамиды вычисляется по формуле

(156)

где fi, /г+1 — площади, ограниченные изобатами.
Величина водной массы оказывает большое влияние на гидроло

гический режим озера.
у

Г л у б и н а  о з е р а  — средняя Я ор = -= г- и максимальная Ямакс-
t o

При определении морфометрических характеристик указыва
ется, к какому уровню они относятся. С изменением положения

уровня меняются все морфометрические характеристики озера. И з
менение объема и площади озера в связи с изменением положения 
уровня озера (глубины) может быть отчетливо представлено кри
выми площадей и объемов (рис. 114).

Ф о р м а  о з е р н о й  к о т л о в и н ы  — С. Для характеристики 
формы котловины С. Д . Муравейский предложил использовать по
казатель формы С, равный отношению средней глубины Яср к глу
бине положения центра тяжести массы воды в озере 5о:

So •

при однородной плотности воды в озере

i H d v
С  . О*̂ 0— ----- у ----,

(157)

(158)
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где V  — объем озера; dv  — элементарные объемы; у Н dv  опреде-
0'

ляется планиметрированием площади между осями координат и 
кривой объема озера.

Показатель С позволяет сравнивать формы котловин озер между 
собой и с формой какой-либо геометрической фигуры. Показатель 
формы д л я  цилиндра равен 2,0, полушара 1,78, параболоида 1,5, ко
нуса 1,33.

Влияние формы котловины на динамические процессы в озере, ̂ 
перемешивание и нагревание велико. Так, два озера, находящиеся 
в одинаковых физико-географических условиях и имеющие одина
ковую максимальную глубину, но разную форму котловины, неза
висимо от объема и площади будут иметь различные температуры 
у дна, средние температуры и различное вертикальное распределе
ние температуры воды. Более теплым будет то озеро, которое имеет 
меньшее значение С. На это указывал еще Муравейский. Влияние 
формы котловины на термический и динамический режим малых 
озер детально исследовал В. Хомскйс (1969 г.).

Размеры некоторых крупных озер мира приведены в табл. 27.

Таблица 27

Наибольшие озера земного ш ара'

Название озера
Площадь, 
тыс. км“

Наиболь
шая 

глубина, м
Название озера

Площадь, 
тыс. км2

Наиболь
шая 

глубина, м

Е в р о п а
Каспийское море 
Ладожское . . 
Онежское . .
Венерн . . . .

Аз ия
Аральское море 
Байкал . . . . 
Балхаш . . . 
Иссык-Куль . .

В е р х н е е .................
Гурон .....................
Мичиган . . . . 
Бол. Медвежье . . 
Бол. Невольничье

371 1025
18,4 225
9 ,6 ПО
5,6 100

66,5 68
31,5 1620
18,2 26
6 ,3 702

А м е р и к а
82,4 393
59,6 228
58,0 281
31,1 157
28,6 102

Эри . . 
Виннипег 
Онтарио .

25,7
24,3
19,5

Маракайбо
Титикака

Ю ж н а я  А м е р и к а
16,3  

8 ,3

Виктория 
Танганьика 
Ньяса . . 
Чад . . . , 
Рудольф

А ф р и к а

68,8 
32,9  
30,8  

11— 22 2 
8,6

Эйр
А в с т р а л и я  

8,23

64
28

237

250
304

80 
1435 
706 

4— 112 
73

Свыше 20

' См. Малый атлас мира. М., ГУГК, 1972.
2 В зависимости от высоты уровня.
® Изменяется в больших пределах в зависимости от притока воды.
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Г Л А В А  39. ВОДНЫЙ БАЛАНС Й УРОВЕННЫЙ РЕЖИМ
ОЗЕРА

§ 177. Уравнение водного баланса

Объем воды в озере не остается постоянным; часть воды теми 
или иными путями удаляется из озера, часть поступает извне. 
М ежду количеством воды, поступающим в озеро (питанием), коли
чеством ее, удаляемым из озера (расходованием) и изменением 
объема водной массы озера за некоторый промежуток времени су
ществует равновесие, называемое в о д н ы м  б а л а н с о м .

Питание происходит за счет атмосферных осадков X,  выпадаю
щих на поверхность озера, притока речных Уд и грунтовых Кгр вод, 
конденсации водяных паров атмосферы на поверхности озера К.  
Расходование происходит вследствие испарения с поверхности во
доема Z, руслового стока Уот, фильтрации Уф.

За период времени Т  водный баланс озера можно представить 
следующим уравнением;

^ + r п + r , p - f / C = Z - f r e . + r ф + ^ + Д r .  (159)

где A1F — изменение объема воды в озере за время 7"; q — безвоз
вратный расход воды из озера на хозяйственные нужды. Все эле
менты водного баланса выражены в единицах объема.

Н е все члены уравнения водного баланса равнозначны. Обычно 
основными источниками питания озер являются приток речных вод 
и атмосферные осадки. Подземное питание в общем балансе озера 
может иметь существенное значение лишь при определенных гидро
геологических условиях. Так, в озерах Кулундинском и Кучук (Ку- 
лундинская степь) подземное питание составляет соответственно 
(по А. В. Шнитникову) около 20 и 30% общего прихода воды 
в озеро. Повышенное подземное питание может быть в озерах кар
стовых районов. Конденсация имеет некоторое, притом сравни
тельно небольшое, значение в питании лишь крупных озер, у кото
рых в определенные сезоны года температура поверхностных слоев 
воды ниже температуры воздуха.

Расходование осуществляется главным образом за счет речного 
стока из озер и испарения — в сточных озерах и за счет испаре
ния— в бессточных. Величина фильтрации из озера обычно неве
лика. Ил, покрывающий часто дно озера, способствует кольмата
ции, т. е. закупорке пор грунта водоема. В исключительных случаях 
подземный сток из озера может быть довольно большим. Так, 
из озера Севан (до спуска части воды) величина просачивания 
воды через рыхлые вулканические породы — пористые туфы и 
лавы — превышала сток р. Раздан.

Учитывая только основные элементы водного баланса, пренебре
гая q и полагая, что Угр~Уф, уравнение (160) молено записать 
в виде;

для сточных озер
^ - f r „ = Z - f r e , - f A l F ;  (160)
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Для озер с перемежающимся стоком в период отсутствия стока 
из озера действительно уравнение (161), в период сброса вод 
из озера — уравнение (160).

При условии равенства количеств поступившей воды в озеро и 
удаляемой из него уравнения (160) и (161) упрощаются:

X + F „ = Z + r e „  (162)

X + Y ^ = Z .  (163)

В этом случае к концу рассматриваемого периода Т  объем воды 
в озере, а следовательно, и уровень при неизменном положении дна 
водоема не изменяются.

§ 178. Зональные особенности водного баланса

Структура водного баланса озер различна для разных климати
ческих зон и меняется внутри зоны в зависимости от размеров озера
и его бассейна, а также от их соотношения. Для зоны постоянного 
увлажнения характерно превышение суммы осадков в среднем 
за год Хо над испарением с водной поверхности Zo (Xo >Z o) .  В зоне 
недостаточного увлажнения испарение превышает осадки ( Z o > X o ) .  
В первой зоне озера всегда сточные, во второй, как правило, бес
сточные.

Каждый природный водоем собирает воды с той или иной пло
щади водосбора. Отношение величины этой площади к площади

зеркала озера называется удельным водосбором ( ' ^ ) -  О увели

чением удельного водосбора доля притока воды с водосбора в пи
тании озера при прочих равных условиях растет по сравнению 
с осадками, выпадающими непосредственно на зеркало озера.

В зоне постоянного увлажнения при наличии котловины стабиль
ное существование озера возможно при отсутствии притока в него 
речных вод. Подобные небольшие озера с весьма малыми площа
дями водосбора встречаются среди тундрового ландшафта, в лесу, 
среди болотных массивов. Русловой сток из таких озер может отсут
ствовать, и внешне они кажутся бессточными. Однако сброс из
лишка воды из них происходит постоянно или в отдельные сезоны 
и осуществляется либо подземными путями, либо путем фильтрации 
через моховой очес, если озеро располагается среди болота.

В зоне недостаточного увлажнения существование озера зави
сит от притока речных вод с водосбора, и с увеличением разности 
Zo — Хо доля притока в питании озера при прочих равных условиях 
возрастает. Эту общую закономерность можно проследить на при
мере озер Барабинской низменности. Здесь для сравнительно не
больших озер с однородными по величине площадями водосборов

для бессточных
(161)
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доля атмосферных осадков в питании озера понижается в направ
лении с севера на юг. Для озер северной части Барабинской низмен
ности осадки составляют 77% общей приходной части водного ба
ланса, центральной — 57% и южной — 44%, уменьшаясь в этом ж е  
направлении и в абсолютном значении.

Роль удельного водосбора в изменении соотношений элементов 
водного баланса можно проследить на следующем примере.

Пусть на озере площадью Fo выпадает осадков Хо мм  ̂ и с пло
щади водосбора F-S стекает некоторый объем воды, равный 
где Г] — коэффициент стока. Приток воды с водосбора, перечислен

ный в слой воды на озеро
(в мм), составит

(164)

Рис. 115. Соотношение между удельным

водосбором озера' \ F0 3 )
стока (т]) и долей притока в озеро с во

досбора (Упр %).

При отсутствии других ис
точников питания и при усло
вии расходования воды из озе
ра только на испарение дол
жно существовать равенство

- ^ 7 ) ; f - f X o = Z o .  (165)

Так как т ]< 1 , топри7^о =  ̂ в 
Yap< X.  С увеличением удель
ного водосбора при постоян
ном Г] и X  доля речного стока 
в питании озера возрастает. 
При условии, что испарение 
с водной поверхности превы- 

и коэффициент стока т] =  0,10-^0,15, что

, коэффициентом

шает осадки в 2 раза 
характерно для Барабинской низменности, удельный водосбор дол
жен быть не менее 7— 10. Это в действительности и наблюдается на 
озерах Чаны, Сартлан (рис. 115). При т) =  0,05-4-0,10 и при условии, 
что испарение в 4 раза больше осадков, площадь водосбора должна 
быть в 30— 60 раз больше площади озера. Резкое превышение при
тока речных вод над осадками можно наблюдать на больших озерах 
засушливой зоны с большими площадями водосборов. Если для

F
03. Чаны отношение -;;^ =  9 и приток и осадки равноценны, то для

Fo 
приток поверхностных вод превышает осадкиАральского моря

в 10 раз, - ^ = 2 4 .  
го

В зоне избыточного увлажнения по мере увеличения коэффици
ента стока роль речных вод в питании озер увеличивается, и это 
увеличение тем больше, чем больше удельный водосбор. Однако

' Осадки на водосборе условно принимаются равными осадкам на поверхно
сти озера.
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ром озера становятся бессточными (по М. Ф. Веселовой). 

Онежское Балатон Женевское

Рис. 117. Водный баланс некоторых озер мира в про
центах (по А. В. Шнитникову, 3. А. Викулиной).

/  — осадки, 2 — приток в озеро, 3 — сток из озера, 4 — испа
рение, 5 — подрусловой сток.



интенсивность роста по сравнению с предыдущей зоной несколько 
замедлена вследствие относительно больших величин самих атмо
сферных осадков, поступающих непосредственно на поверхность 
озера.

Уравнение (165) можно написать так:

------
^0 ’

где цХ  — сток с водосбора в мм.
^  Ев Zo ^  Fs
Ьсли —^ > -77— , озеро должно быть сточным, если —— <

Fo цХ Fo
Z o - X o

----- должно пересыхать. Пользуясь выражением

(166), можно приближенно определить величину удельного водо
сбора, при которой озеро в том или ином районе будет бессточным. 
На представленной карте-схеме (рис. 116), составленной в Инсти
туте озероведения АН СССР, показаны изолинии этой величины. 
Севернее каждой из них или снаружи замкнутых изолиний озера 
должны быть сточными, южнее или внутри замкнутых изолиний — 
бессточными.

Изменения соотношений элементов водного баланса для неко
торых озер мира представлены на рис. 117.

§ 179. Колебания уровней воды в озере и связь их 
с водным балансом

Все элементы водного баланса озера как в годовом, так и в мно
голетнем периоде испытывают колебания, свойственные той или 
иной климатической зоне. В связи с  этим в течение года и много
летнего периода уровни озер испытывают периодические и цикли
ческие колебания, типичные для данной зоны. Однако в зависимо
сти от размеров озера, размеров его бассейна, проточности и других 
особенностей водоема в одной и той ж е климатической 'зоне воз
можны различия в амплитуде колебания, интенсивности спада и 
подъема уровней, а также смещения во времени наступления мак
симумов и минимумов уровней.

Максимальное стояние уровней воды не обязательно совпадает 
с моментом наибольшего притока, а наблюдается тогда, когда при
ход воды в озеро становится равным расходу. Это отчетливо про
слеживается на примере озер Иссык-Куль и Ладожского.

В,озерах арктинескай-и-субарктнческой зон сезонные колебания 
уровней воды зависят от притока речных вод, главным образом  
снеговых, отчасти дождевых. Испарение в этих зонах мало и суще
ственно не изменяет водный баланс водоемов. Максимум уровней 
наблюдается летом. Спад уровней, обычно плавный, нарушается 
летне-осенними осадками и регулируется стоком из озера. Минимум 
наступает в конце зимы — весной. Примером может быть оз. Тай
мырское, занимающее самое северное положение из крупных озер
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мира. Уровень в этом озере летом в течение двух-трех недель повы
ш ается на 5—7 м в результате поступления речных вод, главным 
образом р. Верхней Таймыры. Спад, сначала быстрый, затем  плав
ный, наруш аемый дождевыми осадками в короткий период лета, 
продолж ается в течение лета, осени и зимы, вплоть до июля, конца 
гидрологической зимы, когда и наблю дается минимум (рис. 118).

В озерах умеренной зоны континентального клим ата с избыточ
ным увлаж нением и преобладанием снегового питания такж е отчет
ливо вы раж ена ф аза весеннего подъема уровней. Спад уровней про
исходит более интенсивно вследствие увеличиваю щ егося испарения 
в летние месяцы на озерах этой зоны. По этой ж е причине в летне
осенний период здесь наблю дается второй минимум (первый мини-

Исм

Рис. 118. График колебаний уровней воды озер Таймыр
ского (I )  и Умбозеро (2).

мум перед вскрытием, обычно в марте — начале апреля). Второй 
максимум наблю дается в конце осени — начале зимы. Осенний 
подъем более плавный. В этот период испарение с поверхности озер 
уменьш ается и поступление воды за  счет дож девых осадков стано
вится больше стока из озера. С казанное справедливо для сравни
тельно небольших озер северо-запада и средней полосы европейской 
части СССР.

В бодьш дх—езерах~~СёВ'еро-запада — О нежском, Л адож ском  —- 
в реж име колебаний уровня проявляю тся индивидуальные особен
ности. П од влиянием аккумулирую щ его действия котловины озера, 
неодновременного поступления стока талы х вод с водосбора весен
ний максимум в этих озерах смещен на м ай—июнь. В Онежском 
озере весенний подъем уровней продолж ается 1,5—2 месяца. С пад 
уровней происходит медленно, иногда до октября—ноября. В от
дельные годы, обильные осадками, снижения уровней не наблю 
дается.
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Более детально изучены индивидуальные особенности в уровен- 
ном реж им е Л адож ского озера при исследованиях, проведенных: 
Институтом озероведения АН С С С Р в 1956— 1962 гг. Типовой 
ход уровней этого озера характеризуется ф азой подъема с января, 
по июль и фазой спада с июня по январь (рис. 119). П одъем в зим 
ние месяцы (с января) объясняется тем, что при сравнительно низ
ком стоянии уровней при ледоставе сток из озера уменьш ается бо
лее резко, чем приток с водосбора. Одной из причин уменьшения- 
стока воды из озера зимой являю тся ледовые образования на 
р. Н еве, изменяю щ ие пропускную способность ее русла.

Особенно отчетливо особенности водоема проявляю тся в колеба
нии уровней в отдельные характерны е годы. Так, в Л адож ском  
озере в 1954 г. фактически отсутствовал весенний подъем. Уровни: 
пониж ались с начала года до нояб
ря, так  как  расход воды из озера 
в этот период был больш е прихода.
Это объясняется, во-первых, м ало
водной весной в бассейне Л ад о ж 
ского озера, во-вторых, высоким 
стоянием уровней в предш ествую 
щий 1953 г., обеспечившим большой 
сток р. Невы, превысивший приток 
в озеро д аж е  в период весеннего 
половодья (рис. 119 6 ). В 1962 г. 
наблю далась обратная картина 
(рис. 119 б ) — приток воды в озеро 
в течение всего года был больше 
стока из него. Р ека  Н ева не успе
в ал а  сбрасы вать излиш ние воды из 
озера, поступающие в большом ко
личестве с водосбора озера не только весной, но и в дождливые- 
лето и осень. В результате уровень озера с начала года до конца 
повысился на 123 см при средней годовой амплитуде 64 см.

Если в питании ояер1-жм£р1ен.ной-.зоньт-пр€обла-дают оеадк-и-и--п0- - 
верхностный приток незначителен, уровенный реж им озер опреде
ляется величиной и распределением осадков в течение года. П ри
мером могут служить Великие американские озера, площ адь водо
сбора которых превыш ает площ адь озер всего только в 2,14 раза . 
Н и одно из них не имеет больших притоков. Н аибольш ее количе
ство осадков над  этими озерами вы падает в теплый период, когда 
и наблю даю тся повышенные уровни в озере, несмотря на сравни
тельно большие потери воды на испарение (рис. 120).

В^блае-ти-лу1УХСонноЕ0_кдим.ал'-а-&-пр.еобладанием дождевого пи- 
тания повышенные уровни наблю даю тся летом и осенью, когда' 
осадки, выпадаю щ ие непосредственно на поверхность озера, сло
женные с притоком вод, поступающих с бассейна, превыш аю т по
тери на испарение и сток из озера.

Осенние максимумы уровней типичны для оз. Б ай кал  и озер З а 
байкалья, в питании которых такж е преобладаю т дож девые осадки.

II III IV V VI VHVIIIIXX XIXII

Рис. 120. Совмещенный график ко-- 
лебаний средних месячных уровней) 
03. Мичиган и осадков у г. Ми

луоки за  период 1931— 1940 гг.
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в  условиях засуш ливого, кдижата. в водном балансе и сезонных 
к о Я ^ а н и я х  уровней суш;ественное значение приобретает испарение. 
В зоне сухих степей и полупустынь, где снег является почти един
ственным источником питания рек и озер, резко вы раж ен ранний

Нм
2.5

2,0

1.5 

1,0

\ А

/ // /// IV V VI VI! vm /X X XI XII

Рис. 121. График колебания уровня оз. Балхаш за 1938 г.
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весенний подъем уровня и интенсивное падение его уж е в первую 
половину лета в связи с нарастаю щ им расходом воды на испарение. 
Д л я  озер Северного К азахстана, расположенных, например, в рай 
оне г. Ч елкар, характерен резкий подъем уровней весной (3—4 м), 
«быстрый спад их (15—20 дней) и пересыхание к середине лета. А на

логичным примером могут слу
жить и Сарпинские озера П ри
каспийской низменности.

Велико значение испарения 
для уровенного реж им а озер 
Балхаш , Аральского, Иссык- 
Куль. В 03. Б алхаш  повышение 
уровней обычно начинается зи
мой, с момента ледостава, когда 
расход воды на испарение дости
гает минимума (рис. 121). Это 
повышение продолж ается до 
м ая—июня— периода наивысшего 
стояния уровней. К  этому врем е

ни испарение с водной поверхности уравновеш ивается приходом
речных вод. В дальнейш ем, вплоть до ледостава, несмотря на зн а 
чительный приток речных вод, происходит снижение уровней, так  
как  испарение оказы вается больше притока.

В экваториальной.._зоне, х арактерной высокими температурами 
в течение всего года ( > 2 0 ° С ), а следовательно, значительным, но 
равномерным испарением, уровенный режим озер определяется 
главным образом режимом атмосферных осадков, несмотря на то, 
что годовая их сумма примерно соответствует годовому расходу 
воды на испарение. Н аглядны м примером (рис. 122) может служить 
03. Виктория (А ф рика).

Амплитуда колебания уровней в течение года в разны х озерах

/ // /// IV V VI VII VIIIIX X XI XI!

Рис. 122. Колебания уровня 
03. Виктория (в отклонениях от 

среднего годового).
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различна и меняется в умеренной зоне от нескольких сантиметров 
до 2— 3 м и в отдельных случаях более 5—7 м. П рослеж ивается до
вольно четкая связь амплитуды колебания уровней в озере с вели

чиной удельного водосбора: с увеличением увеличивается сред-
г  03

няя годовая амплитуда уровней. Так, для оз. Ильмень средняя годо-
F bвая амплитуда уровней А  равна 4,20 м, удельный водосбор —— =
г  03р

=  91; для 03. Кубенского Л =  3,6 м, - ^ = 4 0 ;  для оз. И м андра Л =
^ 03

=  1,00 м, ■ Л 4 .

Нем
воо
560
520
U80 I■SO

4 W ^0
20

460
Ш
380
зио

:3 z

1820 т о  18S0 1880 1300 1920 WW 1980

Рис. 123. Внутривековая изменчивость уровней озер Л адож 
ского ( / ) ,  М азурских (2) и Венерн (5); шестилетние скользящие 

средние (по А. В. Ш нитникову).

Уровни озер испытывают колебания не только в течение года, но 
и в многолетнем 'периодё. ^ 'Эти колебания детально исследованы 
А. В. Ш нитниковым. Н а примере озер Западной  Азии, юго-востока 
европейской части СССР, С еверо-Западной Европы им обнаружены 
внутривековые ритмические колебания с циклом 20—50 лет (циклы 
Б рикнера), а такж е и большей длительности, относящ иеся к веко
вым (см. § 143). Внутри каж дого цикла многоводная, или транс
грессивная, ф аза  сменяется маловодной, или регрессивной. Подъем 
или падение уровней воды в озерах, прослеж иваемые в эти фазы, 
являю тся результатом циклических колебаний общей увлаж ненно
сти территорий: увеличения или уменьшения атмосферных осадков, 
повышения или понижения температуры воздуха, а соответственно, 
изменения испарения и стока рек. Внутривековые колебания уров
ней некоторых озер С еверо-Западной Европы представлены на 
рис. 123.

23 Зак. № 266 353



§ 180. Сгонно-нагонные колебания уровней

Нем

в  озерах, так  ж е как  и в морях, наблю даю тся непериодические 
сгонно-нагонные колебания уровней (см. § 48). В этих колебаниях 
отчетливо проявляется зависимость от морфометрических особенно
стей водоема (размеров площ ади, конфигурации, глубины). Н а м а
лых озерах сгонно-нагонные колебания уровней относительно неве
лики и измеряю тся сантиметрами, на них быстрее возникает сопут

ствующее явление — глубинное противо
течение, выравниваю щ ее уровенную по
верхность. Н а больших озерах, таких, 
как  Каспийское, А ральское, Эри и др., 
где расстояние, на котором действует ве
тер на поверхность воды, велико, сгонно
нагонные колебания уровней достигаю т 
нескольких десятков сантиметров, 
а иногда 1—2 м.

Р азм ах  колебаний уровней увеличи
вается у пологих и отмелых берегов, 
в заливах  и бухтах. Так, в мелководных 
заливах Аральского моря нагонные подъ
емы уровней воды превыш аю т 2 м. Н а 
оборот, у крутых, почти отвесных берегов 
03. Б ай кал  смещения уровня от среднего 
обычно невелики и составляю т около 
±  15 см.

Зависимость сгонно-нагонных колеба
ний от направления и скорости ветра от
четлива. Н а рис. 124 так ая  зависимость 
представлена для Л адож ского озера. О д
нако характер этой зависимости с изме
нением глубины водоема, площ ади попе-

Рис. 124. Совмещенные графики колебания уров
ня на противоположных берегах Ладожского озера 
и скорости ветра на ст. Осиновец за 11— 13/Х 

1962 г. (по Т. И. Малининой).
/  — Осиновец, 2 — П иткяранта.

не только для разны х озер, но и для од
ного озера. Так, в Л адож ском  озере при нагонном ветре со ско
ростью 15 м/с уровень у глубокого северного берега повыш ается 
на 30 см, на южном мелководном подъем может быть в 3 р аза  
больше.

П родолжительность сгонно-нагонных явлений в озерах неве
лика, порядка нескольких часов, порой 2—3 суток. Это зависит как 
от силы и продолжительности действия ветра одного направления, 
так и размеров самого водоема.
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в  настоящ ее время разработаны  методы расчета сгонно-нагон
ных колебаний уровней в озерах и водохранилищ ах, помещенные 
в специальных руководствах (Н. А. Л абзовский, А. В. К арауш ев).

Г Л А В А  40. ВОЛНЕНИЕ И ТЕЧЕНИЯ В ОЗЕРАХ  

§ 181. Ветровое волнение

Основной причиной волнения на озерах является ветер. Волны 
на озерах в силу ограниченных разм еров поверхности и сравни
тельно небольших глубин отличаются от морских волн как по 
форме, так  и по разм ерам  (см. гл. 14). Особенности их заклю чаю тся 
в следующем.

1. Волны на озерах обычно неправильные, трехмерные. В не
больших озерах из-за неоднократного отраж ения волн от берегов и 
их интерференции возникает толчея. Вследствие малых объемов 
водной массы ветровые волны на озерах быстрее развиваю тся 
с возникновением ветра и сравнительно быстро гаснут с его пре
кращ ением. Зы бь на озерах наблю дается редко; отмечена на круп
ных озерах (на Иссык-Куле, Л адож ском ).

2. Высота волны на озерах меньше, чем на морях и океанах. 
М аксимальной высоты волны достигаю т на крупных озерах; 3—4 м, 
иногда 5—6 м (оз. М ичиган 6,9 м. Л адож ское озеро 5,8 м). Н а круп
ных озерах преобладаю т волны со средней высотой примерно 0,5—
0,8 м. Н а малых озерах высота волн обычно не превыш ает 0,5 м.

3. Волны на озерах круче. К рутизна штормовых волн на боль
ших озерах (Верхнее, М ичиган, Л адож ское) при высоте 3—6 м и 
длине 30—80 м составляет ^/ю— ‘/ 12. Обрушение гребня волн проис
ходит при крутизне Vt— ‘/s-

Д л я  вычисления разм еров элементов волн на крупных озерах 
и водохранилищ ах разработаны  расчетные методы. Ш ирокое рас
пространение получил метод А. П. Браславского, основанный на ис
пользовании уравнения баланса волновой энергии и полевых н а
блюдений. Д л я  удобства расчета им предложены серии номограмм, 
позволяю щ ие по величине разгона, глубине водоема и скорости 
ветра определять высоту волны, а по высоте — крутизну, а следо
вательно, и длину волны. П равила пользования номограммами из
лагаю тся в специальных руководствах. Существуют такж е эмпири
ческие формулы расчета элементов волн. П римером могут служить 
формулы В. Г. Андреянова;

(167)

L = Q ,Z Q w x '\  (168)

где W — скорость ветра на высоте флю гера на ближайш ей к водо
ему метеорологической станции в м/с; х  — длина разгона волны 
в километрах; h  — высота и L  — длина волны в метрах.

Расчет по этим формулам возможен при условии, что на протя
жении разгона волны глубина водоема Н '^0 ,Ъ 1 .

23* 355



§ 182. Сейши

Сейши возможны в водоемах любого разм ера. Но ввиду малой 
амплитуды на малых озерах их не всегда удается выявить. В записи 
уровней на лентах самописцев, установленных на сравнительно 
крупных озерах, они обнаруж иваю тся часто как  в чистом виде, так 
и среди других колебаний уровней. С водная работа о сейш ах на озе
рах ССС Р выполнена в Л енинградском университете под руковод
ством Л. К. Д авы дова в 1963 г.

Причины, возбуж даю щ ие сейши на озерах, те же, что и в морях. 
Но основными из них являю тся изменения атмосферного давления 
над озером и денивеляции, вызванные ветром. Н е всегда удается 
выявить одну из этих причин как  главную, так  как  при сильном

ветре обычно происходит пе
рераспределение атмосферного 
давления над озером.

Н а озерах наблю даю тся 
как  продольные, так  и попе
речные сейши или иных на- 

з ч  правлений, одноузловые и мно
гоузловые (рис. 125). Периоды 
сейш в озерах колеблю тся от 
нескольких минут до несколь
ких часов в зависимости от 
разм еров водоемов и их глу
бин. М аксимальных величин 

5ч  периоды сейш достигаю т в 
больших по площ ади и мелко
водных озерах (А ральском мо
ре, озерах Балхаш , Эри). Ам
плитуды сейш на озерах неве
лики, в большинстве случаев 
не превыш ают 20— 30 см и 

лишь в исключительных случаях достигаю т 50 см (А ральское море).
В стратифицированных озерах, так  ж е как  и в морях, наблю да

ются внутренние сейши. Впервые эти сейши обнаружены Е. В атсо
ном (W atson, 1903 г.). И зучались внутренние сейши главным обра
зом на европейских озерах. В ССС Р они наблю дались на Аральском 
море и 0 3 .  Байкал. Период и амплитуда внутренних сейш значи
тельно больше обычных сейш, о чем говорилось ранее (см. § 62). 
Н аиболее отчетливо внутренние сейши проявляю тся на границе 
слоя температурного скачка, где они существуют долгое время. О б
наруж иваю тся внутренние сейши по периодическим колебаниям 
температуры воды на одних и тех ж е глубинах, почему их иногда 
назы ваю т температурными. Эти периодические колебания отчет
ливо видны на рис. 126.

Сейши на озерах, особенно внутренние, могут оказы вать боль
шое влияние на формирование элементов гидрологического и био
логического реж им а водоема. Сейши сопровождаю тся течениями.

15 20 1

Рис. 125. Сейши на оз. Байкал.
а — одно5'зловая, по записи самописца 
в пос. Лиственичное 19—20/VI 1952 г.; б — одно
узловая в сочетании с четырехузловой, по 
записи самописца в бухте Песчаная 16—I6/IV 

1950 г.
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периодически меняющимися по направлению . Особенно отчетливо 
они обнаруж иваю тся в проливах, соединяющих озеро с заливами, 
лагунами, бухтами. Такого рода течения наблю дались в проливах 
озер Бол. М едвеж ье (К ан ад а), Б алатон  (В енгрия), в Якимварском 
заливе Л адож ского озера. А ральском море. В оз. Бол. М едвежье, 
по свидетельству наблю дателей, течения были настолько сильны, 
что препятствовали образованию  в проливе ледяного покрова даж е 
в суровые зимы.

Вертикальные и горизонтальные смещения в озерах во время 
сейшевых колебаний приводят, естественно, не только к периодиче
ским колебаниям температуры, о которых уж е упоминалось, но и

t°C

Рис. 126. Внутренние сейши с 15-часовым перио
дом на глубине 9,5 м в оз. Уиндермер 25/VI—

4/V II 1947 г. (по Мортимеру).

К периодическим колебаниям содерж ания кислорода, взвещенных 
и растворенных в воде веществ. Они вызы ваю т турбулентную диф 
фузию в зоне гиполимниона и способствуют обмену веществ между 
глубинными водами и водами побережий. Н а эту сторону явления: 
обращ али  внимание Л . С. Берг, Д . Хатчинсон, Г. Р . Фиш и др.

§ 183. Течения

В озерах наибольш ее распространение имеют стоковые течения, 
ветровые и плотностные (конвекционные) (см. гл. 16).

С т о к о в ы е  течения возникаю т под влиянием притока речных 
вод в озеро или оттока озерных вод в реку, вытекающ ую из озера. 
Эти течения связаны, таким образом , с поступлением (или удале
нием) дополнительного объема воды в озеро и возникновением 
уклона водной поверхности в водоеме. В проточных вытянутых озе
рах  стоковые течения прослеж иваю тся на всем протяжении озера. 
В других случаях, особенно если объем воды в озере велик по 
сравнению с объемом поступающей воды извне, стоковые течения 
отчетливы лиш ь на участках, прилегаю щ их к устью рек. Скорости 
стоковых течений невелики и уменьш аю тся по мере продвижения
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к центральной части озера. Примером стоковых течений, постоянно 
наблю даемых в больших озерах, могут быть течения в П етрозавод
ской губе Онежского озера, возникаю щ ие под влиянием притока 
воды р. Ш уи; течения в Аральском море вследствие поступления 
вод Амударьи и Сырдарьи; течения в заливах  и губах Л адож ского 
озера, вы званны е притоком рек Волхова, Свири, Сяси, Вуоксы и др. 
Скорости стоковых течений меняются вместе с колебаниями расхо
дов притоков.

В е т р о в ы е  течения в озерах отличаю тся большим непостоян
ством. Это является следствием изменчивости ветрового реж има 
над озером (направления и скорости ветра) и влияния на возник
шее течение индивидуальных особенностей самого озера (разм е
ров, рельеф а дна, изрезанности береговой лин и и ). По скорости вет
ровые озерные течения уступают морским; обычно их скорости из
меряются сантиметрами или дециметрами в секунду. В результате 
этих особенностей теоретические положения, разработанны е для 
оценки течений мелководных морей, могут быть использованы для 
озер лиш ь с большими допущениями.^

Д л я  некоторых озер эмпирическим путем установлены локаль
ные связи меж ду скоростью течения и скоростью устойчивого ветра, 
не меняющего направление в течение некоторого времени. Эти связи 
могут быть локальными д аж е для одного озера.

К ак известно (см. § 73), с глубиной скорости течения уменьш а
ются и направление его меняется. Н а некоторой глубине течение 
может иметь направление, противоположное поверхностному. 
Смена направления течения на обратное не всегда является резуль
татом влияния геострофического эф ф екта. В ограниченных по р аз 
мерам водоемах чащ е это является результатом формирования 
компенсационного течения. Вблизи берегов ветровые течения вызы
ваю т сгонные или нагонные явления. Возникает добавочный уклон 
водной поверхности, направленный против ветра. В результате под 
влиянием действия силы тяж ести развивается глубинное градиент
ное противотечение (компенсационное течение), способствующее 
сохранению равновесия воды в озере. Таким образом образуется 
смешанное течение.

П л о т н о с т н ы е  т е ч е н и я  возможны только в больших озе
рах с четко выраженной горизонтальной температурной неоднород
ностью. В этих условиях возникаю т горизонтальные градиенты 
плотности, являю щ иеся причиной перемещения воды, т. е. причиной 
появления плотностной циркуляции. Течения эти в озерах недоста
точно изучены. С помощью динамического метода исследования (см. 
§ 73) плотностные течения в СССР изучались в озерах Б айкал , 
Онежском, Л адож ском . В период наибольш ей температурной неод
нородности (с м ая по сентябрь) в Л адож ском  озере обнаруж ена 
циклональная циркуляция, охваты ваю щ ая почти все озеро, за  ис
ключением южной мелководной части, где тем пература на аквато-

‘ См. А. В. К а р а у ш е в .  Речная гидравлика. Л., Гидрометеоиздат, 1969, 
гл. XV.
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рии меняется мало. М аксимальны е поверхностные скорости этого 
течения порядка 25—30 см/с. С глубиной скорость^ уменьш ается, и 
на глубине 50 м течение практически отсутствует.

П лотностная вертикальная циркуляция, или вертикальная кон
векция, обусловленная различием плотности по глубине, свойст
венна всем озерам (см. гл. 41).

Вблизи берегов выделяю тся вдольбереговые волноприбойные 
течения. Они возникаю т под влиянием энергии, освобождаю щ ейся 
при разруш ении волн, подходящ их под острым углом к береговой 
линии. Н аблю даем ы е скорости этих течений велики, превышают 
1,0— 1,5 м/с.

В результате налож ения одного вида течения на другое в озере 
создается слож ная система движ ения воды не только на поверхно
сти водоема, но и в его глубинах. Течения в озерах, так  ж е как  и 
в морях, возникаю щ ие под влиянием какой-либо основной причины, 
в последующем подвергаю тся действию других факторов и видо
изменяются. Так, речные воды, поступающие в озеро, д аж е  в про
точных озерах никогда не следуют по кратчайш ему пути от устья 
одной реки к  истоку другой. П еремеш иваясь с водами озера, они 
участвуют в вертикальной циркуляции и подвергаю тся действию 
ветра. Ветровые течения у  берегов создаю т нагоны и как  следст
вие изменения градиента гидростатического давления — к о м п е н 
с а ц и о н н ы е  течения.

Течения находятся под постоянным воздействием силы Корио
лиса и силы трения, внутреннего и о дно. В мелких озерах действие 
силы Кориолиса гасится силами трения о дно. Так, например, в мел
ководной западной части 03. Б алхаш  постоянное круговое течение, 
вызванное водами р. Или, направлено не против движения часовой 
стрелки, а по часовой стрелке. В Аральском озере известно кольце
вое течение, идущее от устья Амударьи вдоль западного берега на 
север, далее на восток и юг, совершающее, таким  образом, антицик- 
лональное движение. К  нему присоединяются воды Сырдарьи. П ри
чиной поворота пресных вод Амударьи на зап ад  в процессе их р ас
текания по поверхности моря, по-видимому, являю тся ветры в рай 
оне дельты Амударьи, имеющие в основном северо-восточное 
направление.

Р азм еры  озера, форма котловины, изрезанность береговой линии 
деформирую т первоначально созданное той или иной причиной или 
совокупностью причин течение. В результате формируются течения, 
индивидуальные для каж дого озера.

Г Л А В А  41. Т Е РМ И Ч Е С К И Й  И Л Е Д О В Ы Й  РЕ Ж И М  О ЗЕ Р  

§ 184. Тепловой баланс озера

Основными составляю щ ими теплового баланса озера, так  ж е 
как  моря и реки, являю тся; радиационный баланс, теплообмен с ат 
мосферой и теплообмен с дном 'водоема. Дополнительные

359



составляю щ ие баланса (тепловой сток рек, тепло, выделяемое при 
ледообразовании и затрачиваем ое при таянии льда, тепло, выде
ляемое и расходуемое при биологических и биохимических процес
сах, и т. д.) по удельному весу малы и ими часто можно пренебречь. 
Таким образом, уравнение теплового баланса озера за  некоторый 
промеж уток времени может быть представлено в виде (см. § 29)

Q ©  —  Q э ф + Q т + Q и + Q д = Q ^ •

Удельный вес основных элементов теплового баланса водоема 
такж е неодинаков. Значения каж дого из них меняются во времени 
и различны как  для  озер, расположенных в различных географиче
ских зонах, так  и для озер одной зоны, но разных по разм ерам .

В зам ерзаю щ их озерах в теплое полугодие тепло поступает че
рез открытую водную поверхность. Основным источником тепла
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Рис. 127. Изменение теплообмена 
с дном водоема в течение года 
в Иваньковском водохранилище (по 

К. И. Росинскому).

в этом случае является погло
щ енная прям ая и рассеянная 
солнечная радиация. Она со
ставляет в теплое полугодие, 
90—98% приходной части теп
лового баланса. Тепло, посту
паю щ ее в водоем при непо
средственном теплообмене с 
атмосферой, невелико и дости
гает 8— 10% лиш ь в весенние 
месяцы, когда температура 
воды ниж е температуры воз
духа. Конденсация в водоемах 
редко преобладает над испаре
нием, в связи с этим роль теп
ла, выделяемого при конден

сации, мала. В отдельные месяцы в таких больших озерах, как 
Байкал , Л адож ское, этот поток тепла оценивается долями про
цента.

Основными потерями тепла в относительно неглубоких, хорошо 
прогреваемых водоемах являю тся потери на испарение. По расче
там  ГГИ, в малых озерах северо-западных и центральных районов 
европейской части ССС Р они составляю т 45—60% , в озерах южных 
и юго-восточных районов 60—75% поглощенной водой суммарной 
солнечной радиации. Потери тепла на излучение изменяю тся в пре
делах  25— 35% . В процессе турбулентности теплообмена с атмосфе
рой водоемы расходуют от 2 до 18% поступившего от Солнца тепла. 
М алы е потери тепла на турбулентный теплообмен свойственны озе
рам  южных районов из-за малы х различий меж ду температурами 
поверхности воды и воздуха, особенно летом.

В больших озерах, аккумулирую щих большие запасы  тепла, 
структура теплового баланса отличается своими особенностями. Х а
рактерным в этом отношении является оз. Б айкал . Так, в период,
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свободный ото льда, тепло, полученное озером от поглощенной р а 
диации, расходуется следующим образом (по Ш им араеву):

Эффективное излучение . . . 43,5<>/о
Испарение .................................  31,5<>/о
Турбулентный теплообмен . . 24,0«/о

Зимой при наличии снего-ледяного покрова интенсивность теп
лообмена меж ду атмосферой и водной поверхностью резко сокра
щ ается (см. § 148). И зменения запасов тепла, происходящ ие на гр а
нице вода— ниж няя поверхность льда, вызываю т, как  и в реках, 
изменение толщины ледяного покрова.

Зимой в неглубоких озерах увеличивается относительное значе
ние в тепловом балансе теплообмена с дном водоема. Изменение 
теплообмена с дном водоема в течение года можно проследить на 
примере И ваньковского водохранилищ а (рис. 127).

§ 185. Нагревание и охлаждение воды в озере

Все составляю щ ие теплового баланса имеют хорошо вы раж ен
ный годовой ход, что можно проследить на примере озер Севан и 
Л адож ского (рис. 128).

Изменение суммарного теплового потока, проходящего через 
водную поверхность, позволяет судить об изменении запасов тепла 
в озере в течение года, обусловливаю щ его процессы нагревания 
или охлаж дения воды в озере. Обычно накопление тепла в зам ер 
заю щ их озерах начинается перед вскрытием и длится до конца 
июля в малы х озерах и до конца сентября в больших глубоковод
ных озерах, когда и наблю дается м аксим альная тем пература воды 
в них.

С августа— октября начинается охлаж дение воды, особенно ин
тенсивное перед зам ерзанием . С появлением ледяного покрова 
охлаж дение зам едляется. В мелких водоемах в период ледостава 
возможно зимнее повышение температуры, длящ ееся иногда до 
конца зимы. Это повышение является результатом теплообмена 
с дном водоема. Так, в озере Вуокса (К арельский переш еек) в при
донных слоях (на глубине 20 м) температура перед замерзанием 
была 1,7° С, а к концу м арта повысилась до 3,3° С.

Л етом в любом водоеме теплообмен осущ ествляется в основном 
на границе вода—воздух. Известно, что инфракрасны е и ультраф ио
летовые лучи практически полностью поглощ аю тся верхним метро
вым слоем воды (см. § 44). М алая теплопроводность, казалось бы, 
долж на способствовать аккумуляции в летний сезон больших з а 
пасов тепла в самом верхнем теплоактивном слое озера. О днако 
этого не происходит в легкоподвижной воде. Суточные колебания 
температуры воды в озерах прослеж иваю тся до глубины несколько 
метров, годовые обычно захваты ваю т всю толщ у озера, за  исклю
чением очень глубоких. В оз. Б ай кал  сезонные колебания темпе
ратуры  достигаю т глубины 300 м, глубж е температура остается 
практически постоянной (рис. 129).
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П ередача тепла в глубь озера осущ ествляется по тем ж е  физиче
ским законам , что и в море (см. гл. 10). Основное различие в том, 
что при относительно малых объемах воды в озере в перемеш ива
нии участвует вся или почти вся масса воды; водоем быстрее реаги
рует на изменение погоды и в нем более отчетливо прослеживается 
смена сезонного нагревания или охлаж дения воды.

Рис. 128. Годовой ход элементов теплового баланса 
рах Севан (а) и Ладожском (б) (по

/  — поглощ енная рад и ац и я , 2 — эф ф ективное излучение, 3 — 
- тепла.

Интенсивность прогревания озер с разными морфологическими 
"особенностями, в частности глубинами, в одних и тех ж е климати
ческих условиях различна. В озерах с большими глубинами сред
няя температура за  летний период значительно ниже, чем в мелко
водных (табл. 28).
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в  любом водоеме плотность воды с глубиной увеличивается. Во
доем в этом случае находится в состоянии устойчивой стратиф ика
ции (слоистости). В пресных озерах плотность зависит от тем пера
туры. Вследствие температурных изменений возможно увеличение 
плотности поверхностных и уменьшение плотности глубинных слоев. 
Т акая плотностная стратиф икация неустойчивая. Обычно она н а
блю дается в озерах умеренной зоны в переходные периоды — вес
ной при нагревании воды от О до 4° С (температура наибольшей

кнал/lsM̂Mec)

на границе вода—воздух и температуры воды в озе- 
Б. Д. Зайкову и Н. П. Смирновой).

теплообмен с воздухом, 4 — испарение, 5 — изменение зап асов 
5 — тем пература.

плотности) и осенью при охлаждении воды в озере до 4° С. В этих 
условиях передача тепла в водоеме мож ет осущ ествляться за  счет 
конвективного перемеш ивания — вертикальной циркуляции. Более 
плотные слои воды при нагревании весной и охлаждении осенью 
опускаются в глубину, вытесняя менее плотные. При достижении
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во всей толщ е воды в озере температуры 4° С и дальнейш ем нагре
вании (или охлаждении) его поверхностных слоев конвекция пре
кращ ается.

Ч астичная циркуляция может возникнуть в сравнительно тонком 
слое воды в озере в любом случае, наруш аю щ ем устойчивое рас
пределение плотностей, например летом вблизи поверхности при 
испарении, при ночном охлаждении, зимой в придонных слоях 
вследствие поступления теплых грунтовых вод.

Д инамическое перемешивание, вызванное ветрами и течениями, 
способствует передаче тепла в глубь водоема и выравниванию  тем
пературы при любой стратификации. Под влиянием динамического

VII т  IX X! х п

Рис. 129. Годовой ход температуры на различных глу
бинах 03. Байкал (по В. И. Верболову).

Таблица 28

Изменение средней температуры воды 
в озерах северо-западной части СССР 

в зависимости от средних глубин озера 
(по П. Ф. Домрачеву)

Средняя глубина озера, м
Средняя температура в летний 

период, близкий к периоду 
максимума, °С

2 ,1 —3,0 23 ,5—24,1
1 5 -2 0 14,0— 14,2
40—52 8 ,5 —9,8

перемешивания в замерзаю щ их озерах (не очень глубоких) темпе
ратура придонных слоев в озере^ летом выше температуры наиболь
шей плотности и ниж е ее перед замерзанием.

Известно, что обмен теплом в процессе перемеш ивания между 
отдельными слоями воды пропорционален коэффициенту турбулент
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ного перемеш ивания (турбулентной теплопроводности) и гради
енту температуры (см. § 36), т. е.

Q = K c , f - ^ .

Коэффициент турбулентной теплопроводности не остается по
стоянным, так  ж е как  и градиент температуры. Они меняются с глу
биной и во времени. В озерах в годовом изменении максимумы ко
эффициента обмена (теплопроводности) приходятся на периоды 
весенней и осенней циркуляции, миним умы — на период устойчи
вой стратификации.

Устойчивость водной массы по вертикали, как  известно (см.

§ 37), характеризуется градиентом плотности г/см^.^ Эта

величина такж е не посто-  ̂ о̂о зоо 900 юоо то Е-ю̂ г/см̂
янна. Изменение ее по -----■---■—  ------------  -----  -----   -----
глубине для  одного из озер 
умеренной зоны представ
лено на рис. 130. Кроме 
того, изменения плотности 
при изменении тем пера
туры на 1° более значи
тельны при высоких тем
пературах, поэтому устой
чивость водных слоев пе- 25t°C
ремешиванию больше в Рис, 130. Изменение температуры, плотности 
теплых водах, чем в хо- и устойчивости слоев по глубине в 03. Арбыч 
лодных. Это обстоятель- (Марийская АССР) (по Б. Д . Зайкову). 
ство приводит к тому, что
воды тропических озер при малой разности температур отличаются 
сравнительно большей устойчивостью.

В результате непостоянства вертикальной устойчивости водных 
масс и коэффициента обмена глубина и интенсивность динамиче
ского перемеш ивания при одной и той ж е скорости ветра и длитель
ности его действия различны.

§ 186. Распределение температуры по глубине и его сезонная 
динамика

В зам ерзаю щ их озерах средних широт в разны е сезоны года 
в распределении температуры по глубине наблю даю тся характер
ные особенности, связанные с сезонными колебаниями теплообмена 
в озере и перемешиванием.

- Годовой термический цикл в озерах умеренного пояса, по пред
ложению В. Д . Зайкова, разделяется на четыре периода: весеннего

‘ Формула (25) для озер принимает более простой вид, так как не учиты
вается адиабатическая поправка, принимаемая во внимание при расчете устой
чивости в океанах.
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и летнего нагревания и осеннего и зимнего охлаждения. П родол
жительность периодов и моменты их наступления зависят не только 
от времени года и географического положения озера. В значитель
ной степени они такж е обусловлены объемом массы воды в озере 
и морфологическими особенностями его котловины.

Период весеннего нагревания начинается с момента устойчивого 
преобладания притока тепла в озеро в течение суток над  его поте
рями. Это происходит обычно перед вскрытием озера при усилении 
солнечной радиации, проникающей через лед. В эту раннюю ф азу 
весеннего нагревания наблю дается, как  и зимой, обратная страти
фикация (температура от поверхности ко дну повы ш ается). При 
подледном нагревании верхних слоев воды на десятые доли градуса 
выше 0° С начинается частичная циркуляция, постепенно переходя
щ ая в полную после вскрытия озера и таяния льда. Н аступает со
стояние гомотермии. Весь слой воды принимает температуру, р ав 
ную температуре придонных слоев. В дальнейш ем прогревание про
исходит при гомотермии. Заканчивается период весеннего 
нагревания к моменту достижения температуры  наибольш ей плот
ности (4° С) во всем озере. В этот период больш ая роль в передаче 
тепла с поверхности в глубину принадлеж ит динамическому пере
мешиванию. Д лительность периода весеннего нагревания в неболь
ших озерах невелика — несколько дней после вскрытия. В глубоких 
озерах, например Телецком, 270-метровая толщ а прогревается до 
июля; в среднем к 15 июля заканчивается период весеннего н а
гревания в Л адож ском  озере.

Период летнего нагревания начинается с момента возникновения 
прямой стратификации (температура уменьш ается с глубиной) 
во всем озере. По мере нагревания озера в условиях прямой (устой
чивой) стратификации разность температур и плотностей воды 
меж ду поверхностными и глубинными слоями, особенно в безвет
ренную погоду, резко возрастает. Конвекция, возникаю щ ая при 
ночном охлаждении, выравнивает температуру лиш ь в сравни
тельно тонком поверхностном слое. В результате в верхнем, прогре
том слое воды устанавливается более или менее одинаковая темпе
ратура. В нижних глубинных слоях сохраняю тся холодные «весен
ние» воды с плавным изменением температуры. М еж ду теплым 
и холодным слоями возникает промежуточный, сравнительно тон
кий слой с резким падением температуры с глубиной, иногда до 
8— 10°С на 1 м. Слой этот известен как  с л о й  т е м п е р а т у р 
н о г о  с к а ч к а ,  или м е т а л и м н и о н а .  Слой воды, располож ен
ный выше металимниона, назы вается э п и л и м п и о н о м ,  а ниже 
него — г и п о л и м н и о н о м .  П одобное термическое расслоение 
на три хорошо выраженные термические зоны (эпилимнион, мета- 
лимнион и гиполимнион) в период летнего нагревания характерно 
для многих озер (рис. 131).

Слой температурного скачка в различных озерах располагается 
на разны х глубинах. В озерах, не защ ищ енных от действия ветра, 
слой температурного скачка расположен глубже. В неглубоких, хо
рошо прогреваемых озерах он либо вовсе отсутствует, либо слабо
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выражен. Слой температурного скачка исчезает при сильных вет
рах, вызываю щ их смешение вод верхнего слоя с водами гиполим- 
ниона, а в штилевую погоду мож ет появиться вновь. И ногда при не
устойчивой погоде (резкой смене тепла и холода, чередовании шти
левой и ветреной погоды) мож ет возникнуть второй и третий слой 
температурного скачка. К концу лета слой скачка погружается 
и осенью исчезает, уступая место плавному падению температуры 
с глубиной.

П ериод осеннего охлаж дения начинается со времени устойчи
вого преобладания в течение суток теплоотдачи водной поверхно
стью озера над поступлением тепла к ней. Обычно в озерах умерен
ных широт это время приходится на август. П ервоначально охлаж 
дение происходит в условиях прямой стратификации. Разность 
температур и плотностей м еж ду зонами эпилимниона и гиполим- 
ниона постепенно уменьш ается. Этому способствует не только 
охлаж дение поверхностных слоев, но и усиливаю щ ееся конвектив-

20/YH 195̂ (8
Ю 20t^t о

м
5

10

15-

& и  град/м

Рис. 131. Вертикальные термические зоны в одном из 
озер Карельского перешейка.

;  — изм енение тем пературы  по глубине, 2 — изменение градиента 
тем пературы  по глубине.

ное и ветровое перемешивание, выравниваю щ ее температуру по вер
тикали. У станавливается осенняя гомотермия. О на мож ет возникнуть 
при разны х тем пературах в зависимости от температуры воды 
в зоне гиполимниона, морфометрических особенностей котловины 
озера и силы ветра. В мелководных, открытых действию ветра во
доемах гомотермия устанавливается раньш е и при более высоких 
температурах, чем в глубоких. Д альнейш ее охлаж дение происходит 
при гомотермии. Окончанием периода осеннего охлаж дения счи
таю т время установления температуры  наибольш ей плотности во 
всей толщ е озера. Происходит это в разны е сроки в зависимости 
от глубины озера, количества накопленного за  лето тепла, напри
мер Б озерах Л адож ском  и Севан к концу декабря.

П ериод зимнего охлаж дения начинается с момента установле
ния обратной термической стратификации. В начале этого периода, 
до зам ерзания, в больших по площ ади, но мелководных озерах 
охлаж дение всей водной массы происходит очень интенсивно, чему 
способствует ветровое перемешивание. Запасы  тепла в таких озе
рах быстро истощ аю тся и водоемы зам ерзаю т при очень низкой 
температуре всей воды в озере (например, оз. И льмень).
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М алые озера, защ ищ енные от ветра, зам ерзаю т при больших з а 
пасах тепла в придонных слоях и теглпература у дна близка к 4° С.

При ледоставе, как указывалось, потери тепла из водоема осу
ществляю тся через снего-ледяной покров. Если эти потери будут 
меньше, чем тепловой поток, направленный от дна в водную толщу, 
охлаж дения водоема не происходит. В подобных случаях наблю 
дается зимнее нагревание воды в озере (см. стр. 361).

В незамерзаю щ их полностью или поздно замерзаю щ их озерах 
(Севан, Л адож ское) охлаж дение воды происходит до конца зим
него периода. В период наибольшего охлаждения, в марте, темпе
ратура придонных слоев в озерах Севан и Телецком, например, 
понижается до 2,5° С.

Зимой при обратной стратификации возможно образование слоя 
температурного скачка. В ыраж ен он менее отчетливо, чем летом.

Р асполагается вблизи поверхности. 
Изменение температуры с глубиной 
по сезонам представлено на 
рис. 132.

В формировании температурно
го реж им а озер умеренной зоны, 
главным образом больших, некото
рое значение имеет явление т е р 
м и ч е с к о г о  б а р а .  Это явление 
впервые было замечено в 1901 г. 
Ф. А. Форелем в Ж еневском озере. 
Более чем через 50 лет термический 
бар был обнаружен и исследован 
в Л адож ском  озере. Объяснение 
этого явления дано в работах
А. И. Тихомирова.

Термический бар представляет 
собой явление, характеризую щ ееся 

появлением в озере на некотором расстоянии от берега срав
нительно узкой полосы воды с температурой наибольш ей плотности 
от поверхности до дна. С одной стороны этой полосы вода в озере 
имеет температуру выше, а с другой — ниж е температуры наиболь
шей плотности. П олоса эта, иногда видимая с поверхности и н азван 
ная Тихомировым фронтом термического бара, разделяет озеро на 
две области: теплоактивную и теплоинертную. П ервая примыкает 
к прибрежью, вторая располагается в открытой части озера. В теп
лоактивной области в связи с меньшими глубинами вода быст
рее нагревается и быстрее охлаж дается по сравнению с тепло
инертной.

1ричина возникновения термического бара состоит в том, что 
различно нагретые воды прибрежных участков и открытого озера 
(с температурами выше и ниж е температуры максимальной плот
ности у берегов и в центре озера) в зоне контакта смешиваются 
и образую т толщу воды с температурой наибольшей плотности 
от поверхности до дна. Явление это возникает при смене обратной

Рис. 132. Изменение темпера
туры воды с глубиной по сезо
нам в 03. Глубоком, 1946-47 г.
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Рис. 133. Фронт термического бара Л адожского озера 31/V 1960 г. (светлая 
полоса в центре). (Фото А. И. Тихомирова.)

Рис. 134. Характерные температурные состояния Ладожского 
озера (по А. И. Тихомирову).

а  — период весеннего н агреван и я, б  — период позднего охлаж д ен и я ,
Т —  термический бар.
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стратиф икации на прямую (весной) и прямой стратиф икации на 
обратную  (осенью).

По мере нагревания воды фронт термического бара переме
щ ается  в направлении увеличиваю щихся глубин. Он исчезает тогда, 
когда во всем озере температура достигнет максимальной плотно
сти. В крупных озерах, например в Л адож ском , он исчезает лишь 
к середине июля. Осенью в этом озере термический бар появляется 
в  начале ноября и надолго изолирует теплоактивную область 
от теплоинертной. И золяция сказы вается не только на температур- 
яы х  контрастах, циркуляции воды, но и на прозрачности, цвете, хи
мизме и распределении планктона.

Термический бар обнаруж ивается в результате измерений темпе
ратуры . В Л адож ском  озере его положение прослеживалось с само- 
-лета. Вследствие хорошо развитой конвергенции вод в поверхност- 
иом  слое зоны смешения (уровень здесь несколько ниже) мелкие 
ллаваю щ ие предметы, масло, пена образую т полосу на воде, указы 
в а я  на его местоположение (рис. 133).

Явление термического бара хорошо объясняет резкие различия 
т температуре поверхности вод больших озер, наблю даемы е в н а
чале гидрологического лета и осенью (рис. 134).

§ 187. Термическая классификация озер

Впервые термическая классификация озер была предлол^ена 
“Ф. Форелем. В соответствии с климатическими зонами, частотой и 
.длительностью стояния температуры воды в озере выше или ниже 
4° С им были выделены три типа озер: полярные, умеренные и тро- 
;пические. П озж е эта классификация уточнялась многими учеными 
(Ф. Рутнером, Уипплом, С. Иосимура, М онгеймом и др .). В резуль

тате  дополнительно выделены озера субполярные, субтропические, 
•тропические с двумя подтипами: влаж ны х и сухих тропиков.

П о л я р н ы е  о з е р а - — тем пература поверхности в них всегда 
н иж е 4° С, безледоставный период очень короток. П ериод циркуля
ции один — летом.

С у б п о л я р н ы е  о з е р а  — температура поверхности в них 
•бывает выше 4° С только летом в течение короткого периода. Слой 
скачка вы раж ен слабо. Д ва  периода циркуляции — обычно в н а
чале лета и ранней осенью.

У м е р е н н ы е  о з е р а  — температура поверхности выше 4 ° С 
летом и ниж е 4° С зимой. Сезонные колебания значительны. Слой 
скачка вы раж ен отчетливо. Регулярных периодов циркуляции два — 
весной и поздней осенью.

С у б т р о п и ч е с к и е о з е р а  — температура поверхности всегда 
выш е 4°С. К олебания температуры в течение года велики, тем пера
турный градиент большой. П ериод циркуляции один — зимой.

Т р о п и ч е с к и е  о з е р а  — тем пература поверхности воды вы 
сокая, от 20 до 30°С. Годовые колебания незначительны, тем пера
турный градиент мал, но при высокой температуре градиент плот
ности достаточный для сохранения устойчивости. В озерах влажных
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тропиков циркуляция происходит нерегулярно, обычно в холодное 
время года; в озерах сухих тропиков наблю дается более четкая се
зонная периодичность циркуляции.

Хатчинсон и Л еф ф лер (1956 г.) предлож или в основу классиф и
кации полож ить число полных периодов циркуляции в году, учиты
вая  связь этого процесса с климатической зональностью  и верти
кальной поясностью. П редлож енная классиф икация относится к т а 
ким озерам, в которых происходит перемеш ивание всей водной

Нм

Рис. 135. Схема распространения озер голомиктического типа 
(по Л еффлеру).

1 — холодны е мономиктические, 2 —  п ереходная область, 3 —  димикти- 
ческие, ^ — переходн ая  область , J  — теплы е мономиктические. — озера 
различны х типов. П о оси орди нат — вы сота н ад  уровнем моря, по оси 

абсцисс — градусы  широты.

массы. Они названы  голомиктическими (holo — целиком, m ix — 
смешивать) в противоположность меромиктическим озерам , в ко
торых в период циркуляции перемешиванием охвачена не вся вод
ная толщ а, а только до некоторой глубины. Это мож ет наблю даться 
при резком солевом вертикальном расслоении озера (большей плот
ности нижних слоев озера по сравнению с верхними).

Среди голомиктических озер выделяю тся во внетропической 
зоне: димиктические (циркуляция наблю дается 2 раза  в году).
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холодные мономиктические и теплые мономиктические (циркуляция 
наблю дается 1 р а з) . Эти озера соответствуют озерам умеренным, 
полярным и субтропическим, рассмотренным ранее.

В тропической зоне выделены нолимиктические и олигомиктиче- 
-ские озера. В полимиктических озерах часто наблю дается полная 
циркуляция, возникаю щ ая вследствие сильного нагрева поверхност
ных слоев воды днем и охлаж дения ночью. Этот тип характерен для 
климата саванн и горных тропических лесов (озера Альберта, Р у 
дольфа, Виктория — по B ead le). В олигомиктических озерах цир

ку л яц и я  происходит нерегулярно — в короткие периоды холодной 
погоды. Х арактерны  эти озера для зоны влаж ны х тропических л е
сов (озера И ндонезии).

В полярной зоне выделяю тся амиктические озера, круглый год 
„покрытые льдом (рис. 135).

§ 188. Замерзание озер
П оявление первичных форм ледообразования и зам ерзание озер 

;в одних и тех ж е климатических условиях происходят неодновре
менно.

В глубоких и больших по площ ади озерах, подверженных дей
ствию ветра и обладаю щ их большими теплозапасами, образованию  

.льд а  предшествует сравнительно длительный период переохлаж де
ния достаточно мощного слоя воды. Ветер, кроме того, механически 
препятствует формированию ледяного покрова, разруш ая его. Изве- 

• стны случаи, когда ветер разлам ы вал  лед толщиной до 20 см (оз. 
И льмень) и д аж е  свыше 30 см (оз. Б ай к ал ). Взлом ледяного по
крова на Б ай кале происходит под влиянием штормов типа боры. 
Срывающ ийся с гор ветер создает сильно пульсирующее и неравно
мерное давление на ледяной покров. П од ним возбуж даю тся волны, 
которые в свою очередь влекут за  собой возникновение ледовых 

]Волн различных периодов, амплитуд и длин, распространяю щ ихся 
в разны е стороны. Короткие и высокие (до 10— 15 см) ледовые 

; волны вызываю т разлом  монолитного льда, не имеющего сквозных 
трещин, что наблю дали В. М. Сокольников и др. на оз. Байкал.

В больших озерах в период зам ерзания могут наблю даться все 
первичные формы ледообразования, свойственные рекам  (забереги,

' сало, внутриводный лед ). О бразование внутриводного льда х ар ак
терно для волноприбойных зон больших озер. М естами образуется 
донный лед. Среди первичных ледовых образований у берегов и на 

 ̂самих берегах таких озер выделяю тся: брызговое обледенение, н а
блю даемое в виде мощных напластований на отвесных скалах; ледя- 

:ны е наплески, образую щ иеся на пляж ах  и возникаю щ ие при зам ер
зании воды, омывающей холодные камни и песок; ледяны е валы  на 
отмелых берегах, позж е на заберегах, образую щ иеся под влиянием 
волнения. М естное название их «сокуи» (на Б ай кал е), «рупасы» (на 

■Онежском озере). Сокуи на Б ай кале формируются в основном из 
. смерзаю щ ихся кристаллов внутриводного льда, выброшенного на 

отмель. Они достигаю т высоты до 2—3 м, иногда и выше. Под влия
нием прибоя шуга иногда приобретает специфические формы в виде
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ледяной гальки или ледяных ш аров, известных на Б ай кале под н аз 
ванием «колобовники».

С накоплением в озере ледового материала возникает ледоход — 
свободно переносимый ветром и течениями плаваю щ ий лед. Спе
цифической формой плавучих льдов в большом озере, так  ж е как  и 
в морях, являю тся блинчатый лед и ледяные поля, оторвавш иеся от 
берегового припая. Ф ормирование ледостава, так  ж е как  и возник
новение ледохода, происходит сначала на мелководье, в заливах  и 
бухтах. П ериод зам ерзания больших озер растягивается на два-три 
месяца (Онежское, Л адож ское, Б ай к ал ). Эти озера сплошь по
кры ваю тся льдом только в январе. Отдельные глубокие плёсы в озе
рах Л адож ском , Телецком, Онежском в теплые зимы не зам ерзаю т. 
О зеро Севан зам ерзает только в суровые зимы, оз. Иссык-Куль не 
зам ерзает.

М алые озера зам ерзаю т спустя несколько дней после перехода 
температуры воздуха через 0° С к отрицательным значениям. 
Обычно ледостав возникает путем смерзания заберегов. При рез
ком похолодании пруды и озера (с небольшими площ адями и глу
бинами) покрываю тся ледяной коркой в течение одной ночи. В по
следую щ ие морозные дни происходит интенсивное нарастание льда.

Зам ерзание большей части озер на Европейской территории 
СС С Р в среднем, по данным наблюдений, происходит начиная 
с конца октября — начала ноября (Кольский полуостров. Северный 
К рай) до середины декабря (Зап адн ая  У краина, М олдавия).

§ 189. Л едяной покров

Поверхность ледяного покрова, структура льда, нарастание его 
толщ ин в озерах различны и зависят от условий зам ерзания осенью 
и мощности снежного покрова и температуры воздуха зимой.

Н а больших озерах чащ е преобладает торосистый ледяной по
кров зернистого строения, состоящий из смерзш ихся форм внутри
водного льда (шуги) и отдельных льдин. Торосистые гряды имеют 
высоту 1,5—2 м, иногда достигают, например на Л адож ском  озере, 
шестиметровой высоты. И. В. М олчанов вы деляет три основных 
вида озерного льда: 1) водный (озеровидны й)— прозрачный лед 
кристаллической структуры, образую щ ийся при штиле; 2) водно
снеговой (наслуз) ■— мутный беловатый непрозрачный лед, об ра
зую щ ийся в результате смерзания пропитанного водой снега; он 
возникает на поверхности кристаллического льда при выходе воды 
озера по трещ инам. Близок к нему по структуре зернисто-шуговой 
лед, возникаю щий при сильном волнении; 3) снеговой лед, об ра
зующийся при подтаивании и последующем зам ерзании леж ащ его 
на поверхности льда снега.

В районах с обильными снегопадами лед озер, как  правило, 
имеет слоистое строение. П ри большой нагрузке снега лед погру
ж ается в воду (см. § 154) — образуется наслуз. При раннем и обиль
ном снегопаде толщ ина наслуза мож ет превыш ать толщину
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нижнего водного льда. Слоистость льда возникает такж е при то
рошении (подсовах).

В течение зимы ледяной покров испытывает деформации. Х арак
терными являю тся трещины термического и динамического проис
хождения. При устойчивых морозах в результате сж атия ледяной 
покров разры вается на отдельные поля, достигающие, например на 
Байкале, по описанию Сокольникова, 10— 30 км в поперечнике. Ш и
рина возникаю щ их при этом сквозных трещин — становых щелей—■ 
составляет несколько метров. При потеплении ледяны е поля смы
каю тся, что приводит к образованию  подсовов и торосистых гряд. 
Аналогичные явления наблю даю тся при сильном ветре, способном 
привести к разры ву ледяного покрова и последующему смещению 
ледяных полей. Трещины часто образую тся у берегов при снижении 
уровня в озере.

Н арастание льда в озерах происходит по тем ж е физическим з а 
конам, что и в реках (§ 154). Н аиболее интенсивный рост льда н а
блю дается в первые дни (5—-7 см в сутки) и в первые две-три д е
кады  после зам ерзания. Н аибольш ая толщ ина льда в озерах зави 
сит как  от гидрометеорологических условий зимы, так  и от размеров 
самого озера, обладаю щ его теми или иными тепловыми запасами. 
Толщина льда в озерах СССР в районах с неустойчивой и мягкой 
зимой не более нескольких сантиметров, в условиях сурового кон
тинентального клим ата 150—200 см и д аж е  достигает 3 м (озера 
Хубсугул, Косогол; по Сокольникову).

В больших озерах северо-запада ССС Р средняя толщ ина льда 
в марте 50—60 см; на оз. Б ай кал  толщ ина льда меньше, чем в со
седних малых озерах, что объясняется более поздним ледоставом.

§ 190. Вскрытие озер

Вскрытие озер, так  ж е как  и рек, происходит под влиянием те
пловых и динамических факторов. Роль тепловых ф акторов преоб
ладает  в процессе вскрытия малых озер. Быстрее под влиянием те
плового эф ф екта разруш ается прозрачный лед. Он теряет прочность 
и распадается на отдельные кристаллы. Белесовато-мутный зерни
стый водно-снеговой лед обладает большим альбедо, меньше про
пускает солнечной энергии, и процесс разруш ения его зам ед ля
ется. У берегов снег и лед таю т быстрее. С начала появляю тся з а 
краины, а затем  очищ ается ото льда и все озеро. Весенний ледоход 
на малых озерах, как  правило, не наблю дается. М алы е озера ев
ропейской части ССС Р вскрываю тся, по данным наблюдений, на 
8— 15 дней позже, чем реки.

Вскрытие и очищение ото льда больших озер происходит неодно
временно на всей акватории, и процесс этот растягивается на 1,5— 
2 месяца, а иногда и более. Б ольш ая роль в процессе вскрытия 
крупных озер принадлеж ит ветру и в отдельных случаях течению. 
Так, в северо-западной части Ю жного Б ай кал а  происходит подтаи
вание льда под влиянием восходящих теплых течений уж е в конце 
м арта — начале апреля. О бразую тся промоины и полыньи. Отсюда
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под действием ветра;происходит во всех направлениях взлам ы вание 
теряющего прочность, но еще толстого льда. Постепенно в разных 
частях озера возникает ледоход. П родолжительность его в среднем 
12—20 дней. Очищение ото льда всего Б ай кал а  происходит к сере
дине июня. Очищение ото льда Л адож ского озера заканчивается 
в среднем во второй декаде мая.

Основная масса льда тает обычно в самих озерах, часть вы бра
сывается на берега и отмели и часть в случае сточного озера выно
сится реками.

Сроки зам ерзания и вскрытия озер изменяю тся из года в год 
в зависимости от изменений гидрометеорологических условий. З н а 
чительные вариации наблю даю тся в д атах  зам ерзания и вскрытия 
озер одного и того ж е климатического района, но разны х по разм е
рам  и морфологическому строению котловины, на что обращ ал вни
мание И. В. М олчанов и позж е Б. Б. Богословский.

Г Л А В А  42. ХИМИЧЕСКИЙ СОСТАВ ОЗЕРНЫ Х ВОД

Воды озер по своему химическому составу и минерализации 
весьма разнообразны. В противоположность морской воде в озер
ных водах нет постоянства соотнощений меж ду основными ионами. 
Среди озер мира встречаю тся озера с весьма малой минерализа
цией (30 мг/л, 03. Онежское) и очень больщой соленостью, значи
тельно превыш ающей соленость морских вод (свыше 300 г /л ) .

§ 191. Основные особенности формирования химического состава

Химический состав озерных вод тесно связан  с составом питаю 
щих озеро поверхностных и подземных вод и, следовательно, зави 
сит от комплекса физико-географических условий, свойственных 
тому или иному водосбору озера, а такж е от геологического строе
ния водосбора и котловины озера. Первичный состав вод, поступаю
щих с водосбора, под влиянием биохимических процессов, проте
каю щих в озере, подвергается изменению. В результате формиру
ется гидрохимический комплекс, свойственный или только данному 
озеру, или группе озер, типичных для того или иного ландш аф та.

Степень изменения химического состава и минерализации по
ступаю щ их извне вод в сильной степени зависит от водно-солевого 
баланса, проточности и водообменности озера.

В каж дом  озере сущ ествует некоторое равновесие (баланс) ме
ж ду поступлением химических элементов и их удалением. У равне
ние химического (солевого) баланса в общем виде мож ет быть вы 
раж ено так:

1 / ,С , - К н С н = \ /п С „ - У у С , .  (1'69)

В этом уравнении V-s и Ук — объемы воды в озере на начальный 
и;'кЬнечный отрезок йрёмёни; Сн и Ск — соответствующ ие этим
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моментам концентрации ионов в озере; Vn и Vy — объемы посту
пающей и удаляемой из озера воды; Сп и С у— концентрации 
ионов в этих объемах воды. В каж дом  отдельном случае при со
ставлении баланса долж ны  быть учтены все возможны е основные 
элементы поступления и расходования химических элементов 
в озере. Сопоставление солевого баланса с водным позволяет су
дить о солеобороте в озере и изменении минерализации его вод.

Д ля  больш инства озер в приходной части баланса наибольш ая 
роль принадлеж ит поступлению химических элементов с водосбора 
вместе с водами притоков.

В сточных озерах удаление растворенных веществ осущ ествля
ется вместе со стоком воды из озера, но в связи с замедленным во
дообменом возможно некоторое накопление солей и их метаморфи- 
зация, особенно под влиянием биохимических процессов. Это в боль
шей степени касается небольших маломинерализованных, хорошо 
прогреваемых озер.

В бессточных озерах в силу расходования воды только на испа
рение происходит аккумуляция солей. О зеро осолоняется и мож ет 
превратиться в минеральное.

Солевой баланс подсчитан лиш ь для отдельных больших озер. 
Анализ этого баланса для Л адож ского озера (по Н. Ф. Соловьевой)

‘ показы вает, что накопления основных ионов в озере не происходит. 
В небольших количествах осаж даю тся кремний, ж елезо и фосфор. 
В 03. Севан соли, выпадаю щ ие в осадок (по С. Я. Л ятти ), соста
вляю т в среднем за  год 54 000 т, а в Аральском о зер е—-11 • 16® т.

По степени солености воды озер делятся на следующие типы: 
пресные (до 1%о), солоноватые (от 1 до 24,7%о), соленые (от 24,7 до 
47%о), минеральные или соляные (свыше 47%о).

§ 192. Химический состав и гидрохимический реж им пресных озер

В химическом составе озерных вод, как  и других водных объек
тов, выделяю тся: основные ионы, биогенные вещ ества, микроэле
менты, растворенные газы  и органические вещ ества. Присутствие 
в воде основных ионов Н С О ', С О '',  S O " , C l ',  С а" , M g ", Na- и К’
в тех или иных количествах определяет минерализацию  воды и ти
повой ее состав.

Содержание в воде биогенных элементов (соединений азота и 
фосфора, кремния и ж елеза) и изменение их концентраций тесно 
связаны  с круговоротом веществ в озере и являю тся предметом спе
циального изучения. То ж е относится и к органическим соедине
ниям, находящ имся в озере на разны х стадиях распада.

Солевой состав озер подчиняется определенной географической 
закономерности. Н есмотря на разнообразие этого состава в различ
ных географических зонах, по преобладанию  трех первых ионов 
в составе растворенных в воде веществ можно выделить характер
ные (по Г. А. М аксимовичу) гидрохимические фации. Так, в озерах 
тундры преобладаю т Si и Н С О ', в лесной зоне — ионы H C Q ', С а”,
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в зоне степей — ионы S O " , Н С О ', N a‘ и К", в зоне пустынь и полу
пусты нь— ионы CV  и N a' (см. рис. 59).

В каж дой зоне можно обнаруж ить значительные отклонения от 
типового состава вод, связанны е с местными условиями: геологиче
ским строением водосбора и котловины озера, источниками питания 
и др. Азональными по составу вод являю тся карстовые озера. Б оль
шинство озер Ц ентральной Якутии относятся к гидрокарбонатно
натриевой фации, а не к гидрокарбонатно-кальциевой в соответст
вии с местом их нахождения. Воды озер в долинах У рала, Эмбы, Са- 
гиза и др. относятся к гидрокарбонатным, а не хлоридным, как 
воды больш инства озер водораздельны х пространств в пределах 
тех ж е широт.

М инерализация больш инства пресных озер зоны постоянного ув
лаж нения не превыш ает 200—300 мг/л. В больших, хорошо зарегу
лированных озерах этой зоны минерализация вод сниж ается до 60— 
100 мг/л (озера Б айкал , Л адож ское, Телецкое) и д аж е  до 20— 
40 мг/л (О неж ское). Этому способствует аккумуляция в крупных 
озерах на больший срок, чем в малых, маломинерализованных т а 
лых и дож девых вод притоков, являю щ ихся основным источником 
питания этих озер. С переходом к зонам неустойчивого и недоста
точного увлаж нения по мере увеличения роли испарения в расход
ной части водного баланса соленость озерных вод увеличивается, 
несмотря на то что питающие озеро притоки несут воды сравни
тельно малой минерализации. Так, м инерализация вод притоков
03. Севан невелика, порядка 140 мг/л, а минерализация вод самого 
озера достигает 718 мг/л. Воды, стекаю щ ие с хребтов Кунгей-Ала- 
тау  и Терскей-А латау и питающие оз. И ссык-Куль, имеют весьма 
малую  минерализацию , в то время как  само озеро относится к со
лоноватым (5—8%о).

Соленость и солевой состав озерных вод не остаются постоян
ными. Они меняются по площ ади озера, по глубине и испытывают 
колебания во времени.

Основной причиной химической неоднородности в озере является 
несоответствие меж ду составом и минерализацией вод озера и пи
таю щ их его поверхностных и подземных вод. Способствует неодно
родности замедленный водообмен, размеры , расчлененность котло
вины, изрезанность береговой линии, а такж е плотностное расслое
ние озера. Классическим примером химической неоднородности вод 
является 03. Б алхаш . Соленость вод восточной половины Балхаш а 
больш е солености западной (вблизи устья р. Или) почти в 4 раза. 
По мере продвижения к восточной части озера происходит измене
ние состава за  счет увеличения (по весу) ионов N a ‘ и СУ .

В озерах морских побережий, образовавш ихся при поднятии уча
стков дна морских заливов, например в оз. М огильном на о. Киль- 
дин, в некоторых озерах Японии, в ряде норвежских фиордов, опи
санных в научной литературе, наблю даю тся резкие изменения в со
лености воды по глубине. Различие в солености, а следовательно, 
и в плотности может быть настолько велико, что весенняя и осенняя 
циркуляции охваты ваю т не всю водную массу, а диш ь
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поверхностные распресненные слои. Н а глубине создается застой
ная зона, лиш енная кислорода.

Соленость и солевой состав воды в озерах испытывают сезонные 
и многолетние колебания. В сточных озерах эти колебания тем з а 
метнее, чем больше водообменность озера. В сильно проточных озе
рах гидрохимический реж им близок к речному. Бессточные озера 
засуш ливых областей умеренного клим ата весной сильно опресня
ются при заполнении талыми снеговыми водами, летом происходит 
осолонение. М ноголетние колебания химического состава тесно свя
заны  с циклическими колебаниями увлажненности больших терри
торий, изученными А. В. Ш нитниковым.

Значительные изменения в составе вод озер наблю даю тся под 
влиянием хозяйственной деятельности, особенно при сбросе в озеро 
сточных вод промышленных предприятий. П ри отсутствии очистки 
этих вод озера загрязняю тся.

§ 193. Минеральные (соляные) озера, их типы и распространение

Вода минеральных озер назы вается р а с с о л о м  или р а п о й .  
С одерж ание ионов в рассолах обычно близко к насыщению. П ере
насыщение их приводит к кристаллизации и осаждению  солей 
(садке солей). Процесс этот сложный и является предметом само
стоятельного исследования.

В зависимости от концентрации солей, их растворимости, темпе
ратуры  рапы происходит осаж дение одной или последовательно не
скольких солей. М инеральные озера, в которых происходит садка 
солей, назы ваю тся с а м о с а д о ч н ы м и .  О зера, в которых весь год 
сохраняется рапа, назы ваю тся р а п н ы м и ,  пересыхающие озера — 
с у х и м и .  Соляные отложения в озерах подразделяю тся на ново- 
садку, старосадку и корневую соль. Н овосадка — соль, вы кристал
лизовавш аяся из поверхностной рапы и осевш ая на дно озера в д ан 
ном году. При изменении физико-химических условий в этом ж е 
году она мож ет вновь перейти в раствор. Н ерастворивш аяся ново
садка уплотняется и переходит в слоистые отложения — старосадку, 
сохраняющуюся из года в год. При дальнейш ей перекристаллиза
ции старосадки образуется корневая соль. В некоторых соляных 
озерах накапливаю тся тонкодисперсные илы, известные под н азва
нием лечебных грязей. Такие озера назы ваю тся г р я з е в ы м и .

Химический облик рапы и донных отложений определяю т основ
ные компоненты, те же, что и в пресных водах. По преобладанию  
одного из анионов выделяю тся три типа озер: карбонатные, суль
фатные и хлоридные.

Среди карбонатны х озер наибольш ее распространение имеют со
довые озера (например, ряд  озер Кулундинской степи, озеро Ван 
в Турции, некоторые озера Бурятской А С С Р).

Сульфатные озера характеризую тся высоким содерж анием сер
нокислых соединений солей M g и Na. В них чащ е осаж дается м ира
билит (N32804*10 Н 2О) и эпсомит (M gS0 4 - 7  Н2О ). В СССР при
мером сульфатных озер служ ат озера Кучукское и Кулундинское,
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о зера в районе г. Ч еркесска (Северный К ав каз), некоторые озера 
Бурятской А ССР, залив К ара-Богаз-Гол.

Хлоридные озера отличаю тся высоким содерж анием хлористого 
натрия (озера Эльтон, Баскунчак, И ндер, причерноморские озера 
в Крыму — Сакское, Сасык, прииртышские озера в районе г. П ав 
л о дар а , ю ж ноастраханские озера и др .).

По происхождению рапы  минеральные озера подразделяю тся на 
морские и континентальные.

Вода озер морского происхождения, первоначально близкая по 
своему составу к морской воде, постепенно под влиянием клим ата и 
материкового стока метаморфизируется. Возникаю т озера хлормаг- 
ниевые (Баскунчак, Куяльницкий лим ан), хлоркальциевы е (оз. 
К ал а) и др.

Н акопление солей в озерах континентального происхождения со
верш ается постепенно за  счет растворения солей, рассеянных в по
родах и почвах, слагаю щ их водосборный бассейн, подземными и по
верхностными водами. Ч асть минеральных о з е р . континентального 
происхождения тесно связана с соляными куполами и соленосными 
толщ ами, располагаю щ имися на поверхности или в недрах на р аз 
личных глубинах. Таковы многие озера Прикаспийской низменно
сти, Т адж икистана, Восточной Сибири, озера Урало-Эмбинского 
района.

П од влиянием гидрометеорологических факторов солесодержа- 
ние в озерах меняется. Эти изменения возможны в течение года со 
сменой сезонов и в многолетнем периоде в связи с колебаниями 
клим ата и общей увлажненности бассейнов озер. Изменение соле- 
содерж ания влечет за  собой ряд  сложных химических реакций об
мена и метаморфизацию  солевого состава. О зера могут переходить 
из одного типа в другой. Так, хлоридное озеро мож ет возникнуть из 
сульфатного, а последнее из карбонатного. Это связано с лучшей 
растворимостью  хлористых солей по сравнению с сульфатными, 
а сульфатных по сравнению с карбонатными и более ранним вы па
дением последних в осадок.

По М. Г. В аляш ко, переход из одного типа в другой может быть 
представлен по следующей схеме:

У сы хан ие-^
К арбонатный тип ^  сульфатный тип ^  хлоридный тип 

-«-У влажнение

Зависимость минерализации воды озер от физико-географиче
ских условий и особенно от клим ата определяет географическую зо 
нальность в распределении соляных озер по земной поверхности. 
В Советском Союзе полоса соляных озер тянется от низовий Д уная 
на зап аде до Тихого океана на востоке, располагаясь главным об
разом  в зонах степей, полупустынь и пустынь. В этой полосе нахо
дятся крупные озера — моря Каспийское, Аральское, оз. Б алхаш  и 
многие мелкие, порой временные соляные водоемы. Н аиболее се
верное полож ение в этой полосе занимаю т карбонатны е озера.
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к  соляным озерам за  пределами Советского Союза относятся 
крупные озера Т и б ета— Тенгринор, Кукунор и др.

Н ебольш ие группы соляных озер в Советском Союзе распола
гаю тся и значительно севернее указанной зоны. Они связаны  с ме
сторождениями ископаемых солей. Таковы озера Лено-Вилюйской 
впадины, озера в бассейне Кулоя, Бахмутской котловины, озера 
у г. С лавянска, Старой Руссы и др.

Н аибольш ее промышленное значение имеют часто встречаю 
щиеся в самосадочных соляных озерах галит (N aC l), сода 
('К агС О з-10 Н 2О ), мирабилит (N a2 S 0 4 -10 Н 2О ), эпсомит (M gS O iX  
Х 7  Н 2О ), астраханит (N a2S 0 4 M gS 0 4 - 4  Н 2О ), гипс (C aS 0 4 - 2  Н 2О) 
и др.

§ 194. Газовый реж им

Наибольш ий интерес в газовом реж име озерных вод представ
ляет режим растворенного кислорода О2, свободной углекислоты 
СО2 и сероводорода H 2S.

Газовый реж им в озере, так  ж е как  и в море, тесно связан с тер
мическим и биологическим режимом озера. Распределение газов по 
глубине иногда приобретает довольно сложный характер, объясняе
мый индивидуальными особенностями озера.

В озерах умеренной зоны выявлены следующие закономерности 
газового реж има.

В больших и глубоких озерах (олиготрофного типа, см. § 196) 
с относительно низкими температурами воды в течение большей ч а 
сти года и малым количеством биогенных элементов реж им газов, 
в частности реж им растворенного кислорода, связан с термическим 
режимом водоема и условиями перемеш ивания в нем. Общ ее абсо
лютное содерж ание кислорода О 2 мг/л в водах этих озер повышен
ное и близкое к насыщению.

М аксимальной концентрации кислород достигает в предледо
ставный период, что соответствует хорошей его растворимости при 
низкой температуре. Распределение растворенного кислорода по 
глубине подчиняется распределению  температуры воды в озерах. 
В период весенней и осенней гомотермии кислород распределяется 
равномерно во всей толще. Летом кислородный максимум несколько 
смещ ается вглубь (рис. 136).

Концентрация СО2 в этих озерах по абсолютной величине неве
лика; с глубиной она возрастает. Но по отношению к величине, ко
торая долж на бы быть при данной температуре, этот газ всегда 
содержится в избытке. Эффект воздействия биологических процес
сов в данном случае оказы вается большим. Примером озер данного 
типа служ ат Телецкое, Онежское, Л адож ское, небольшие горные 
озера,

В мелких, хорошо прогреваемых озерах (евтрофного типа), 
с обилием водных растительных и животных организмов и богатых 
органическими остатками, реж им газов определяется биологиче
скими процессами, протекаю щими во всей толщ е воды и в илах.
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Л етом во многих случаях в распределении кислорода наблю дается 
отчетливо вы раж енная стратификация, аналогичная температурной 
стратификации. От сильно насыщенных кислородом верхних слоев 
воды концентрация его убывает с глубиной (рис. 137). В неглубоких 
озерах окислительные процессы в придонных слоях и илах бы ваю г 
настолько интенсивными, что образуется дефицит кислорода.

В слое металимниона летом возможны случаи резкого наруш е
ния типового хода изменения концентрации кислорода с глубиной..

11 12 13
I----!-----1

8 3 10 11 12 13 0,мг/лI—I—I—I—I—г ^

0 1 2  3 ^  СОз мг/л

Рис. 136. Распределение по глубине температуры 
и растворенных газов в Телецком озере (по 

С. Г. Лепневой).
а — зим а (7/II 1931 г .), б  — лето (16А^П1 1929 г .); 1 — тем 
п ература, 2 — кислород, 3 —  норм альное количество кис
лорода при данной тем пературе, 4 —  двуокись углерода.

Возможно как  перенасыщение, так  и дефицит его в этом слое. П ере
насыщение обычно вызвано фотосинтезом. Одной из причин мини
мума кислорода в слое металимниона может быть накопление в этом 
слое легко окисляющ ихся веществ, задерж иваю щ ихся в своем п а
дении из верхнего слоя на границе с холодным слоем вследствие 
повышения его устойчивости.

Зимой, при ледоставе, приток кислорода становится ничтожным. 
К концу зимы содерж ание его уменьш ается как  в эпилимнионе, так 
и в особенности в нижних слоях озера. Интенсивное потребление 
кислорода в гиполимнионе мож ет привести к полному его уничто
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жению^— возникаю т заморы, гибнут требовательные к кислороду 
животные, в том числе и рыбы.

М аксимальные запасы  кислорода в подобных озерах наблю да
ются в периоды весенней и осенней циркуляции. '

С одерж ание свободной углекислоты с глубиной возрастает, так 
ж е как  в озерах олиготрофного типа, с той лиш ь разницей, что ино
гда в эпилимнионе она почти полностью потребляется. В придонных 
слоях ее содерж ание может превосходить нормальное количество на 
сотни и иногда тысячи процентов.

В тропических озерах в течение длительного периода устойчивой 
стратиф икации запасы  кислорода в гиполимнионе могут быть пол
ностью исчерпаны. Если в этот момент под влиянием ветра или дру
гих причин произойдет смешение поверхностных и глубинных вод.

Г! V 1933г. 26 V 1936г. 13X11935г. 25 хп  1935г.

12  3 ^ 5 8 7 8 9  
- » - 2  0  2 ^  6 _ в  9  10

7 8 910
Ш Л Л ________
1 2 3 ^ 5 6 7 8 9

2 ^  В 8 4  6 810  12 M S  18 20
8 1 — Г

1 ------------ 2 -3  - - -4- — X— х— 5

Рис. 137. Изменение температуры, содержания кислорода,
двуокиси углерода, pH в разные сезоны года в оз. Белом (по 

данным С. И. Кузнецова).
/  — тем пература, 2 — Оа м г/л , 3 — СОг мг/л, 4 — pH , 5 — СОз (в СО2).

то  в эпилимнионе на какой-то момент концентрация кислорода мо
ж ет резко снизиться, что иногда приводит к зам орам . Такие к а та 
строфические явления наблю дались в озерах на островах Ява и Су
м атра, в 0 3 .  Виктория.

Сероводород образуется в придонных слоях некоторых озер при 
разлож ении белковых веш;еств и при восстановительных процессах 
в отсутствии кислорода, главным образом  зимой, когда затруднена 
аэрация.

Больш ое значение для понимания химических процессов, проте
каю щих в озере, имеет активная реакция, или концентрация водо
родных ионов pH. Она отраж ает ход химических и биологических 
процессов в водоеме и подверж ена сезонным, а иногда и суточным 
колебаниям. Наибольш ие изменения pH  прослеживаю тся в слабо
минерализованных и богатых жизнью  евтрофных озерах. Здесь кон
центрация водородных ионов тесно связана с газовым режимом 
(см. рис. 137).
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П розрачность озерных вод меняется в широких пределах, но= 
редко достигает тех величин, которые известны для морей (см . 
§ 44). Больш ей прозрачностью, как  правило, обладаю т глубокие 
озера, расположенные в горных районах. Исклю чительно высокой 
прозрачностью (глубина исчезновения белого диска 40 м) отлича
ются воды 03. Б айкал . Достаточно больш ая прозрачность в озерах 
Иссык-Куль (20 м ), Телецком (22 м ). Косогол (25 м ), Севан: 
(21 м ). В Альпийских озерах прозрачность колеблется в среднем 
от 16 до 20 м. М алая прозрачность наблю дается в больших по- 
площ ади, но мелких озерах, со дна которых илы легко взмучива
ются при ветровом перемешивании вод (Б алхаш , Ильмень, Зайсан),. 
в озерах с хорошо развитым планктоном, а такж е в озерах, в пи
тании которых больш ая роль принадлеж ит болотным водам, бога
тым гуминовыми кислотами. В некоторых озерах прозрачность- 
падает до 0,3—0,5 м.

В одном и том ж е озере прозрачность неоднородна и колеблется- 
во времени. Обычно в прибрежной зоне озер прозрачность меньше,, 
чем в открытой части, по тем ж е причинам, что и в морях. Это от
четливо прослеж ивается в крупных озерах. П розрачность меняется 
с глубиной. В глубоких озерах меньшей прозрачностью отличаются- 
поверхностные слои в связи с развитием летом планктона и нако
плением в зоне температурного скачка оседающих взвесей. В Л а 
дожском озере в 1960— 1962 гг. наблю дались два минимума про
зрачности: в зоне температурного скачка и в придонном слое. Умень
шение прозрачности в придонном слое Б. М. Петров объясняет 
замедлением осаж дения взвесей в этом слое из-за большей вязко 
сти воды и возникновения конвективных движений у дна.

В сезонных колебаниях прозрачности вод озер намечаю тся зим 
ний и осенний максимумы и весенний и летний минимумы. Иногда- 
летний минимум сдвигается на осенние месяцы. В одних озерах наи
меньш ая прозрачность обусловливается большим количеством н а 
носов, доставляемы х притоками в период половодья и дождевых: 
паводков, в других — массовым развитием зоо- и ф итопланктона 
(«цветением» воды ), в третьих — накоплением органических ве
ществ.

Ц вет озер, в отличие от морей (см. § 45), характеризуется боль
шим разнообразием . Растворенные вещ ества, взвешенные мине
ральны е частицы, микроорганизмы, по-разному поглощ ая, рассеи
вая и о траж ая свет, придаю т воде грязноваты е и мутные оттенки, 
а при большом количестве взвесей различного происхождения озеро- 
принимает их цвет. Вот почему озера, обладаю щ ие сине-зеленым 
цветом, встречаю тся сравнительно редко.

Среди озер ССС Р синим цветом обладаю т прозрачные воды не
которых горных озер (И ссык-Куль, К ара-К уль, Севан — в открытой 
части). Синий цвет имеет оз. Б ай кал  и А ральское море (в открытой 
части). Голубовато-зеленый цвет характерен для горных озер У рала  
(Тургояк, Б. К исягач). Б олее распространены озера с желтой,

Г Л А В А  43. ПРОЗРАЧНОСТЬ И ЦВЕТ ОЗЕР
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желто-зеленой, желто-бурой водой, а на болотистых пространствах 
севера нашей страны — с бурой и д аж е  коричневой водой. Ж елтая 
и коричневая окраска озерных вод обязана присутствию в воде 
гуминовых соединений.

Ц вет воды в озере испытывает сезонные колебания и неодноро
ден в различных частях озера, так  ж е как  и прозрачность. Так, в от
крытой части 03. Б ай кал  при большой прозрачности вода имеет 
темно-синий цвет, в районе Селенгинского мелководья — серовато- 
зеленый, а вблизи р. Селенги — д аж е бурый. В Телецком озере в от
крытой части цвет воды зеленый, а у берегов желто-зеленый. М ас
совое развитие планктона уменьш ает не только прозрачность, но и 
изменяет цвет озера, придавая ему цвет находяш,ихся в воде орга
низмов. Во время цветения зеленые водоросли окраш иваю т озеро 
в зеленый цвет, сине-зеленые придаю т ему бирюзовую окраску, д иа
том овы е— желтую , а некоторые бактерии окраш иваю т озеро в м а
линовый и красный цвета.

Гидрооптические характеристики воды — цвет и прозрачность — 
являю тся чувствительными индикаторами физического и биохими
ческого состояния озерных вод. Вместе с другими физическими по
казателям и они могут быть использованы для выделения различных 
по происхождению водных масс и изучения их трансформаций 
в озере, как  это делается в настоящ ее время в отношении водных 
масс водохранилищ  (см. § 203), океанов и морей (см. § 77). П ока
затели  прозрачности и цвета воды использованы д ля  выделения 
в Л адож ском  и Онежском озерах водных масс речного происхож 
дения, поверхностных, глубинных и придонных. Они могут служить 
такж е показателям и для выделения зон загрязнения водоема сточ
ными водами.

Г Л А В А  44. Г И Д РО Б И О Л О Г И Ч Е С К И Е  О С О БЕН Н О СТИ
О ЗЕ Р

Органический мир в озерах разнообразен. В отличие от рек, 
в озере богаче растительность, более развит планктон, исключительно 
богата донная фауна. Это разнообразие объясняется не только 
различием гидрологических свойств рек и озер, но и тем, что в к а ж 
дом водоеме создаю тся свои индивидуальные условия сущ ество
вания организмов. Эти его особенности проявляю тся на фоне зо
нальных отличий, главным образом клим ата и его элемента — тем 
пературы воздуха. В основе жизни водного населения леж ит обмен 
веществ, в процессе которого водные организмы изменяю т среду 
своего обитания. Это отчетливо проявляется в изменении содерж а
ния солей и растворенных газов, образовании озерных отложений, 
зарастании  водоемов, изменении цвета и прозрачности воды и дру
гих явлениях. Таким образом, изучение гидрологами водоема озер
ного типа не мож ет происходить без учета биотического фактора. 
Идеей о всестороннем изучении озер и процессов круговорота энер-
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ГИИ и органического вещ ества в них были проникнуты больщинство 
докладов на прошедшем в г. Л енинграде в 1971 г. М еждународном 
конгрессе лимнологов.

§ 195. Краткая характеристика основных мест обитания 
организмов в озере

В водоемах суши, так  ж е как  и в морях, выделяю тся два основ
ных местообитания водных организмов; дно и водная толщ а, а все 
обитатели водоемов в соответствии с их образом жизни и передви
ж ения распадаю тся на три основные группы; планктон, бентос, не
ктон.

Специфические условия сущ ествования организмов в водоеме 
создаю тся преж де всего в двух зонах; литорали и пелагиали с про- 
фундалью.

Л и т о р а л ь  — прибреж ная область, в отличие от глубинной, 
имеет сравнительно однородный по  вертикали температурный и кис
лородный режим. Частично это относится и к освещению. Вместе 
с тем на отдельных участках прибрежной зоны наблю дается и боль
шее разнообразие. Суточные и сезонные колебания температуры 
в прибрежной зоне значительно больше, чем в глубинной. Зимой 
в умеренных ш иротах происходит зам ерзание воды, на отдельных 
участках озера до дна, летом — нагревание до 25— 30° С. Р азнооб
разие вносят геологические породы, слагаю щ ие тот или иной уча
сток берега, различная крутизна склона дна, защ ищ енность побе
реж ья от действия ветра, а следовательно, и волнения, больш ая или 
меньш ая степень инсоляции и т. д. По этим причинам обитатели ли
торали отличаю тся от обитателей глубинной области и характери
зую тся большей дифференциацией.

Д л я  литорали характерно наличие высшей растительности, с ко
торой тесно связана ф ауна прибрежной полосы. Растения даю т ж и 
вотным пищу. Присутствие крупных растений задерж ивает волнение 
и создает по берегам тихие участки, в которых температурный, кис
лородный, световой реж им оказы вается чрезвычайно благоприят
ным для сущ ествования животных в летнее время.

П е л а г и а л ь  с п р о ф у н д а л ь ю .  В пелагиали глубоких озер 
размещ ение планктона подчиняется вертикальной зональности. 
Верхний слой (эпилимнион) является зоной ф отосинтеза— зоной 
богатого развития фото- и зоопланктона. В слое металимниона 
в развитии планктона значительное место занимаю т бактерии. В ни
жнем слое — гиполимнионе — поселяются нетребовательные к кис
лороду планктонные формы (веслоногие рачки и протозои).

В течение года в связи с изменением физико-гидрологических, 
свойств и в первую очередь температуры, определяющих условия 
питания и жизни, наблю дается смена основных форм, особенно ф и
топланктона. Зимой фитопланктон почти исчезает.

В больших по площ ади озерах наблю дается своеобразное р ас
пределение планктона и по акватории — от берегов к середине озера 
происходит его обеднение.
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Условия жизни профундали своеобразны: амплитуда колебания 
температуры  здесь м ала; содерж ание газов (Ог, СОг, H 2S) испыты
вает  значительные колебания в течение года и определяется мощно
стью иловых отложений; освещение дна слабое. В связи с этим глав
ную массу бентоса составляю т илолюбивые виды животных и бакте
риально-грибковая флора. Зеленая растительность в профундали 
отсутствует. Развитию  бактерий способствует накопление на дне орга
нического вещ ества. Ж ивотное население профундали представлено 
главны м образом  олигохетами, моллю сками и личинками комаров.

§ 196. Круговорот органического вещества и биологические типы
озер

Организмы каж дого озера тесно взаимосвязаны  меж ду собой и 
окруж аю щ ей средой. В процессе их ж изнедеятельности и взаим о
связи  с окруж аю щ ей средой осущ ествляется круговорот органиче
ского вещ ества и энергии в озере. В верхних слоях воды и 
в  литорали происходит образование органического вещ ества. Осу
щ ествляется оно главным образом  путем фотосинтеза высшими 
растениями и водорослями, использующими углекислоту и мине
ральны е соединения. Синтез органического вещ ества из неоргани
ческого производится в процессе хемосинтеза некоторыми авто- 
трофными бактериями (например, серобактериями, нитрофицирую- 
щими бактериям и). Готовое органическое вещество и некоторое ко
личество биогенов поступают в водоем такж е с его площади.

В процессе фотосинтеза зелены е растения проявляю т много ин
дивидуальны х черт. Д иатомовы е водоросли, например, развиваю тся 
при относительно низких тем пературах (16— 18° С) и наличии в воде 
кремния, сине-зеленые водоросли — при более высоких тем перату
рах. П ервые появляю тся при несколько большем содержании в воде 
ж елеза и фосфора по сравнению со вторыми и меньшем количестве 
аммонийного азота.

Органическое вещество, поступившее извне или синтезированное 
в озере, видоизменяется. Водоросли и высшие растения широко ис
пользую тся животными для питания. Их поедаю т простейшие, 
губки, коловратки,, ракообразны е, моллюски, личинки и мальки 
рыб и сами рыбы. Ж ивотны е потребляю т такж е растворенные и 
разлагаю щ иеся коллоидные вещ ества. В аж ны м пищевым ресурсом 
сл у ж ат  бактерии. Они синтезируют в себе, белковые вещества. 
Хищники поедаю т (избирательно) животных других видов. Р асти 
тельные и животные организмы, отмирая, подвергаю тся сложному 
биохимическому распаду, который происходит как  в толщ е воды, 
.'Так и на дне озера.

Биохимические процессы в толщ е воды протекаю т при большом 
потреблении кислорода. Активно содействуют разлож ению  органи
ческого вещ ества микроорганизмы. В процессе своей ж изнедеятель
ности они разлагаю т его до элементарных биогенных соединений. 
П оследние усваиваю тся растениями и таким образом вновь возвра
щ аю тся в круговорот веществ. Органическое вещество в  озерах
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д аж е  средних глубин в результате деятельности бактерий иногда 
разлагается раньш е, чем успевает достичь дна. Н а дне процессы 
разлож ения происходят в условиях отсутствия или недостатка кис
лорода и обычно не достигают конечных стадий. Органическое ве
щество сохраняется в том или ином виде, образуя озерные илы.

Таким образом, круговорот веществ в водоеме (рис. 138) состоит 
из следующих звеньев: 1) синтез органического вещ ества в водоеме; 
2) поступление органического вещ ества в водоем с водосборной пло-

свет
Мииеррльные Органические 

Терло д е в с т в а  вещества

Рис. 138. Схема круговорота вещества в водоеме (по В. И. Ж а 
дину) .

щ ади; 3) разлож ение (м инерализация) органического вещ ества; 
4) потребление и преобразование разлагаю щ ихся веществ бактери
альными, растительными и животными организмами; 5) потребле
ние живых организмов, синтезирующих органическое вещество;: 
6) потребление животных животными. В конечном итоге в процессе 
круговорота через пищевые (трофические) связи появляю тся такие 
организмы, которые используются человеком.

О зера по характеру круговорота веществ и интенсивности 
биологических процессов представляю т большое разнообразие. 
Интенсивность этих процессов связана с географическим окру
жением озера, его индивидуальными особенностями, в частности

25* 387



с гидрохимическим режимом. А. Тинеман и Э. Н аум ан выделили три 
крайних типа озер: олиготрофные, евтрофные и дистрофные (тро- 
ф ос — по-гречески питание, ев — много, олигос—^мало, дис — недо
статочно) . В основу деления положены условия питания в водоемах.

Е в т р о ф н ы е  озера характеризую тся большим содержанием 
питательных биогенных веществ, из которых на первом месте стоят 
соединения азота и фосфора. Обычно это неглубокие, с хорошо р а з 
витой литоралью , прогреваемые летом водоемы. Условия для разви
тия высшей растительности и фитопланктона благоприятны. Д ля  
них характерно расслоение водной массы, резкое уменьшение кис
лорода ко дну. П розрачность небольш ая, цвет от ж елтых до бурых 
оттенков. И ловые отложения богаты органическими остатками. Т а 
кие озера распространены среди плодородных почв. В СССР эти 
о зера преобладаю т в средней полосе Европейской территории.

О л и г о т р о ф н ы е  озёра содерж ат малое количество биогенных 
элементов, в результате они бедны планктоном. Обычно это глубо
кие, со слаборазвиты ми литоралью  и прибрежной растительностью 
водоемы. Температура воды в гиполимнионе низкая. Отличаются 
большой прозрачностью и зеленовато-голубоватыми оттенками 
воды. Вода насыщ ена кислородом (у дна не менее 60—70% ), по
этому органические остатки интенсивно минерализую тся и донные 
отлож ения бедны ими. Условия для развития животных благопри
ятны на всех глубинах. К  олиготрофным озерам относятся многие 
горные озера, водосборы которых сложены кристаллическими поро
дами, озера с преобладанием на водосборе песчаных почв, с м ало
мощными четвертичными отложениями.

Д и с т р о ф н ы е  озера бедны питательными веществами. Среди 
органических веществ преобладаю т гуминовые кислоты. Ц вет воды 
бурый. Ф итопланктон и высш ая водная растительность развиты 
слабо. Н а дне озера накапливается слой торфянистого ила, мало 
питательного для животных. С одерж ание кислорода в воде пони
жено, он расходуется на окисление гуминовых веществ. О зера этого 
типа расположены среди болотных ландш афтов.

В современных условиях бурного развития сельскохозяйствен
ного и промышленного производства и роста населения усиливается 
влияние антропогенного ф актора на формирование реж им а вод озер 
и отложений в них. М ногие ученые (см. работы Л . Л . Россолимо) 
обращ аю т внимание на внезапные типологические изменения озер, 
вызванные антропогенным евтрофированием. Главными признаками 
евтрофирования первоначально олиготрофного озера являю тся: рез
кое обогащение фитопланктоном до сильного цветения сине-зеленых 
водорослей и соответственно повышение уровня продукционно-био
логических процессов; изменение газового реж им а (обеднение кис
лородом гиполимниона и появление сероводорода); уменьшение 
прозрачности; накопление сапропеля (см. § 199) и др. Основная 
причина евтрофирования озер (по существу, вторичного загрязн е
ния) — это повышенное поступление в них фосфора и азота. И сточ
ником вторичного загрязнения озер являю тся сбросы сточных 
вод, эрозия почв, сток воды с полей при высоких нормах внесения
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удобрений, сбросы вод некоторых видов промышленных предприя
тий.

Таким образом, распространивш ееся в последнее время евтро- 
ф ирование озер (особенно сильное в озерах Ш вейцарии, ГД Р, 
СШ А) имеет в основе антропогенные изменения в ландш аф тах, 
окруж аю ш их озеро.

Тщ ательное изучение связей озера с окруж аю щ ей его географ и
ческой средой и происходящих в ней изменений раскры вает воз
можности регулирования процесса евтрофирования.

§ 197. Биомасса и продуктивность озера

Общ ее количество вещ ества в ж ивых организмах, приходящ ееся 
на единицу поверхности дна или единицу объема воды в озере, вы 
раж аем ое в весовых единицах, назы вается б и о м а с с о й .  М ожно 
учитывать биомассу организмов одного вида, группы видов или всех 
организмов. Систематически наблю дая за  количественным измене
нием биомассы, можно установить ее колебания за  некоторый про
межуток времени, определить средние, максимальные й минималь
ные величины. Н акопление биомассы связано с индивидуальным ро
стом и размнож ением, уменьшение — с естественным отмиранием, 
гибелью организмов в условиях неконтактной среды и выловом их 
из водоема. Свойства водоема в целом воспроизводить органическое 
вещ ество в виде живых организмов назы вается б и о л о г и ч е с к о й  
п р о д у к т и в н о с т ь ю .  Результат реализации этого свойства 
вследствие хозяйственной деятельности человека на водоеме есть 
биологическая продукция, получаемая большей частью в виде ко
нечного животного продукта — рыбы. Н аиболее ценными в промыс
ловом отношении рыбами являю тся: озерный лосось, форель, сиг, 
чехонь, судак, корю ш ка, снеток и др.

Изучив водоем всесторонне, человек может контролировать 
звенья биологической продуктивности и улучш ать условия сущест
вования более ценных пород рыб.

§ 198. Схема зарастания озера

Зарастание водоемов есть нормальный процесс их развития. По 
мере заполнения озерной котловины наносами, принесенными извне 
и формирующимися в самом озере, создаю тся условия для произ
растания растений сначала в прибрежной зоне, а затем  и по всему 
озеру. В процессе зарастания озера растительность обычно распо
лагается от берегов по направлению  к центру озера концентриче
скими зонами с характерны ми представителями ее в каж дой зоне. 
Это является результатом различной степени освещенности при
брежной зоны, неоднородности грунта, изменения химических и тер
мических условий.

Вблизи уреза поселяются влаголю бивые растения (осоки, лю 
тики, незабудки, болотник и т. п .). Эти растения находятся не по
стоянно в воде, а лиш ь временно, при повышении уровня. Д алее, на 
береговой отмели развиваю тся земноводные растения (озерный
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хвощ, узколистные осоки, рогозы, желтый ирис и др.)- З а  ними 
к центру озера на глубине около 2 м располагается зона камышей 
(тростники, камыши, рогозы ). Стебли тростника могут возвыш аться 
над водой на 3 м и более. Н а глубине 2,5—3 м укореняю тся пред
ставители полупогруженных растений: белые кувшинки, ж елты е ку
бышки, водяная гречиха, плаваю щ ие рдесты. Поверхность воды 
этой зоны покрыта плаваю щ ими листьями, цветами и затенена. 
Глубж е располагается зона погруженных растений-— зона рдестов. 
Стебли этих растений вытягиваю тся к поверхности с глубины 3— 
5 м. Д алее, к центру озера, развиваю тся растения, не требователь
ные к свету. Обычно на глубине 5— 12 м располагается зона подвод
ных лугов — хар, или водяных мхов. В озерах Б ай кал  и И ссык-Куль 
она опускается до 40—50 м.

у у

Рис. 139. Схема зарастания озера наступанием зарослей по 
склону дна (по С. Г. Лепневой).

1 —  торф янисты й ил, 2 — тростниковы й торф янисты й ил, 3 — крупнозер
нистый ил, i  —  мелкозернисты й ил.

Остатки отмирающ их растений, населяю щ их ту или иную зону, 
падаю т в пределах своей зоны. Это способствует обмелению озера и 
накоплению илов. Уменьшение глубин той или иной зоны создает 
неблагоприятные условия для произрастания растений данной зоны. 
В результате одна растительная зона сменяется другой. Р аститель
ность распространяется по всему озеру. Таким образом, водоем з а 
растает путем надвигания периферийных зон растительности на глу
боководную часть. Постепенно одна растительная зона вы падает за  
другой. Происходит это до тех пор, пока растительность озера не 
сменится растительностью болот (рис. 139).

О зера превращ аю тся в болота не только путем зарастания, но и 
путем нарастания зыбуна, или сплавины, состоящей из живых и от
мерших растений. Основную массу сплавины составляет сфагновый 
мох, опирающийся на корневищ а и побеги других растений. С пла
вина растет в толщину и от берега к центру водоема. Растительные 
остатки сплавины оседают на дно и заполняю т котловину. Развитие 
сплавин наблю дается обычно в озерах со слабой минерализацией и 

'У  приглубых берегов с небольшим прибоем.
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§ 199. Происхождение и распределение донных отложений.
Озерные илы

В озерах постоянно происходят процессы аккумуляции веществ, 
приносимых извне или формирующихся в самом озере. Этому спо
собствуют замедленный водообмен и условия относительного покоя 
некоторых слоев водной массы, недоступных волнению. Поэтому и 
дно и склоны озерной котловины всегда покрыты теми или иными 
отложениями, образую щ ими грунты водоемов. В литорали на мел
ководьях, подверженных волнению, осаж дается более крупный м а
териал. В зависимости от характера и. строения берегов, волновой 
деятельности и поступающих речных наносов верхняя часть лито
рали покрыта каменистыми россыпями, валунами, галечниково-пес- 
чаными, песчаными, песчано-илистыми или торфянистыми отлЬже- 
ниями. П од воздействием волнения и течений происходит сорти
ровка продуктов разруш ения, более мелкие частицы осаж даю тся 
в глубоких местах и удаленных от берега частях водоема или у бе
регов, защ ищ енных от прибоя. Больш ая часть озерного лож а — про
ф ундаль и часть литорали, недоступная волнению, покрыта ило
выми отложениями, характерны ми для  озер.

Озерные илы состоят из тонких минеральных и органических ч а 
стиц. Химический состав их очень сложен. П ервое представление 
о нем дает сопоставление содерж ания минеральных и органических 
веществ, получаемого при прокаливании воздушно-сухого ила. О с
таток от прокаливания (зольный остаток) приближенно характе
ризует неорганическую часть ила, потеря при прокаливании — орга
ническую часть.

Остатки организмов вместе с минеральными частицами скопля
ются в придонном слое — пелогене; в нем и происходит начальная 
стадия илообразования. Осевший на дно материал подвергается 
воздействию биологических и физико-химических процессов. Эти 
процессы с течением времени сильно видоизменяю т первоначальные 
отложения, превращ ая их в характерны е озерные илы. Большую 
роль в илообразовании играю т микроорганизмы бактериально-гриб
ковой флоры, в изобилии населяю щ ие илы.

Верхние слои ила представляю т собой рыхлую полужидкую  
массу, легко взмучиваемую. С глубиной илы уплотняются. По сте
пени зольности озерные илы весьма разнообразны. В глубоких хо
лодных олиготрофных озерах, подобных Телецкому, Л адож скому 
или О нежскому, главным илообразующ им материалом является 
мельчайш ий аллювий, зольность илов таких озер велика и состав
ляет 85—95% . Среди малозольных илов выделяю тся два  крайних 
типа: с а п р о п е л ь  и т о р ф я н и с т ы е  и л ы .

И лы  типа сапропеля характерны  для евтрофных озер. И лообра
зующим материалом  является главным образом  материал, возни
кающий в самом озере, так  называемый а в т о х т о н н ы й  («само
родный»). В составе органического вещ ества преобладает отмерший

Г Л А В А  45. ОЗЕРНЫЕ ОТЛОЖЕНИЯ
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планктон. Разлож ение органического вещ ества в этих озерах часто 
носит характер гниения. Сложнейщие физико-химические процессы 
в пелогене протекаю т в условиях недостатка или полного отсутствия 
кислорода, в результате чего органическое вещество не разлагается 
до конца, а преобразуется в коллоидную аморфную массу, богатую 
жировыми, белковыми и воскообразными элементами. Ц вет их олив
ковый, серый, черный, с зелеными оттенками. Мощность сапропеля 
достигает иногда нескольких метров, и в отдельных озерах водная 
масса занимает меньщую часть, чем иловая. Зольность таких илов 
сниж ается до 20 % и менее.

Торфянистые илы характерны  для озер дистрофного типа с з а 
болоченными лесными водосборами. Собственные внутренние орга
нические ресурсы таких озер (планктон, бентос) бедны. В составе 
илов поэтому преобладаю т вещ ества, принесенные извне, — а л л о - 
х т о н н ы е  («чужеродные»). Накопление иловых осадков происхо- 
дит^главным образом за  счет обрывков мхов и других растений, 
сплавин, а такж е остатков древесной растительности. Ц вет таких 
илов бурый и коричнево-бурый.

Иловые отложения не представляю т собой однородной массы. 
Работам и советских биологов установлено микрозональное строе
ние иловых толщ. Объяснение наличия микроструктуры в илах на- 
щло отраж ение в работах Б. В. Перфильева. Тончайшие, изм еряе
мые нередко долями миллиметра горизонты ила — м икрозоны — 
есть следствие сезонных изменений в водоеме, проявляю щ ихся 
в процессе осаж дения веществ и последующего биологического пре
образования их. Подсчет микрозон в толщ е ила позволяет устано
вить возраст отложений и величину годичного прироста ила. Так, 
возраст двухметровой толщи черного лечебного ила Сакского озера 
был определен в 1620 лет при среднем годичном приросте 1,3 мм. 
В характере годовых приростов намечается периодичность, что по
зволяет сделать ряд  интересных выводов для климатологии и гео
логии.

§ 200. Зональность озерных отложений

М ощность и состав озерных отложений тесно связаны  как  с ги
дрологическими и биохимическими процессами, происходящими 
в самом озере, так  и с особенностями той ландш афтной зоны, в ко
торой озеро расположено. В связи с этим в распределении озерных 
отложений по территории проявляется ш иротная зональность. З а к о 
номерность эта хорошо отраж ена на схематических картах  озерных 
отложений земного ш ара и европейской части СССР, составленных
В. В. Алабышевым (1932 г.). Д л я  земного ш ара им выделено пять 
зон озерных отложений: 1) зона тундры с маломощными сапропе
левыми пресноводными отложениями (до 0,5 м ), 2) зона таеж но
подзолистая с мощными сапропелевыми пресноводными месторо
ж дениями (до 30 м ), 3) зона субтропических и тропических пресно
водных озерных сапропелей, 4) зона солоноводных сапропелитов и 
минеральных грязей и 5) вертикальная горная зона пресноводных
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сапропелей (до 10 м ). Последняя, по существу, является азональ
ной. Среди пресноводных озерных отложений европейской части 
С С С Р Алабышевым выделены в зависимости от геологического 
строения тех или иных областей следующие районы озерных отло
жений.

1. Районы  кремнеземистых илов. Эти илы образую тся в резуль
тате скопления створок диатомовых водорослей или наносов песка. 
В стречаю тся на Кольском полуострове.

2. Район известковистых илов. Эти илы распространены на Си
лурийском плато, в бассейне Печоры.

3. Районы  железисты х озерных отложений (озерных железных 
руд). Встречаю тся в Карелии, в Полесье.

4. Районы  глинистых илов. Распространены  в областях морен
ных отложений.

Озерные отложения имеют большое практическое значение. Из 
сапропеля при соответствующей обработке, так  ж е как  и из нефти и 
горючих сланцев, можно получить ряд  весьма ценных продуктов: 
бензин, керосин, смазочные масла и др. Н екоторые виды сапропеля 
могут быть использованы в качестве корма для скота.

О тлож ения минеральных озер в виде различных минеральных 
солей (поваренной соли, мирабилита, соды, калия, натрия, брома, 
и др.) используются в качестве ценного сырья для химической, ф ар 
мацевтической, электрометаллургической промышленности и в сель
ском хозяйстве для удобрения. И лы минеральных озер имеют 
высокие лечебные качества и широко применяются в бальнео
логии.

Г Л А В А  46. ВОДОХРАНИЛИЩ АМ  ОСНОВНЫЕ ’ 
ОСОБЕННОСТИ ИХ ГИДРОЛОГИЧЕСКОГО РЕЖИМА  

§ 201. Основные понятия

В о д о х р а н и л и щ а  — искусственные водоемы. Они предназна
чены для задерж ания, накопления, хранения и перераспределения 
во времени воды — регулирования речного стока с целью использо
вания его для удовлетворения нужд народного хозяйства: вы ра
ботки электрической энергии, орошения, водоснабж ения, водного 
транспорта. Больш ие водохранилищ а обычно обслуживаю т несколь
ко отраслей народного хозяйства.

В одохранилищ а создаю тся путем возведения плотин, перегора
живаю щ их долину реки, путем обвалования речной поймы. В водо
хранилищ а превращ ены некоторые озера путем искусственного по
вышения их уровня с помощью плотин, построенных вблизи истоков 
вытекающ их из них рек. Н а больших реках создаю тся каскады  во
дохранилищ . М алые водохранилищ а, создаваемы е на мелких звень
ях гидрографической сети, назы ваю т п р у д а м и ,  а в земляных 
выемках — к о п а н я м и .
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П лощ адь водохранилищ  различна: от нескольких гектаров до 
нескольких тысяч квадратны х километров. Разм еры  некоторых во
дохранилищ  не уступаю т больщим озерам  мира. В СССР наиболь- 
щими водохранилищ ами (по площ ади), не считая И ркутского и 
Верхне-Свирского, образованных путем подпора уровня Б ай кала  и 
Онежского озера, являю тся Куйбышевское (5900 км^) и Братское 
(5500 км^). З а  рубежом к крупным водохранилищ ам относятся: К а 

р и б а — на р. Зам бези, М ид — на р. Колорадо, Гаррисон — на 
р. Миссури и др.

Разм еры  площ адей водохранилищ  и другие морфометрические 
элементы сильно меняются при колебании уровней. Так, площ ади 
Рыбинского, Цимлянского, Куйбышевского водохранилищ  сокра
щ аю тся в 1,5—2 р аза  при максимальном снижении уровней по срав
нению с наивысшим проектным уровнем, что, естественно, не может 
не отразиться на изменении их гидрологического реж има, преобра
зовании берегов и дна котловины.

По форме в плане и строению котловины водохранилищ а делят 
на речные и озерные. Речные водохранилищ а (иногда их подразде
ляю т на русловые и долинные) образую тся в результате затопле
ния русел и долин рек (Горьковское, Волгоградское, У сть-Камено
горское и др .). Ф орма их вытянутая, очертания уреза повторяют 
очертания русла или долины. Д лина во много раз превыш ает ши
рину. Н аибольш ие глубины располагаю тся в местах затопленных 
русел и увеличиваю тся в направлении к плотине.

В одохранилищ а озерного типа возникаю т в случае подпора озер, 
а такж е при затоплении не только русел и речных долин, но и при
водораздельных пространств и междуречий (Ры бинское), бессточ
ных котловин (К ую мазарское водохранилищ е в бассейне Зерав- 
ш ана). Н екоторые авторы выделяю т озерно-речные водохранилищ а. 
Они возникаю т при затоплении речных долин и их озеровидных р ас 
ширений (Куйбышевское, Ц имлянское и др .).

Водохранилищ а, созданные в долинах рек, совмещ аю т в себе 
признаки озера и реки. С озером их сближ ает замедленный водооб
мен и как  следствие расслоение водной массы. Сходство с рекой з а 
клю чается в постоянстве поступательного движения воды, наблю 
даемого в их верхних участках и по оси бывших затопленных русел. 
Это создает большую проточность (водообменность) в водохрани
лищ ах по сравнению с озерами и тенденцию к нарушению страти
фикации.

Таким образом, двойственная природа водохранилищ а и искус
ственное регулирование стока его вод создаю т своеобразие в уро- 
венном, термическом, химико-биологическом, ледовом реж име и ди
намике его водной массы. В крупных речных и озерно-речных водо
хранилищ ах по морфометрическим особенностям котловины и по 
степени соответствия реж им а речному или озерному типу вы деля
ются характерны е участки: нижний — приплотинный, всегда глубо
кий, с преобладанием реж им а озерного типа; средний — промеж у
точный, глубоководный только при высоких уровнях; верхний — 
мелководный, расположенный главным образом  в пределах подто
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пленного русла и поймы, где в реж им е преобладает речной тип и 
участок выклинивания подпора. Границы этих участков условны. 
И ногда их намечаю т по характеру реж им а волнения, меняющегося 
в  связи с изменением глубины и амплитуды колебания уровней.

§ 202. Особенности уровенного реж им а

Реж им  уровней в водохранилищ е управляется человеком и тесно 
связан  с наполнением водохранилищ а, режимом работы  гидроэлек
тростанции, забором  воды на орошение, спуском воды для поддер
ж ани я судоходных глубин ниже плотины и т. д.

Выше плотины, перегораживаю щ ей реку, накапливается вода, 
возникает подпор (повышение уровня), распространяю щ ийся на 
крупных водохранилищ ах на сотни километров. Подпруженные 
воды затопляю т пойменные и надпойменные террасы , а иногда и ко
ренные берега. Естественный реж им реки преобразуется не только 
выш е плотины (в верхнем бьеф е), но и ниже нее (вниж нем  бьефе). 
Х арактер этих преобразований зависит от величины подпора, коли
чества воды, накопивш ейся в водохранилищ е, и типа регулирования 
речного стока, т. е. искусственного перераспределения стока во вре
мени. Р азличаю т водохранилищ а многолетнего, сезонного, годич
ного, недельного и суточного регулирования стока. При многолетнем 
регулировании производится перераспределение стока между мно
говодными и маловодными годами, при сезонном — перераспределе
ние стока в каж дом  году между сезонами. Н едельное и суточное ре
гулирование стока обычно не связано с естественными колебаниями 
стока в эти периоды, а вызы вается неравномерной выработкой ги
дроэнергии в течение недели или в течение суток. В выходные дни 
и ночью в связи со снижением выработки энергии в водохранили
щ ах накапливается вода, а в нижних бьефах ГЭС расходы воды и 
уровни резко снижаю тся. В одохранилищ а многолетнего регулиро
вания обеспечивают все виды регулирования стока. Д л я  обеспече
ния многолетнего регулирования стока полезный объем водохрани
лищ а долж ен быть большим, равным примерно 20—50% годового 
стока реки, для сезонного меньше, около 8—20% годового стока, 
д ля  суточного еще меньше.

В водохранилищ е различаю т несколько характерны х уровней, 
главны е из них: нормальный подпорный уровень (НП У) и уровень 
мертвого объема (У М О ). НПУ — наивысший проектный уровень 
верхнего бьефа, выше которого подъем уровня в водохранилище, 
как  правило, не допускается. У М О — минимальный уровень водо
хранилищ а при сработке его полезного объема, допустимый в усло
виях нормальной эксплуатации водохранилищ. Выделяю т такж е 
форсированный подпорный уровень (Ф П У ). Он выше Н П У  и допу
стим при пропуске вод половодий и паводков редкой повторяемости. 
Д лительность стояния его невелика.

Н а разны х (по длине) участках водохранилищ а отметки 
уровня воды неодинаковы. Они постепенно повышаются от плотины 
вверх по течению и достигаю т наибольш ей величины в зоне
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выклинивания подпора. Это повышение уровня характеризует кри
вая подпора (рис. 140).

В годовом цикле уровенного реж им а водохранилищ  гидроэлек
тростанций многолетнего и сезонного регулирования выделяются 
три фазы: подъем, относительно устойчивое стояние уровней и спад. 
Ф азы подъема и спада выражены  отчетливо. П ервая совпадает 
с периодом половодья, во время которого происходит сравнительно 
быстрое наполнение водохранилищ а до наибольших отметок (обыч
но до Н П У ). Ф аза спада длительная и продолж ается чащ е с сере
дины лета до конца зимы — н ачала половодья следующего года. Эта 
ф аза — результат искусственной сработки полезного объема водо
хранилищ а. Ф аза относительно устойчивых уровней, близких по вы 
соте к НПУ, не всегда отчетливо вы раж ена. Д лительность ее для

I —  м еж енны й уровень реки в естественных условиях, 2 — то ж е, после 
подпора, 3 — м аксим альны й уровень реки в естественных условиях,
4 — то ж е, после подпора, 5 —  уровень при сработанном  полезном

объеме.

разных водохранилищ  и разны х по водности лет неодинакова. В во
дохранилищ ах, воды которых в значительной части используются 
для ирригации (орошение, промывка засоленных почв), выделяю тся 
два периода: вегетационный и невегетационный. П ериод орошения 
в течение вегетационного периода совпадает с половодьем на гор
ных реках (К авказ, Средняя А зия). В уровенном реж име водохра
нилищ такого типа в вегетационный период наблю даю тся две фазы: 
подъем (в среднем апрель— май) и спад (м ай— сентябрь).

Обычно после ф азы  спада наблю дается осенне-зимнее повыше
ние уровня, длящ ееся либо до весны, либо наруш аемое в конце 
зимы  — начале весны недлительным понижением (сработкой) 
(рис. 141).

Н а больших водохранилищ ах уровенный реж им различен на р а з 
ных участках. Наибольш ие отклонения уровенного реж им а от есте
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ственных колебаний уровней реки происходят на нижнем участке 
водохранилищ а. П о мере удаления от плотины в направлении к  зоне 
выклинивания подпора ход уровней становится близким к ходу 
уровней на реке в естественном состоянии.

Амплитуда колебаний уровней на больших водохранилищ ах р ав
нинных рек достигает 8— 12 м, на горных — до 80— 100 м.

Нм

Рис. 141. Уровенный режим водохранилищ.
/  — К аттакурганское  (1958 г .), 2 — К айраккум ское (1961 г .) , 3 — К уйбы ш ев

ское (1964 г .).

К олебания расходов воды и уровней в нижних бьефах водохра
нилищ гидроэлектростанций зависят от реж им а работы  ГЭС и сбро
сов воды через плотину и шлюзы. В периоды половодий и паводков 
расходы воды и уровни понижаю тся (ниже Рыбинского водохрани
лищ а, у г. Я рославля, на 4—7 м ), в период межени повышаю тся 
(ниже Горьковского водохранилищ а, например, на 1,5 м) по сравне
нию с уровнями реки в естественном состоянии. Д л я  нил<иих бьефов» 
как  было отмечено, характерны  резкие колебания для суточных и 
недельных периодов. Амплитуда этих колебаний достигает 2—4 м. 
Постепенно затухая, суточные колебания прослеживаю тся ниж е

397



P# f 1 1 Т Т Л / 1 M W1 ( %
И Т '< \ \

1 \'̂ '7
1 ) \  /

V-\ " - 4  Ы ч '“х Г L'
1 j 1

С ч \ \
\ S ч V

5 1 / / г <

(S' / 1 / / 1 11а
1 f ( (

ч X  )

и;.—.
3
Й я’">>
2 I  g
CJ ч  шО S о

5
5  « S  о о ,
Q.

5 § §S <У N_^
S g, -\о

S 8 §. ^ О S3S trf О)
3  к  ^  
•©"ё а

. О- О)
53 X 3-н сС о

. 9гg m S
а  В

■S М 
S О

t  Л та 
О. Ci.
о «5 UU •

^"sS
и\о S' о« Й

I l i

“ я 5
кЭа.
| g sл й> е-
о-
I г

€N I

S О С? со то к iiTaa
I !



плотины на десятки километров. Сезонное регулирование стока 
сказы вается на реж име уровней нижних бьефов на протяжении со
тен километров. Так, Бухтарм инская ГЭС оказы вает влияние на 
уровенный реж им И рты ш а на участке длиной 1500 км.

П ри наличии каскада водохранилищ  уровенный реж им подвер
гается значительным преобразованиям на всем протяжении, что от
четливо видно на примере реки Волги (рис. 142).

Н а водохранилищ ах наблю даю тся сгонно-нагонные колебания 
уровней. Благоприятствует развитию  сгонов и нагонов вы тянутая 
форма водохранилищ а с осью, совпадаю щ ей примерно с н аправле
нием наиболее часто повторяющихся ветров. Так, на Ц имлянском 
водохранилищ е на концевых его участках при северо-восточных и 
ю го-западных ветрах разность 
уровней достигает 1 м и более.
Х арактерно, что наибольш ая 
разность уровней на конечных 
участках водохранилищ а н а 
блю дается в начале нагона, 
т. е. когда еще не установи
лось компенсационное те
чение.

§ 203. Водные массы

При изучении водохрани
лищ  в пЪследние годы 
(Н. В. Буторин и др.) уделя
ется большое внимание водным 
массам (см. § 77), их проис
хождению, трансформации и 
перемещению. Изучение этих 
масс, несомненно, целесообраз
но. С их перемещением связан 
перенос тепла, растворенных со
лей и газов, взвешенных органи
ческих и неорганических ве
ществ. Изучение водных масс 
как  среды обитания организ
мов позволяет лучш е познать,
биологические процессы, протекаю щ ие в водоеме, и изучить р ас
пределение организмов в нем.

Д ля  выделения и характеристики водных масс используется ком
плекс показателей: тем пература, цветность, прозрачность, электро
проводность, содерж ание в воде отдельных ионов. И зучение водных 
масс в Горьковском и Рыбинском водохранилищ ах показало, что 
их различное происхождение прослеж ивается в течение всего года. 
Ф ормирование водных масс зависит от физико-химических особен
ностей вод, поступающих с водосбора главным образом за  счет реч
ного стока; для Рыбинского водохранилищ а, например, за  счет

Рис. 143. Размещение водных масс раз
личного происхождения в Горьковском 

водохранилище (1962 г.).
а  — 18-23/V I, 6 — 19—26/VII, в — I - 7 /IX ; /  — 
волж ски е воды , 2 — трансф орм ированны е 
волж ски е воды . 3 — воды половодья р . У нж и, 
4 —  м еж енны е воды  р. Унжи, 5 —  воды  д о ж д е 
вого п аводка  р. У нжи, 6 —  границы  водны х 

масс.
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стока Ш ексны, Мологи, Согожи; для Горьковского водохранили
щ а - с т о к а  рек Унжи, Волги, Немды (рис. 143).

Распределение и перемещение водных масс в водохранилищ е 
определяется характером  водообмена, так  ж е как  в морях и озерах.

§ 204. Особенности термического и ледового режима

По термическому реж иму водохранилищ а отличаются от рек 
неоднородностью температуры, а от глубоководных озер неустойчи
вой стратификацией и относительно высокими температурами при
донных слоев в летний сезон. В температурном реж име водохрани
лищ  много общего с температурным режимом мелководных озер. 
О днако в период весеннего нагревания проявляю тся некоторые осо
бенности, свойственные, в частности, Рыбинскому водохранилищу. 
Н а эти особенности обратил внимание В. И. Рутковскнй. В Ры бин
ском водохранилищ е повышение температуры, начинаю щ ееся еще 
подо льдом, прекращ ается; температура воды в водохранилищ е вре
менно понижается из-за заполнения его котловины снеговыми во
дами притоков, тем пература которых близка к 0°С . В дальнейшем, 
во вторую половину весны, температура воды в водохранилищ е 
связан а такж е с притоком речных вод, но уж е относительно более 
теплых. Интенсивное прогревание водохранилищ а происходит сна
чала вблизи устьев притоков, в губах и на мелководьях. В этот пе
риод в разных частях водохранилищ а можно наблю дать одновре
менно температуру от О до 10° С, обратную, прямую стратификации 
и гомотермию. Д л я  периода осеннего охлаж дения характерна гомо
термия вплоть до появления льда, когда тем пература принимает 
значения, близкие к 0°С , по всей глубине, что связано с ветровым 
перемешиванием водной массы мелководного водохранилищ а. З и 
мой при ледоставе в проточных районах возникш ая с осени гомо
термия сохраняется при температуре, близкой к 0°С ; в малопроточ
ных происходит постепенное прогревание придонных слоев воды и 
установление обратной стратификации. В нижних бьефах прогрев 
воды весной и охлаж дение осенью отстают по срокам  от естествен
ных условий на 5— 10 дней. В связи со сбросом из водохранилищ а 
вод, более теплых осенью и более холодных весной, годовая ампли
туда колебаний температуры меньше по сравнению с амплитудой 
колебаний температуры воды рек в естественном состоянии.

В водохранилищ ах, так  ж е как  и в естественных водоемах, 
осенью наблю даю тся все формы ледовых образований. П оявление 
первичных форм ледовых образований наблю дается одновременно 
с  появлением их на реках данной климатической зоны. Сроки ж е 
образования сплошного ледяного покрова могут наступать раньше 
или позж е по сравнению с реками в зависимости от разм еров водо
хранилищ а, скоростного реж им а и запасов тепла в нем.

Больш ие водохранилищ а зам ерзаю т неодновременно. Л едостав 
образуется сначала в заливах на мелководьях и на этих участках 
устанавливается раньш е по сравнению со сроками наступления л е
достава на реке. Глубоководные участки зам ерзаю т позже, чем реки
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данной климатической зоны. Так, например, верхний участок Ц им
лянского водохранилищ а зам ерзает, по данным И. Балаш овой, на 
9 дней раньш е, чем р. Д он до сооружения ГЭС, а нижний припло
тинный участок зам ерзает на 4 дня позже.

Н а широких участках водохранилищ  перед ледоставом в боль
ш ом количестве образуется сало, внутриводный лед, ш уга, льдины. 
Под влиянием ветра массы льда прибиваю тся к наветренному бе
регу. В связи с этим у наветренного берега ледостав образуется 
раньш е и характер его иной (поверхность торосистая, подо льдом 
скапливается ш уга), чем у подветренного берега (поверхность льда 
ровная). В период ледостава бывают полыньи. Они возникаю т в су
ж ениях водохранилищ  в связи с увеличением скоростей течения и 
турбулентным перемешиванием водных масс, тепло которых, нако
пленное в летний период, расходуется на подтаивание ледяного 
покрова снизу. Полыньи такж е часто приурочены к зоне водопри
емников ГЭС, где скорости течения велики. Н а Куйбышевском 
водохранилищ е, например, влияние работы  ГЭС прослеж ивается 
н а расстоянии 4 км от плотины.

Толщина льда на водохранилищ ах неодинакова. Н аибольш ая 
толщ ина наблю дается у берегов и в зоне выклинивания подпора, 
где в период ледостава образую тся нагромождения льда, приноси
мого рекой. В среднем на одних водохранилищ ах, например Ц им 
лянском, толщ ина льда больше, чем на реках, на 15—20% , на дру
гих (Новосибирском) различий в толщине льда рек и водохранилищ 
не обнаружено.

Особенностью ледового реж им а водохранилищ , как, впрочем, и 
некоторых озер, является оседание льда на дно мелководий. Это 
происходит зимой по мере понижения уровня воды. Л ед  деформи
руется, появляю тся трещины, местами вода выступает на поверх
ность и образуется наслуз. Л едяны е поля, опустившиеся на дно, 
в отдельных водохранилищ ах занимаю т площ ади в десятки и сотни 
квадратны х километров.

Вскрытие водохранилищ  и очищение ото льда происходит по-раз
ному. В верхней части речных водохранилищ  в разруш ении льда 
больш ое участие принимают динамические факторы. По мере про
движ ения к приплотинному участку роль динамических ф акторов 
ослабевает. Ледоход, характерны й д ля  рек, здесь не бывает, но н а
блю дается ветровой дрейф льда, отчасти под влиянием течений. 
Н а малых водохранилищ ах лед тает на месте. Очищение водо
хранилищ  ото льда происходит позже, чем рек данной климатиче
ской зоны (Новосибирского на 10— 15 суток). Х арактерное явление 
при вскрытии — формирование заторов льда в зоне выклинивания 
подпора и нагромождение льда у наветренных берегов и на от
мелях порой мощностью до 6 м (Ц имлянское водохранилищ е).

Ледовый реж им в нижних бьефах водохранилищ  в значительной 
степени зависит от количества сбрасываемой воды и ее тем пера
туры. Вблизи плотины вода не зам ерзает вовсе или зам ерзает на 
короткие сроки. Л едяной покров формируется на расстоянии иногда 
несколько десятков километров ниж е плотины. П оложение кромки
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ледяного покрова меняется: при похолодании и уменьшении попу
сков воды из водохранилищ а она приближ ается к плотине, при по
теплении и увеличении попусков удаляется от нее. В отдельные пе
риоды при прекращ ении работы  ГЭС на ночь или в праздничные 
дни возмол^но зам ерзание полыньи. Утром следующего дня при пу
ске станции лед взлам ы вается и участок реки вновь очищ ается ото 
льда. Таким образом, в отдельных местах наблю дается суточная 
(недельная) периодичность зам ерзания и вскрытия. В период ледо
става в нил<них бьефах бывают заж оры.

§ 205. Особенности гидрохимического реж им а

По гидрохимическому и гидробиологическому режиму водохра
нилища блилсе к озерам , чем к рекам.

Затопление территории с плодородными почвами, торфяниками, 
древесной, кустарниковой и травянистой растительностью ведет 
к изменению гидрохимического и гидробиологического реж им а вод, 
поступающих в водохранилище. В первые годы сущ ествования во
дохранилищ  происходит некоторое увеличение минерализации за 
счет солей, вымываемых из почв затопленных территорий. Это уве
личение более заметно в засуш ливых областях и в малых водохра
нилищах. М еняется и химический состав. У величивается содерж а
ние соединений азота, фосфора, ж елеза. Создаю тся условия для 
интенсивного развития растительных и животных организмов, 
а следовательно, и обогащ ения водоема органическими веществами. 
В результате меняется газовый режим, особенно в придонных 
слоях: уменьш ается содерж ание кислорода (Ог) и увеличивается 
содерж ание углекислого газа  (СОг).

В последующие периоды сущ ествования водохранилищ  форми
рование гидрохимического реж им а происходит под влиянием кли
матических воздействий и искусственного регулирования речного 
стока. Больш ое влияние оказы вает проточность водохранилищ. 
В Рыбинском водохранилище, например, минерализация воды вес
ной почти одинакова с минерализацией воды притоков Мологи, 
Ш ексны и Волги. В другие сезоны она ниже, чем на притоках: л е 
том и осенью на 40% , зимой на 20%.

Х арактерным является изменение минерализации по акватории, 
что обусловливается поступлением различных водных масс с водо
сбора и последующей их метаморфизацией в водоеме. Так, по д ан 
ным С. А. Первиш ина, минерализация в верхней части Ц имлянского 
водохранилищ а увеличивается от весны (297 мг/л) к  осени 
(469 м г/л ), что отраж ает колебания ее в р. Дон, питающей водохра

нилище. В центральной части водохранилищ а весной минерализа
ция больше, чем летом, когда она наименьш ая в году. Такой режим 
минерализации в центральной части водоема является результатом 
вытеснения из верхних участков водохранилищ а более минерализо
ванных вод водами половодья Д она и последующего смешения их 
водных масс. В приплотинном участке водохранилищ а в результате 
смешения аккумулированных ранее и вновь поступающих водных
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ж асс минерализация меняется меньше. Зимой она увеличивается от 
плотины к верховьям.

С одерж ание растворенного кислорода в воде водохранилищ  
•также меняется. Л етом в озеровидных расш ирениях в процессе 
ф отосинтеза воды обогащ аю тся кислородом. В штилевую погоду 
у  поверхности, как  и в озерах, мож ет наблю даться перенасыщение 
кислородом, у дна возможен его дефицит. В зимнее время в ме
стах, удаленных от русел впадаю щ их рек, такж е отмечается дефи

ц и т  кислорода. Это особенно отчетливо было вы раж ено в первый 
год наполнения Новосибирского водохранилищ а, когда (по дан- 
яы м М. В. П етренко) при небольшом слое затопления пойменных 
■участков кислород был почти полностью поглощен в результате 
биохимических процессов, происходящих на дне. Весной и осенью 
Т1ри хорошем перемешивании поверхностные и придонные слои 
•обычно насыщены кислородом.

§ 206. Волнения и течения

Ветровое волнение в водохранилищ ах достигает значительных 
разм ер о в  в глубоководных озеровидных расш ирениях. Зарегистри
рованы волны высотой 3 м и более (Куйбыш евское водохранилищ е). 

О тличительной особенностью в развитии волн на водохранилищ ах 
является влияние глубины и частые переходы от системы волн глу
бокой воды ( Я ^ 0 ,5  L,  где Н  — глубина водоема, L  — длина волны, 
см. § 53) к системе волн мелкой воды (Я  < 0 ,5  L) и наоборот. П о
добн ое явление хорошо заметно при переходе от нижней глубоковод
ной зоны водохранилищ а к верхним мелководным. Волны при этом 
переходе становятся более крутыми. Второй отличительной чертой 
является влияние на развитие волн конфигурации водохранилищ а 
и изрезанности береговой линии. В узких участках водохранилищ, 
:в заливах, обрамленных крутыми берегами; может наблю даться 
одновременно несколько систем волн: основных, дифракционных и 
отраж енных от крутых берегов. При интерференции они создают 
•более сложную систему волнения, чем в прилегаю щем озеровид
ном расширении. Ч асто возникает толчея.

Н а одних и тех ж е участках водохранилищ а с изменением 
уровня, а следовательно, и с изменением глубин при одинаковых 
скорости и направлении ветра высоты волн меняются.

Характерным для водохранилищ  является образование длин
ных волн, возникающих при неравномерной работе ГЭС в течение 
оуток и при резких колебаниях расходов воды во время попусков 
из водохранилищ . Эти волны охватываю т всю толщ у воды. От ГЭС 
волна распространяется вверх по водохранилищ у и именуется об
ратной. При отраж ении от берегов этой волны формируется прямая 
волна (по отношению к общему направлению  уклона водной поверх
ности в водохранилищ е). По наблю дениям на Куйбышевском 
(П. Ф. Чигиринский) и Рыбинском (А. С. Литвинов) водохрани
лищ ах, длинные волны распространяю тся на большие расстояния, 
порядка 200—400 км. Скорость распространения их составляет
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около 40 км/ч, высота волны достигает 20—60 см. П родвиж ение 
длинных волн вызы вает постоянные изменения уровня воды, причем 
разные в отдельных пунктах водохранилищ а. Вследствие этого вод
ная поверхность приобретает волнистый характер.

Течения наиболее изучены в крупных водохранилищ ах. Система 
течений в этих водоемах слож ная. Отчетливо проявляю тся стоковые 
течения, ветровые и компенсационные. Скорости их обычно неве
лики и измеряю тся сантиметрами в секунду. Стоковые течения яв 
ляю тся устойчивыми, особенно в период наполнения водохранилищ . 
В зоне выклинивания подпора и в верхнем участке водохранилищ а, 
главным образом в затопленных руслах основных рек, стоковые те
чения хорошо прослеживаю тся.

В приплотинном участке стоковые течения возникаю т под влия
нием сброса воды через турбины ГЭС и во время холостого сброса 
воды через водосливную плотину. В этом случае в водохранилищ е 
создаю тся условия, близкие тем, которые вызываю т стоковые тече
ния в озерах вблизи истока вытекающ ей из него реки. Течения эти 
в больших водохранилищ ах распространяю тся на несколько кило
метров от плотины и имеют достаточно большие скорости. Так, 
в Куйбышевском водохранилище, по данным А. И. Елисеева, в 1,5 км 
от плотины скорость стокового течения достигала 1,1 м/с, в 20 км от 
нее, в бывшем русле Волги, она была равна 0,25—0,35 м/с.

Ветровые и компенсационные течения наиболее заметны в озе
ровидных расш ирениях водохранилищ. Н аблю даю тся они часто, но 
по направлению  и скорости неустойчивы, так  ж е как  и в озерах. 
В больших водохранилищ ах распространены вдольбереговые тече
ния, которым принадлеж ит определенная роль в формировании бе
регов.

Периодические изменения уклонов водной поверхности, обуслов
ленные прохождением прямой и обратной волны, являю тся причи
ной возникновения специфических течений в водохранилищ ах типа 
градиентных, еще слабо изученных.

Сочетание всех типов течений со стоковыми ослож няет систему 
течений водохранилищ , видоизменяет их направление и скорость. 
При наличии каскада ГЭС во время прекращ ения работы верхней 
ГЭС и понижения уровня в нижнем бьефе водохранилищ а этой ГЭС 
возможно образование обратных уклонов водной поверхности на 
участке меж ду двумя плотинами: верхней и нижней. Это может 
явиться причиной возникновения обратных стоковых течений в во
дохранилищ е, расположенном на данном участке. Подобное течение 
впервые отмечено на волжском участке Рыбинского водохранилищ а 
в связи с прекращ ением работы Угличской ГЭС и описано в работе 
А. С. Литвинова.

§ 207. Формирование берегов водохранилища

Н ачальная форма берегов и береговой зоны вновь созданных во
дохранилищ  обычно не соответствует новым условиям воздействия 
на них водных масс. Это несоответствие приводит к интенсивным
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деформациям в береговой зоне и созданию новых форм берегов^ 
образованию  береговой отмели, характерной для озер.

Берегами водохранилищ  чащ е становятся коренные склоны до
лин и террас. В новых условиях эти берега испытывают все виды! 
воздействия водной среды и преж де всего волнения и течений. 
Изменяются, как  надводные, так  и подводные части склонов.

Волны, особенно штормовые, интенсивно разм ы ваю т коренные 
склоны котловины в первую стадию, формирования берега. В эту  
стадию (по А. В. К арауш еву) преобладает нормальный к береговой 
линии перенос продуктов разруш ения и формирования береговой 
отмели. Во вторую стадию, после образования береговой отмели,, 
происходит вы равнивание береговой линии, обычно вначале весьма 
расчлененной. Большую  роль в формировании берега в этой стадии^, 
помимо волнения, выполняют вдольбереговые течения. О бладая хо
рошей транспортирую щей способностью вследствие больших скоро
стей и высокой турбулентности, эти течения перемещ аю т продуктьк 
разруш ения от зон разм ы ва (обычно мысов) к зонам  аккумуляции, 
(заливы, бухты), где появляю тся бары  и косы.

В зависимости от первоначальной высоты и крутизны склонов; 
котловин и литологического состава пород, слагаю щ их берега водо
хранилищ , переработка их происходит по-разному. Крутые склоньв 
и большие прибрежные глубины определяю т абразионный цикл р а з 
вития берега. Берег отступает. При малы х уклонах заливаемой: 
суши (2—3°) берег формируется по аккумулятивному типу разви 
тия и береговая черта в результате этого выдвигается в сторону во
дохранилищ а. У песчаных берегов небольшой крутизны образуются- 
отмели, при большой крутизне — осыпи, а в тех случаях, когда пе
сок сцементирован ж елезистыми соединениями, возникаю т обры вы  
(Рыбинское водохранилищ е).

Берега, сложенные лёссовидными суглинками, разруш аю тся не
только вследствие волнения, но и в результате намокания грунта 
как  ниже уреза, так  и выш е него при содействии грунтовых вод 
в зоне подпора со стороны водохранилищ а. С мачивание грунтов,, 
особенно лёссовых и лёссовидных суглинков, приводит к изменению- 
их физических свойств, уменьшению объема, а в конечном итоге 
к просадке грунта, образованию  трещин, провалов. Все это способ
ствует обрушению берега и его отступанию. Подобные явления,, 
аналогичные процессам суффозии, наблю даю тся на многих южных 
водохранилищ ах (Цимлянском, Каховском, Дубоссарском и др.).- 
Просадочные явления проявляю тся такж е в известковых и гипсо- 
носных породах и обусловливаю тся карстовыми явлениями, усили
ваю щ имися при подъеме уровня грунтовых вод вблизи водохра
нилищ.

П од влиянием насыщения грунтовыми водами пористых пород, 
интенсивное развитие получаю т оползневые явления, такж е спо
собствующие разруш ению  берегов водохранилищ а (Куйбыш ев
ское).

Некоторую роль в формировании берегов водохранилищ  и гр аег  
засоренность их древесными остатками, кустарником, сплавинами
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а )

Рис. 144. Размыв берегов Цимлянского водохранилища. Сентябрь 1953 г. 
(Фото С. Л. Вендрова.)

а  — верхн яя  зона, берег почти не разруш ается , 6 — средняя зона, берег р а зр у 
ш ается при вы соком стоянии уровня воды, в  — ниж н яя зона, берег интенсивно 

разруш ается  при лю бом заполнении водохранилищ а.



торфа. П лавник гасит волну при подходе ее к берегу, предохраняет 
его таким образом от разм ы ва и способствует процессам аккум уля
ции. Но иногда, во время шторма, плаваю щ ие бревна действуют на 
берег как  таран  и усиливают его обрушение.

Процессы формирования берегов в различных участках одногО' 
и того ж е водохранилищ а протекаю т с различной интенсивностью 
в зависимости от силы и повторяемости волнения. Н а мелководных 
участках (в зоне выклинивания подпора) береговые деформации 
мало заметны. В озеровидных расш ирениях с большими глубинами 
(приплотинный участок) они отчетливо выражены. Здесь сильнее

Рис. 145. Ступенчатый берег водохранилища. (Фото Ю. С. Иванова.)

проявляется эф ф ект рефракции волн и преобладает абразионный 
цикл развития берега (рис. 144).

По данным С. Л. Вендрова, в нижней части Цимлянского водо
хранилищ а в первые шесть лет его сущ ествования берег отступал 
в глубь материка в среднем по 9 м в год, в промежуточной зоне — 
около 2—3 м в год. М аксим альная скорость разм ы ва составила бо
лее 50 м в год.

Специфической особенностью берегов водохранилищ  является 
ступенчатость их поперечного профиля (рис. 145). Она создается 
в силу искусственного регулирования уровней в пределах большой 
амплитуды. Береговы е отмели, формирующиеся при высоком стоя
нии уровней, подвергаю тся размы ву при его снижении (сработке). 
М атериал разруш ения при этом отклады вается на более низком 
уровне склона. Это обстоятельство зам едляет выработку устойчи
вого профиля берега и расш иряет зону размы ва.
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Заиление водохранилищ  является результатом отложения нано
сов, приносимых притоками и образую щ ихся от разрущ ения бере
гов; отложения остатков водной растительности и организмов, н а
селяющих водоем, имеют меньшее значение в процессе заиления, 
•особенно в первые годы эксплуатации водохранилищ.

Очевидно, что процесс заиления больших водохранилищ  равнин
ных рек длителен и измеряется многими сотнями лет. М алые водо
хранилищ а, построенные на горных реках, обладаю щ их высоким 
твердым стоком, заиливаю тся быстро, в течение нескольких лет. 
И звестны  случаи, когда продолжительность заиления ограничива- 
-лась одним—тремя годами. Примером быстрого заиления может 
служить Ф архадское водохранилищ е на р. Сырдарье, которое было 
полностью заилено за  13— 15 лет. Емкость Таш кепринского водо
хранилищ а (р. М ургаб) за  44 года сократилась почти на /̂з.

Значительные колебания уровня, переменный подпор, различная 
проточность и меняющийся скоростной режим создаю т специфиче- 
■ские особенности в перемещении и отложении наносов в водохра
нилищах, отличные от озер и рек. Эти особенности могут иметь ин
дивидуальны й характер для отдельных водохранилищ , что ослож 
няет изучение формирования, движ ения и отложения наносов в них.

Д етально изучено заиление водохранилищ  на горных реках. 
В озерных и русловых водохранилищ ах движение и осаждение на- 
:носов происходит по-разному. В озерных водохранилищ ах, соору
ж енны х на горных реках, характерен  резкий переход уровенной 
поверхности реки к горизонтальному подпертому зеркалу водохра
нилища, вследстие чего в конце верхнего бьефа столь ж е резко про
исходит уменьшение скорости течения. В русловых, вытянутых 
;в плане, узких водохранилищ ах переход кривой подпора к естест
венному уровню реки происходит постепенно и скорости течения 
меняются медленно. В водохранилищ ах озерного типа в зоне вы- 

жлинивания подпора происходит концентрированное осаждение 
.наносов крупных фракций. Ф ормируется конус выноса, приобретаю 
щий характер дельты, в пределах которой поток разбивается на ру
кава. М елкие наносы осаж даю тся на всем протяжении водохрани
лищ а и частично выносятся в нижний бьеф.

В водохранилищ ах руслового типа отложения наносов распре
деляю тся более или менее равномерно или приобретаю т вид гряды, 
люстепенно передвигаю щ ейся из верхней части водохранилищ а 
к плотине. О тложение и перемещение наносов к плотине то усили

вается , то ослабевает. В подобной цикличности явления значитель
ная роль принадлеж ит уровенному режиму. При зимней сработке 
уровня перед половодьем место выклинивания кривой подпора при- 

'ближ ается к плотине, вследствие чего происходит размыв поверх
ности отложений и перемещение ранее осевших наносов ближе 
к плотине. По мере заполнения водохранилищ а место выклинива- 
шия подпора удаляется от плотины и в верхнем участке подпорного 
«бьефа вновь создаю тся благоприятные условия для отложения на-

§ 208. Заиление водохранилищ

-408



НОСОВ. Явление это нашло подтверждение при изучении реж им а 
мутности в К айраккумском водохранилиш,е.

С. И. Алтунин пришел к выводу, что процесс заиления водохра
нилищ носит затухаю щ ий характер. О бъясняется это следующим. 
П о мере заиления водохранилищ а происходит повышение дна и 
уменьшение глубин в зоне кривой подпора, в связи с чем место вы
клинивания кривой подпора перемещ ается вверх по течению. О т
метки подпертого уровня в зоне кривой подпора повышаются и при 
сохранении у плотины Н ПУ уклон водной поверхности увеличива
ется, что в конечном итоге приводит к увеличению скоростей тече
ния и способствует увеличению транзита наносов через плотину. 
Влекомые наносы, приносимые рекой, перемещ аю тся по поверхно
сти отложивш ихся взвешенных наносов. Гряда донных наносов, 
распространяясь вниз по течению, со временем надвигается на от
ложения более мелких наносов, образуя из-за различий в реж име 
водохранилищ  перемежаю щ иеся слои отложений различной круп
ности.

Распределение отложений по ширине водохранилищ а отли
чается неравномерностью  и зависит от ряда факторов: рельеф а дна, 
разм ы ва берега в тех или иных участках, направления и скорости 
ветровых течений и др. Все эти обстоятельства затрудняю т опреде
ление сроков заиления водохранилищ ; ориентировочно продолж и
тельность периода заиления (в годах) можно оценить отношением 
мертвого объема водохранилищ а V  к  объему годового стока нано
сов W,  поступающих в водохранилище,

Т = ^ .  (170)

В нижний бьеф поступает осветленный поток. Его насыщенность 
наносами меньше транспортирую щей способности. В этих условиях 
в нижнем бьефе, особенно вблизи турбин и водосливных частей пло
тины, интенсивно разм ы вается дно. Этот процесс носит затухаю щ ий 
характер.



Б О Л О Т А

Г Л А В А  47. ПРОИСХОЖ ДЕНИЕ БОЛОТ,
ИХ МОРФОЛОГИЯ И ТИПЫ

Б о л  о т о  — природное образование, представляю щ ее собой 
обильно увлажненный участок земной поверхности, имеющий слой 
торфа и характеризую щ ийся развитием специфических форм расти
тельности, приспособленных к условиям избы тка влаги и недостатка 
кислорода, процессами торф ообразования и торфонакопления. Р а з 
витие болотных форм растительности происходит при застойном 
и слабопроточном увлажнении верхних горизонтов почво-грунтов. 
К болотным образованиям  относятся и заболоченные земли. Они 
отличаю тся от собственно болот лиш ь меньшей толщиной торфяной 
залеж и  и иным характером  растительности, вследствие того что пи
тание корневой системы основных видов растений на заболоченных 
зем лях происходит при наличии водно-солевого обмена между ми
неральным грунтом, подстилающим торф, и тонким слоем торфяной 
залеж и.

Участок земной поверхности, занятый болотом в пределах од
ного замкнутого контура, проведенного по границе залеж и  торфа, 
назы ваю т б о л о т н ы м  м а с с и в о м .  По периферии болотный 
массив часто переходит в заболоченные земли. Болотные массивы 
разделяю тся на простые, образовавш иеся из одного первичного 
очага заболачивания, и сложные, образую щ иеся в результате р ас
ширения и слияния простых болотных массивов в процессе их тор
фонакопления.

§ 209. Происхождение болот

Болота образую тся как  путем заболачивания водоемов (см. 
§ 198), так  и путем заболачивания суши. П реобладаю щ им яв л я 
ется последний процесс.

Заболачивание суши — следствие определенного сочетания фи
зико-географических условий, способствующих замедленному стоку 
вод при условии насыщения влагой поверхностных слоев почво- 
грунтов и частичной аккумуляции ее на земной поверхности. В след
ствие этого в верхних слоях почво-грунтов создается постоянное 
или периодическое, но длительное переувлажнение, которое при
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водит к ухудшению кислородного и минерального питания расте
ний. В новых условиях развивается специфическая болотная расти
тельность. Н едостаток кислорода ухудш ает не только питание р ас
тений, но и наруш ает, нормальные биохимические процессы р азл о 
ж ения отмерших частей растений. П олзфазлож ивш иеся остатки 
растений, накапливаясь и уплотняясь, превраш аю тся в особую орга
ническую породу — т о р ф .  П оявление торф а превращ ает поверх
ность суши вначале в заболоченный участок, а затем  при дальней
шем росте толщины торфяного слоя в болото.

В избыточно увлажненной зоне умеренного клим ата переувлаж 
нение почво-грунтов и заболачивание имеют место как в замкнутых 
котловинах, так  и при равнинном характере рельеф а на водоразде
лах. В этой зоне процесс заболачивания начинается в местах 
со слабым оттоком избытка влаги из поверхностных слоев почво- 
грунтов, обычно в понижениях на плоских и д аж е слабовьшуклых 
формах рельефа. Затем , когда слой торф а в отрицательных фор
мах рельеф а достигает значительной толщины, а поверхность бо
л о т а — отметок окруж аю щ ей местности, болотные массивы разви
ваю тся вширь, постепенно захваты вая и более высокие участки 
местности. П ервоначально изолированные болотные массивы, обра
зовавш иеся в депрессиях, постепенно сливаю тся в один болотный 
массив. Таким путем образовались, например, болота на обширных 
плоских водоразделах Западно-Сибирской равнины и северной ч а 
сти Европейской равнины.

Больш ое значение в процессе развития болот имеет положение 
уровня грунтовых вод в торфяной залеж и  и прилегающих суходо
лах. С ростом торфяной залеж и и повышением уровня грунтовых 
вод в болоте, занимаю щ ем пониженные пространства, уменьшаются 
уклоны, поверхности грунтовых вод и в болотном массиве, и на при
легаю щ их суходолах. Это приводит к замедлению  потока грунтовых 
вод, направленного к болоту, и общему повышению их уровня 
в окруж аю щ ей болото местности. В результате процессы заболачи
вания распространяю тся на большие пространства (рис. 146).

Значительная часть торфяных болот С евера возникла на месте 
прежних сосновых и еловых лесов. Н а некоторой стадии вы щ ела
чивания лесных почв древесной растительности начинает не хватать 
питательных веществ. П оявляется не требовательная к условиям 
питания моховая растительность, постепенно вытесняю щ ая древес
ную. Н аруш ается водно-воздушный реж им в поверхностных слоях 
почвы. В результате под пологом леса, особенно при ровном рель
ефе, близком залегании водоупора и влагоемких почвах, созда
ются благоприятные для заболачивания условия. П редвестниками 
заболачивания лесов часто являю тся зеленые мхи, в частности ку
кушкин лен. И х сменяют различны е виды сфагнового м х а — типич
ного представителя болотных мхов. Возникает процесс торфонакоп
ления. С тарые поколения деревьев постепенно отмирают, на смену 
им приходит типичная болотная древесная растительность.

Н ередко заболачивание начинается в местах, где был вырублен 
лес, и на лесных пож арищ ах. В этих случаях сведение лесного
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лолога уменьш ает в первые годы потери на транспирацию . Р а з 
растаю щ ийся травяной покров создает плотную дернину; ухуд
ш аю тся условия для инфильтрации. Возникает переувлажнение, 
что влечет за  собой появление влаголюбивой растительности. Со
действует заболачиванию , кроме того, часто наблю даю щ ееся 
в  данном случае повышение уровня грунтовых вод.

Болота могут образоваться на месте пойм, заняты х естественной 
.луговой растительностью. При заболачивании лугов большую роль 
играет естественная эволюция самой растительности. Интенсивное 
развитие этой растительности приводит к созданию плотной дер
нины, затрудняю щ ей доступ кислорода к почве, особенно на сильно

Рис. 146. Заболачивание водоразделов. 
С трелкам и  п оказано н аправление грунтового потока.

увлаж ненных участках. Л уговая растительность гибнет, ее сменяют 
менее требовательные к условиям питания осоки и мхи. Н ачинается 
процесс торфообразования, в результате чего возникает травяное 
■болото.

Н ебольш ие болотные массивы и заболоченные земли образую тся 
нередко на горных склонах или у их подножия, а такж е на склонах 
речных долин в местах выхода на поверхность подземных вод.

В зоне многолетней мерзлоты мерзлый грунт служит водоупо
ром, над которым в почве, оттаиваю щ ей на незначительную глубину, 
скапливаю тся почвенные воды, способствующие заболачиванию .

В зоне недостаточного увлаж нения образование болот, как  п ра
вило, возможно лиш ь в долинах и поймах рек, в замкнутых котло
винах, где постоянное или периодическое застойное увлажнение 
создается вследствие притока речных, озерных или подземных
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вод в количестве, превыш ающем возможный расход на испа
рение.

Заболачивание, как  правило, неразрывно связано с торфонакоп- 
лением. Торфонакопление представляет собой результат процесса 
ежегодного прироста органической массы в растительном покрове 
и процесса разлож ения отмерших частей растений. Интенсивный 
рост торфяной залеж и  происходит при преобладании ежегодного 
прироста новой органической массы над количеством ежегодно р аз
лагаю щ егося растительного м атериала. Н аиболее благоприятные 
условия для болотообразования и накопления торф а создаю тся 
в зоне избыточного увлаж нения умеренного климата. Толщина тор
фяной залеж и  в болотах этой зоны наибольш ая. Так, в болотах 
центральной и южной полосы лесной зоны м аксим альная толщина 
торф а достигает 8—9 м, а в некоторых впадинах и в бессточных 
понижениях — еще больших величин. К северу и югу от этой зоны 
мощность торфяной залеж и  уменьш ается: к северу — вследствие 
понижения прироста растительной массы в условиях холодного 
климата, к югу — вследствие более интенсивного распада органиче
ских остатков растений по сравнению с увеличением годового при
роста растительного материала. Н е имеет широкого распростране
ния процесс торф ообразования и в условиях тропического климата. 
Здесь интенсивный прирост растительной массы компенсируется 
интенсивным процессом распада тканей отмерших частей растений.

Таким образом, для развития процессов заболачивания и торфо
накопления необходимы благоприятные сочетания водного и тепло
вого реж има. Вот почему среди разнообразны х причин болотообра
зования ведущ ее место принадлеж ит климатическим и гидрологи
ческим особенностям территории, создающим благоприятные для 
заболачивания сочетания тепла и влаги.

§ 210. Морфология болот

С морфологической стороны болота характеризую тся формой 
своей поверхности, разм ерам и массивов, уклонами поверхности и 
глубинами торфяной залеж и. Общий характер формы поверхности, 
различная степень ее расчлененности и уклоны определяю т нап ра
вление и интенсивность фильтрационного потока в болотах.

Болота могут иметь п л о с к у ю ,  в о г н у т у ю  или в ы п у к л у ю  
поверхность. Рельеф  поверхности болота не остается постоянным 
и в процессе развития меняется. Х арактерными элементами микро
рельеф а поверхности болота являю тся: гряды и мочажины, кочки 
и межкочечные понижения, бугры.

Г р я д ы  — отдельные вытянутые в длину повышенные участки 
на болоте, чередующиеся с такими ж е вытянутыми понижениями — 
сильно обводненными м о ч а ж и н а м и .  Чередование этих элемен
тов микрорельефа наиболее часто происходит через каж ды е 4—6 м, 
иногда через 3—4 м. Гряды и мочажины представляю т единый ком 
плекс в микрорельефе болотных массивов. Х арактерной особенно
стью этого комплекса является то, что гряды и мочажины вытянуты
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перпендикулярно направлению  наибольшего уклона поверхности; 
болота и располагаю тся концентрически относительно точек макси
мальной высоты массивов. В отдельных случаях на крупнейших вер
ховых массивах севера европейской части СССР и Западной Си
бири ширина гряд и мочажин достигает 10 м и более. Расчленение: 
поверхности болота в грядово-мочажинные комплексы наблю дается 
при поздней стадии развития болотных массивов и является след
ствием повышения уровня воды в болоте, например, при сполажи- 
вании рельефа и замедлении скорости фильтрации. Гряды и моча
жины заняты  разными растительными ассоциациями.

Б у г р ы  — наблю даю тся на болотах лесотундры. О бразование 
-Их связано с морозным выпучиванием. Сложены они торфом, под. 
которым находится вечномерзлое «ядро» из суглинистых и глини
стых грунтов, подстилающих торфяник. Высота бугров иногда до
стигает нескольких метров.

О бразование к о ч е к  связано с неравномерной плотностью 
и усадкой растительной дернины, обусловленных составом растений 
в данной растительной ассоциации и водно-тепловыми условиями 
их произрастания.

Д ля  болотных массивов характерно наличие внутриболотных 
водных объектов; ручьев, речек, озерков, микроозерков и топей. 
Совокупность этих водных объектов на болотах представляет собой 
в н у т р и б о л о т н у ю  г и д р о г р а ф и ч е с к у ю  с е т ь .

Б о л о т н ы е  о з е р а  могут быть значительными по объему 
и площади. П лощ ади их часто измеряю тся несколькими, иногда д е
сятками квадратны х километров, а глубины достигаю т 10 м и бо
лее. Поверхность их либо чистая, либо покрыта сплавинами. Озерки, 
и микроозерки встречаю тся на болотных массивах обычно боль
шими группами; десятки, иногда сотни озерков. Располагаю тся они 
на склонах болотных массивов — в местах изменения уклона по
верхности болота, где приток воды со склонов вышерасположенных 
участков болота не компенсируется оттоком при низких горизонтах, 
а такж е в понижениях рельефа.

Б о л о т н ы е  в о д о т о к и  представляю т собой заторфовываю - 
щиеся и зарастаю щ ие ручьи и речки, либо существовавшие до об
разования болотного массива, либо возникшие в процессе развития 
массива и выработавш ие собственный рельеф. Последние связаны 
с переобводненными участками болот и встречаю тся, в частности, 
на некоторых типах грядово-мочажинных комплексов. Ручьи 
и речки часто вытекаю т из болотных озер и топей. Глубина русла 
их не превосходит 1,5—2,0 м, в редких случаях она достигает 
3,0— 3,5 м; ширина русла обычно не более 10 м. Иногда ручьи .те
кут под моховым покровом и лиш ь местами выходят на дневную 
поверхность.

Т о п я м и  назы ваю т сильно переувлажненные участки болотных 
массивов, характеризую щ иеся разж иж енной торфяной залеж ью , 
непрочной дерниной растительного покрова и высоким стоянием 
уровня воды, периодически или постоянно выступающей на поверх
ность. Топи располагаю тся на плоских участках в центральных ч а 
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стях, на окраинах и склонах болотных массивов. В последнем слу
чае они представляю т собой наиболее увлаж ненные части грядово- 
мочажинных комплексов. Среди топей часто наблю даю тся участки 
открытой воды. П лощ ади, заняты е топями иногда достигаю т не
скольких сотен и тысяч гектаров (в Западной С ибири). Среди топей

Рис. 147. Участок выпуклого грядово-мочажинного бо
лотного массива с характерными микроландшафтами и 
болотной гидрографической сетью (по К. Е. Иванову).
1 •— сф агново-пуш ицевы е м икроландш аф ты , 2 —  сф агн овик ку- 
старничково-пуш ицевы й, редко  облесенны й сосной, 3 —  мохово
осоковые м икроландш аф ты , 4 — грядово-м очаж инны й комплекс,

5  — озера.

выделяю т застойные, с фильтрационным движением и проточные.
Н а-рис. 147 представлен один из участков болотного массива 

с характерной болотной гидрографической сетью и расчлененным 
микрорельефом.

§ 211. Типы болот и болотных микроландшафтов

По характеру преобладаю щ его водно-минерального питания, 
условиям залегания по отношению к рельефу и преобладаю щ ему 
составу растительности болота подразделяю т на три основных

415



экологических типа: евтрофные (низинные), мезотрофные (пере
ходные) и олиготрофные (верховы е). Эта классификация получила 
широкое распространение.

Н и з и н н ы е ,  или е в т р о ф н ы е ,  болота располагаю тся в по
ниженных частях рельефа. Поверхность низинных болот обычно 
вогнутая или плоская. В питании этого типа болот, помимо атм о
сферных осадков и стока поверхностных вод с окруж аю щ их суходо
лов, большую роль играю т грунтовые воды и воды речных разливов, 
относительно богатые минеральными солями. Обогащенность пи
тающ их вод солями позволяет произрастать на низинных болотах 
относительно требовательной к условиях питания евтрофной болот
ной растительности, представителями которой являю тся ольха чер
ная, береза, гипновые зеленые мхи и некоторые виды травяной р ас
тительности: осоки, хвощи, вейники, тростники и др.

В е р х о в ы е ,  или о л и г о т р о ф н ы е ,  болота питаются глав
ным образом атмосферными осадками, в связи с этим они наиме
нее богаты питательными минеральными солями. В составе расти
тельности преобладаю т не требовательные к  пище представители 
олиготрофной растительности: сфагновые мхи, кустарнички, вереск, 
багульник, водянка, подбел, касандра, клю ква, пушица, шейхцерия.

Классификация основных групп

Экологические Зольность Кислотность

типы
субстрата, 

в % от веса субстрата

растительности твердой фазы pH лесные травяно-лесные

Евтрофный 5— 18

Мезотрофный 4—5

Олиготрофный 2—4

5 ,5 —7 ,5

4 ,5 —5,5

3 ,5 —4,5

Ольшаники, 
березняки, 
ельники, 
сосняки ни
зинные, ив
няки

Древесные
переходные

Сосново-ку-
старничковые

Древесно-осо
ковые, дре
весно-трост
никовые

Древесно-осо
ковые пере
ходные

Сосново-пуши-
цевые
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из древесных пород угнетенная сосна. Сплошной мощ,ный ковер 
из сфагновых мхов является характерной чертой для большей части 
верховых болот. Н арастание мхов и ,накопление торф а идут быстрее 
в центре болота, чем на его периферии, где процессы разлож ения 
происходят быстрее в связи с более интенсивным водообменом. 
По этой причине поверхность верховых болот приобретает выпук
лый характер. В некоторых случаях центральные части болота воз
выш аю тся над  периферийными до 7— 8 м.

П е р е х о д н ы е ,  или м е з о т р о ф н ы е ,  болота по характеру 
растительности и степени минерализации питаюш,их их вод зани
мают промежуточное положение меж ду низинными и верхо
выми.

В настоящ ее время на основании более детального изучения бо
лотных массивов предлагается (Е. А. Галкиной, К. Е. Ивановым 
и др.) более общ ая л а н д ш а ф т н о - г е н е т и ч е с к а я  к л а с 
с и ф и к а ц и я  б о л о т .  Основой ее являю тся геоморфологические 
условия залегания болотных массивов в макро- и мезорельефе суши 
той или иной климатической области и стадии их развития, от кото
рых зависит их современное состояние, структура и свойства.

Таблица 29
болотных микроландшафтов

М и к р о л а н д ш а ф т ы

древесно
моховые травяные

мохово
травяные комплексно-моховые

Древесно- Хвощовые, Осоково-
осоково- тростни гипновые
гипновые. ковые, низинные,
Древесно- тростни осоково
осоково ково-осо сфагновые
сфагновые ковые,

осоковые
низинные

Древесно Шейхцерие- Сфагново
сфагновые вые пере осоковые
переход ходные. переход
ные осоковые

переход
ные

ные

Сосново Пушицевые Сфагново-
сфагновые пушицевые

Гипновые, низин
ные, сфагновые 
низинные

Гипновые пере
ходные, сфагно
вые переходные

Сфагнум-фуско- 
вые, сфагново- 
кустарничковые, 
облесенные сос
ной

Низинные грядово- 
мочажинные 
комплексы

Аапа-комплексы

Грядово-мочажин
ные комплексы, 
грядово-озер- 
ково-мочажин- 
ные комплексы, 
грядово-озерко
вые комплексы, 
озерково-моча- 

. жинные комп
лексы, остров- 
ково-мочажин- 
ные комплексы
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Болота подразделяю тся на: 1) б о л о т н ы е  м а с с и в ы  в о 
д о р а з д е л ь н ы х  и м е ж д у р е ч н ы х  п р о с т р а н с т в  и 
2) б о л о т н ы е  м а с с и в ы  р е ч н ы х  д о л и н  и о з е р н ы х  
к о т л о в и н .

В первой группе выделяю тся болота водораздельны е плакорного 
залегания, водораздельно-склоновые плакорного залегания и бо
лота котловинного залегания.

В торая группа подразделяется на болота террасные и притер
расные, болота пойменного залегания и речных плёсов, болота ста- 
роречий. Приуроченность болотного массива к тому или иному эле
менту рельеф а определяет водное питание, направление стекания 
воды с болотного массива, форму рельеф а самого массива и очер
тания его в плане. Основной классификационной единицей является 
тип изолированного болотного массива, или т и п  м е з о л а н д -  
ш а ф т а, выделяемый по условиям залегания этого массива и ста
диям развития.

К аж ды й тип болотного массива представляет собой ту или иную 
ф азу  последовательного стадийного развития изолированного бо
лотного массива из одного, первичного очага заболачивания. Основ
ных ф аз развития три: первая ф аза характеризуется теми чертами, 
которые свойственны низинным (евтрофным) болотам; вторая — 
переходным (мезотрофный) и третья — верховым (олиготрофным). 
К аж д ая  ф аза  развития обладает устойчивыми общими чертами з а 
кономерного распределения по территории болотного массива р а з 
личных типов б о л о т н ы х  м и к р о л а н д ш а ф т о в .  Они пред
ставляю т собой участки, однородные по характеру  растительного 
покрова, микрорельефу поверхности, физическим свойствам верх
них горизонтов торфяной залеж и, и характеризую тся одинаковым 
водным режимом.

Каж ды й болотный микроландш аф т получает наименование в со
ответствии с названием растений-эдификаторов, входящих в расти
тельную ассоциацию S и растений-доминантов в порядке убывания 
их значимости, например: сосново-кустарничковые, сфагново-пуши- 
цевые. В условиях резко расчлененного микрорельефа и чередова
ния понижений и повышений выделяю тся к о м п л е к с н ы е  
м и к р о л а н д ш а ф т ы ,  например: грядово-мочажинные и озерко- 
во-мочажинные. К лассификация основных групп болотных микро
ландш афтов приводится в табл. 29.

С гидрологической точки зрения выделение болотных микро
ландш афтов и изучение физических свойств верхнего слоя торфяной 
залеж и  и некоторых гидрологических характеристик типичных мик
роландш афтов имеют большое практическое значение. К ак пока
зали исследования, для однотипных микроландш афтов верховых 
болот характерны  определенные коэффициенты фильтрации торфя-

* Растительной ассоциацией, или фитоценозом, в ботанике называется опре
деленное сочетание различных видов растений, произрастающих на данном уча
стке территории совместно, которое повторяется в сходных или одинаковых 
условиях местообитания.
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ной залеж и, их изменения с глубиной, среднее расстояние уровня 
грунтовых вод от поверхности болота, уклоны поверхности. Это 
обстоятельство позволило К. Е. И ванову разработать  метод расчета 
элементов водного баланса — стока и испарения, а такж е колебаний 
уровня грунтовых вод с отдельных болотных микроландш афтов 
и в целом с болотного массива.

В зоне избыточного увлаж нения умеренного клим ата образова
ние болот возможно в условиях разны х элементов рельефа. Болот
ные массивы могут находиться в любой из трех стадий развития. 
В зоне недостаточного увлаж нения зональным признаком в распо
ложении болот является их приуроченность лиш ь к речным доли
нам и озерным котловинам, поскольку главным питанием их явля
ется приток поверхностных и грунтовых вод, а не атмосферные 
осадки. Конечными ф азам и  развития болотных массивов этой зоны 
могут быть первая и вторая. О бразование выпуклой формы бо
лотного массива, свойственной третьей фазе, физически невоз
можно, так  как  осадков в этой климатической зоне вы падает 
меньше величины испаряемости.

Г Л А В А  48. ВОДНЫЙ И ТЕПЛОВОЙ РЕЖ ИМ БОЛОТ 

§ 212. Водное питание и водный баланс

К ак видно из сказанного выше, болота могут иметь несколько 
источников питания: атмосферные осадки (дож дь и снег), вы па
даю щ ие непосредственно на поверхность болота; грунтовые воды, 
питающие торфяную  залеж ь; поверхностные воды, стекаю щ ие с бо
лее повышенных участков, окруж аю щ их болото; речные и озерные 
воды, поступающие на болото во время разлива. П реобладание того 
или иного вида питания определяется климатическими условиями, 
а такж е зависит от рельеф а окруж аю щ ей местности и формы по
верхности самого болотного массива.

При выпуклых болотных массивах умеренного климатического 
пояса, расположенных на водоразделах, вся площ адь болота пита
ется исключительно атмосферными осадками. При водораздельно
склоновом залегании некоторое значение приобретает сток поверх
ностных вод, поступающий к болотному массиву извне с более 
повышенных участков суходола. Если болота расположены в котло
винах и впадинах, то для них дополнительным источником питания 
являю тся грунтовые воды, которые при выпуклой форме болота пи
таю т лиш ь края болотного массива на контакте его со склонами 
котловины.

В зонах неустойчивого и недостаточного увлаж нения большую 
роль в питании болотных массивов играю т грунтовые воды, по
скольку болота здесь приурочены только к котловинам и пониже
ниям. Д ля  пойменных и притеррасных болотных массивов большое 
значение в питании имеют речные или озерные воды.
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в  расходной части водного баланса болот больш ая часть прихо
дится на суммарное испарение, меньш ая — на сток с болот.

Д л я  характеристики соотношений элементов водного баланса 
верховых болот можно привести данные К. Е. И ванова, относяш.и- 
еся к болотным водосборам северо-запада европейской части СССР. 
Источником питания их являю тся осадки. В результате многолет
них экспериментальных исследований установлено, что в теплую 
половину года (май—октябрь) в расходной части водного баланса 
на долю стока приходится около 20% , на испарение около 80%. 
П реобладаю щ ая часть испарения приходится на май—июль. В это 
время расход воды на испарение чащ е всего превыш ает атмосф ер
ные осадки, что происходит за  счет уменьшения запасов воды в бо
лотном массиве (рис. 148). Сток с болот в летний период (июнь-— 
август) мал и составляет примерно 5% величины испарения. Сток

60 W  20 
Приход

20 40 60
Расход

ЮОмм

Рис. 148. Соотношение элементов водного баланса болотного 
водосбора за летнее полугодие (по К. Е. Иванову).

/  — количество осадков, в том числе осадки, затраченн ы е на пополне
ние зап асов воды в болоте (2); 5 — испарение, в том числе за  счет 

уменьш ения зап асов  воды в болоте (4)\  5 — сток.

с болот преобладает в зимне-весеннее полугодие, когда он состав
ляет около 75% годовой суммы, причем на время снеготаяния 
(апрель) приходится больш ая часть этой величины. Пополнение 
запасов воды происходит с августа вплоть до зам ерзания болота. 
Зимой наблю дается расходование их в результате малоинтенсив
ного, но длительного стока с болот.

Суммарное испарение и режим испарения с различного типа бо
лот и болотных микроландш афтов неодинаковы.

И спарение с болотных массивов определяется притоком тепло
вой энергии к их поверхности, составом растительного покрова 
и близостью залегания грунтовых вод. Установлено (В. В. Романов 
и др .), что в условиях избыточного увлаж нения лесной зоны с ни
зинных болотных микроландш афтов испарение несколько больше 
(в среднем на 3— 10% ), чем с верховых болотных м икроландш аф 
тов. И спарение с верховых болотных микроландш афтов в пределах 
64—66° с. ш. за  вегетационный период колеблется от 300— 325 до 
375—425 мм. Таким образом, испарение с верховых болот лесной
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зоны несколько больше, чем с незаболоченных территорий, но р аз 
личия невелики и находятся в пределах точности современных ме
тодов определения и расчетов этой величины. Ю жнее расход на ис
парение с болот заметно превыш ает испарение с незаболоченных 
пространств.

По сравнению с озерами величина испарения с верховых и 
низинных болот лесной зоны меньше; д ля  верховых м икроландш аф 
тов на 35—50% , для низинных на 30—40%- Это соотношение изме
няется в течение лета; в первую половину испарение как  с верхо
вых, так  и с низинных болот значительно больше, чем с озер, а н а
чиная с августа меньше, что объясняется как  различием тепловых 
свойств торфяной массы и воды и различием теплообмена болота 
и озера, так  и повышенной транспирацией растительного покрова 
болота в первой половине лета. Резкое снижение испарения с болот 
во вторую половину лета связано с понижением уровня грунтовых 
вод. Расчет испарения с болот в настоящ ее время осущ ествляется 
по разработанной в ГГИ формуле

(171)

где Z  — испарение в мм/мес; — радиационный баланс в кал/см^; 
а —-коэффициент, зависящ ий от типа болотного микроландш афта 
и периода вегетации.

§ 213. Д виж ение воды в болотах

Количество воды, содерж ащ ееся в естественных болотных масси
вах, колеблется от 87 до 97% по отношению к весу торфяной массы. 
И з этого количества преобладаю щ ая часть ее находится в связан 
ном состоянии в виде внутриклеточной, адсорбированной, химиче
ски связанной и капиллярной влаги. С вободная вода заклю чена 
в крупных капиллярах  и некапиллярных порах и пустотах торфа. 
Кроме того, она сосредоточена в руслах болотных ручьев и речек, 
озерках, топях, внутризалеж ных водяных линзах и водных прослой
ках в торфе.

Д виж ение воды осущ ествляется в основном путем фильтрации 
в растительном очесе и в торфяной залеж и  в направлении гради
ента напора либо путем свободных потоков по поверхности болота 
и внутри залеж и  по водоносным ж илам . Болотный массив в отноше
нии водопроницаемости представляет собой крайне неоднородную 
среду. Верхний его слой, сложенный живым растительным покровом 
и моховым очесом, обладает очень высокой водопроводимостью 
по сравнению с водопроводимостью основной массы торфяной з а 
леж и, особенно ее нижних горизонтов. Экспериментальными иссле
дованиями установлено, что в слое толщиной 1— 1,2 м коэффициент 
фильтрации уменьш ается с глубиной в тысячи и десятки тысяч раз. 
Особенно резкие изменения коэффициента фильтрации происходят 
в слое до 40 см от поверхности мохового покрова (рис. 149). Бы ст
рое убывание водопроницаемости с глубиной в этом слое связано 
с уплотнением и различной степенью разлож ения растительных
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остатков, что приводит к уменьшению разм ера пор. В сильно р азло
женных торф ах (до 55—65% ) коэффициент фильтрации падает до 
миллионных долей сантиметра в секунду. Таким образом, торф 
с высокой степенью разлож ения по условиям водопроводимости 
приближ ается к глинам. Водопроводимость торфа меняется и от бо
танического состава.

В верхних слоях болотного массива, примерно до глубины 0,8— 
I м, влаж ность торфа периодически меняется в связи с колеба
ниями в этом слое уровня грунтовых вод. П ериодическая аэрация 
верхнего слоя обусловливает в нем высокую активность биологиче
ских процессов. Это дало основание выделить верхний слой болота 
в особый а к т и в н ы й ,  д е я т е л ь н ы й  с л о й. П од ним распола
гается и н е р т н ы й ,  нижний слой. Он отличается малой водопро
ницаемостью, постоянством количества воды, отсутствием доступа

О 10 20 30 40 50 во 70 80 90 100 Къ см /с

20 30
~ I '»

40 50 60 70 Kz си  1с

эксперим ентальны е точки; а  — мочаж ины  
сф агново-пуш ицевы е, б — сф агновик пушице- 

вый.

Рис. 149. Кривая изменения коэффициента фильтрации в дея
тельном слое различных микроландшафтов болота (по 

К. Е. Иванову).

воздуха и отсутствием аэробных микроорганизмов, способствующих 
образованию  торфа. Границей между активным и инертным слоями 
служит среднее положение минимального уровня грунтовых вод 
в болотном массиве.

В ысокая водопроводимость активного слоя болота по сравнению 
с инертным слоем обусловливает его особую роль в гидрологических 
процессах. Вследствие больших величин коэффициента фильтрации 
в активном слое выпадаю щ ие на болото дож ди не задерж иваю тся 
на поверхности, а быстро просачиваю тся до уровня грунтовых вод. 
Поэтому стекания воды по поверхности болот, как  правило, не н а
блю дается. При большом количестве осадков и во время снеготая
ния уровень грунтовых вод поднимается и стоит вблизи поверхно
сти болота. В хорошо фильтрующих слоях очеса начинается боко
вой подповерхностный сток.

Скорость фильтрации воды в болоте, согласно закону Д арси, 
определяется коэффициентом фильтрации и уклоном поверхности 
грунтовых вод. В условиях естественных болотных массивов уклоны 
поверхности грунтовых вод практически совпадаю т с уклонами по
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верхности болота. Величина их, как  правило, незначительна:
0,0001—0,005 (исклю чая горные болота на склонах). Несмотря 
на малы е уклоны, скорость горизонтальной фильтрации в самых 
верхних слоях болота достигает значительных величин (по данным 
К. Е. И ванова, до нескольких десятков и д аж е  сотен метров 
в сутки). Скорость фильтрации в инертном слое составляет всего 
1,7— 1,7 • 10“  ̂ см/сутки или максимум 6 м/год.

Таким образом, скорость горизонтального стекания воды с бо
лотных массивов путем фильтрации определяется главным образом 
водопропускной способностью деятельного слоя. Количество воды, 
пропускаемое деятельным слоем, огромно. Полевые наблю дения и 
расчеты показываю т, что весной за  сутки стекает с выпуклых болот 
слой воды до 10— 15 мм, или до 150 м^ с 1 га. Расход горизонталь
ного потока воды, фильтрую 
щейся через инертную толщу, 
ничтожен и составляет менее 
1% расхода, пропускаемого 
деятельным слоем.

Н аправления горизонталь
ных потоков воды в торфяной 
залеж и  следуют уклонам 'п о 
верхности болотного массива.
При котловинном залегании и 
выпуклой форме поверхности 
болота горизонтальная филь
трация направлена от цент
ральны х частей массива к пе
риферии. Эти воды вместе 
с поверхностными и грунтовы
ми водами, стекающ ими с су
ходолов в котловину, образую т 
вдоль границы болотного м ас
сива топи и ручьи. Воды по-

Рис. 150. Схема стекания вод на болот
ных массивах котловинного залегания, 

(по К. Е. Иванову).
а — выпуклое болото, б — вогнутое болото; 
/ — граница болота, 2 — линия водораздела, 

3 — ручьи.

следних отводятся в ручьи-водоприемники, вытекаю щ ие из болота 
(рис. 150). Если поверхность болотного массива вогнутая, движение 
воды в торфяной залеж и  направлено к центру.

§ 214. Основные закономерности колебаний уровней грунтовых вод

Грунтовые воды в болотных массивах залегаю т вблизи их по
верхности. Зеркало  грунтовых вод практически повторяет форму 
этой поверхности. В годовом ходе уровня верховых болот севера 
отчетливо вы раж ены  два максимума и два минимума. Первый, ве
сенний максимум практически совпадает с максимальной интенсив
ностью снеготаяния. Летом происходит снижение уровня за  счет 
резкого увеличения испарения. Осенью уровень повыш ается вслед
ствие сокращ ения испарения и увеличения осадков; зимой вновь 
наблю дается снижение уровня из-за прекращ ения атмосферного 
питания и фильтрации из деятельного слоя.
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ср ед н яя  глубина залегания зеркала грунтовых вод меняется от 5 
до 35—40 см. Уменьшение глубины залегания грунтовых вод проис
ходит по мере уменьшения густоты и высоты древостоя, смены ку- 
старничковой растительности травяной — в общ,ем, по мере умень
шения продуктивности фитомассы. Амплитуда колебания уровня 
грунтовых вод в различных микроландш аф тах болотных массивов 
в среднем составляет от 20—25 см до 1 м.

Таким образом, характерной особенностью реж им а грунтовых 
вод на болоте является то, что колебания уровня в различных точ
ках болотного массива происходят практически синхронно, однако 
средний уровень и амплитуда колебания различны в отдельных 
микроландш афтах. Такой характер колебаний является следствием 
различных условий испарения с этих микроландш афтов и различ
ной степенью уплотненности сухого вещ ества в деятельном 
слое.

Эти закономерности позволяю т по составу растительности су
дить о средних уровнях грунтовых вод и амплитуде колебаний их 
в различных частях болотных массивов.

§ 215. Влияние болот на речной сток

Вопрос о гидрологической роли болот, влиянии их на речной 
сток привлекал внимание многих исследователей. Ещ е совсем не
давно вы сказы вались разны е мнения ло этому вопросу. Обосно
ванное решение этой проблемы стало возможным благодаря р аз
витию теоретических представлений о процессах, происходящих на 
болотах, подкрепленных специальными исследованиями на болот
ных массивах.

П ри выяснении гидрологической роли болот и влияния их на 
сток рек следует исходить как  из общих характерны х гидрологиче
ских свойств, присущих болотам вообще, так  и из специфических 
особенностей, свойственных различным типам болот. Помимо этого, 
следует учитывать принадлежность болот к той или иной климати
ческой зоне. В связи с этим на вопрос о гидрологической роли болот 
не может быть дан один общий ответ.

Общими свойствами, характерны ми для болот и оказываю щ ими 
влияние на сток с них, являю тся: повышенная возможность испаре
ния по сравнению с окружаю щ ими суходолами, сравнительно м а
лый объем воды, участвующей во внутригодовом влагообороте, по 
отношению к общему количеству воды в болоте и плохая водоотдача 
в меженные периоды как  следствие различий в водопропускной спо
собности деятельного и инертного слоев торфяной залеж и  болотного 
массива. К  специфическим особенностям болот различного типа, 
оказываю щ им влияние на формирование стока с них, относятся 
преж де всего источники питания, разны е для различных типов бо
лот, и содерж ание внутри болотных массивов свободных объемов 
воды (озера, мочажины).

К ак указы валось, на моховых участках верховых болот весной 
снеговые воды не стекаю т по поверхности мерзлого слоя болот,
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а фильтруются до уровня грунтовых вод и аккумулирую тся в верх
нем слое. Стекание их осущ ествляется путем фильтрации в дея
тельном слое. Поверхностный сток, по крайней мере в начальны е 
ф азы  снеготаяния, отсутствует и мож ет появиться лишь в случае 
подъема зеркала грунтовых вод до уровня поверхности болота и 
выше него. Это явление не наблю дается на верховых участках бо
лот. Скорость фильтрационного потока в деятельном слое велика*, 
поэтому весенние паводки в ручьях, вытекаю щ их из верховых бо
лотных массивов, характе'ризуются крутыми подъемами уровней 
и часто большими максимальными расходами. М одули м аксим аль
ного стока талы х вод, по данным К. Е. И ванова, для малы х болот
ных водосборов Новгородской, Л енинградской областей и Эстон
ской С С Р достигаю т в среднем 90— 150 л /(с -к м 2 ), ^ g отдельные 
годы и более. Величины модулей максимального стока в этих райо
нах на незаболоченных речных водосборах одинаковой площ ади 
выше примерно на 30—40%.

Горизонтальное стекание воды с болотного массива мож ет про
долж аться лиш ь до тех пор, пока не истощ атся запасы  свободной 
воды в деятельном слое, т. е. до тех пор, пока уровни грунтовых 
вод находятся в пределах этого горизонта. П ри снижении уровней 
грунтовых вод до инертного слоя и последующем их падении сток 
с болотного массива практически прекращ ается. П ри хорошо р а з 
витой гидрографической сети на болоте вероятность падения стока 
до нуля меньше. Болотные ручьи, речки, болотные топи оказы ваю т 
известное влияние на сток с болот, вы равнивая его, но оно не очень 
велико. Полное прекращ ение стока с верховых болот возможно как  
в зимний, так  и в летний меженные периоды. Д альнейш ие исследо
вания этого вопроса К. А. Клюевой и данные анализа материалов 
наблюдений на болотно-гидрологических станциях подтвердили, что 
минимальные средние месячные модули стока уменьш аю тся с уве
личением заболоченности бассейнов, причем заметное снижение их 
наблю дается при заболоченности свыше 50% и особенно тогда, 
когда болота не содерж ат большого объема свободной воды. Д о ж 
девые осадки, выпадаю щ ие при уровнях грунтовых вод, располо
женных ниже деятельного слоя, аккумулирую тся в болоте и не 
даю т стока. Д л я  возобновления его необходимо, чтобы уровни грун
товых вод достигали этого слоя.

Воды, поступающие в низинные болота зон неустойчивого и не
достаточного увлаж нения, в значительной части расходую тся на 
испарение (например, с низинных болотных массивов ю га Б ар аби н 
ской низменности). Выполняя, по существу, функцию испарителей 
в этих районах, низинные болота при большом их распространении 
на водосборе способствуют существенному снижению речного стока. 
О днако в ряде случаев сток с водосборов, на которых распростра
нены низинные болота, оказы вается выше и устойчивее по сравне
нию с водосборами, лишенными болот. В этих случаях повышенный 
сток с низинных болот, как  и повышенный сток рек, является след
ствием одной общей причины — повышенного грунтового питания. 
Примером мож ет служить сток некоторых рек Полесья.
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Таким образом, влияние болот на сток рек не однозначно. В зоне 
достаточного и избыточного увлаж нения болота практически не 
оказы ваю т влияния на норму годового речного стока; они снижают 
максимальный и минимальный сток. Крупные болотные массивы, 
в которых значительные площ ади заняты  озерами и озерно-моча- 
жинными комплексами, способствуют регулированию речного стока. 
Н аличие болотных массивов в районах недостаточного увлаж нения 
способствует снижению речного стока по сравнению с незаболочен- 
лыми водосборами, и тем сильнее, чем в более теплых и засуш ли
вых областях располагаю тся речные бассейны.

§ 216. Термический режим, зам ерзание и оттаивание болот

Периодические изменения температуры в болотных массивах, 
т а к  ж е как  и в минеральных грунтах, соответствуют изменению теп
лообм ена в толщ е торфяной залеж и. Амплитуда колебаний темпе
ратуры , время наступления максимумов и минимумов ее на болотах 
и почво-грунтах неодинаковы. Они зависят от различий водно-теп
ловы х свойств этих сред. Теплоемкость и теплопроводность торф я
ной залеж и  как  трехфазной системы (органическое вещество, вода 
и воздух) зависят от объемного соотношения ее составляю щ их и их 
теплоемкости и теплопроводности. Тепловые свойства торфяной 
залеж и  ниже уровня грунтовой воды почти не меняются. В деятель
ном слое в связи с колебанием уровня грунтовой воды и измене
нием влажности торф а в этом слое теплоемкость и теплопровод
ность меняются не только во времени, но и в пространстве при пере
ходе от одного микроландш аф та к другому. Н а топях и сильно 
обводненных участках теплопроводность и теплоемкость больше по 
сравнению , например, со сфагново-кустарничковыми микроланд
ш аф там и, особенно в летний период, но меньше, чем для минераль
ных почво-грунтов. Обобщенные данны е по тепло-физическим свой
ствам болот, их температуре и зам ерзанию  приведены в работе 
С. А. Чечкина.

Суточный ход температуры  в деятельном слое отчетливо заметен 
д о  глубины 15—25 см, годовой — до глубины 3—3,5 м; на глубинах 
■более 35—40 см и более 4— 5 м соответственно суточные и годовые 
колебания температуры затухаю т.

Амплитуды суточных и годовых колебаний температуры в бо
лотных массивах зависят от увлажненности и по сравнению с мине
ральными грунтами меньше. М аксимальны е амплитуды летних тем
ператур на поверхности моховых болот достигаю т 50— 60° С; в от
дельные ясные ночи в северо-западных районах на поверхности 
болота, исклю чая сильно обводненные участки и топи, возможны 
заморозки.

Зам ерзание болотных массивов обычно начинается через 12— 
17 дней после устойчивого перехода температуры воздуха через 
€ °С  к отрицательным величинам. Н аиболее интенсивно пром ерза
ние торфяной залеж и  происходит до образования устойчивого 
снежного покрова высотой 5— 10 см.
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в  пределах болотных массивов интенсивность нарастания м ерз
лого слоя и его толщины неодинакова. В этом проявляется влия
ние различий в растительном покрове, рельефе, влаж ности и тем
пературе деятельного слоя болота, а такж е высоты и плотности 
снежного покрова. Так, средняя многолетняя толщ ина мерзлого 
слоя к концу зимы на грядах грядово-мочажинного комплекса 
в болотных массивах северо-запада ЕТС почти в 1,5 р аза  больше, 
чем в мочажинах. Общее промерзание на повышениях микрорель
еф а всегда больше, чем в понижениях. Н аибольш ая средняя мно
голетняя толщ ина мерзлого слоя характерна для крупнобугристых 
торфяников (60— 65 см ). В пределах ЕТС толщ ина мерзлого слоя 
неосушенных болот увеличивается в 1,5—2 р аза  в направлении с з а 
пада на восток в соответствии с понижением зимней температуры 
воздуха и увеличением продолжительности холодного периода.

По сравнению с минеральными почво-грунтами толщ ина м ерз
лого слоя торфяной залеж и  на 25—40% меньше. О ттаивание д ея
тельного слоя в различных болотных микроландш аф тах происходит 
такж е неодновременно.

Изучение тепловых свойств болотных массивов, их промерзания 
и прочности мерзлого слоя болот в последние годы приобретает все 
больш ее значение в связи с интенсивным хозяйственным освоением 
заболоченных территорий и необходимостью прокладки на них зим 
них дорог.

§ 217. Распространение болот, их изучение и значение 
для народного хозяйства

О бщ ая площ адь, заним аем ая болотами и заболоченными зем 
лями на земном ш аре, по Н. Кацу, оценивается не менее чем 
в 350 млн. га. Н аибольш ее количество болот находится в Азии, 
много их в Европе и Северной Америке. Н а других континентах бо
лота имеют более ограниченное распространение.

В СССР, по данным Государственного гидрологического инсти
тута, общ ая площ адь болот составляет около 210 млн. га 
(2,1 млн. км^), что соответствует примерно 9,5% всей территории. 
И з этого количества на европейскую часть ССС Р приходится около
0,6 млн. км^, или 12% площ ади этой территории, на азиатскую  — 
1,5 млн. км^, или около 9% .

Наибольш ей заболоченностью  характеризую тся зоны тундры и 
тайги. В зоне тундры заболоченность местами достигает 50% . П ре
обладаю т болота с малой мощностью торф а и заболоченные земли. 
Характерны ми д ля  этой зоны, особенно д ля  лесотундры, являю тся 
бугристые болота. Заболоченность в зоне тундры уменьш ается с з а 
п ада на восток вследствие усиления континентальности климата 
в этом направлении и перехода к горному рельефу на северо-во
стоке Сибири.

В зоне тайги сосредоточено около 80% всех торфяных болот 
СССР. Ш ирокое распространение имеют здесь верховые сфагновые 
болота. Больш ой заболоченностью  в зоне тайги в европейской
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части отличаются средняя и северная К арелия, Вологодская и. 
Л енинградская области, где она достигает 40% .

В азиатской части этой зоны исключительно высокой заболо
ченностью характеризуется Западно-С ибирская низменность. Здесь, 
сосредоточены наиболее крупные массивы болот, они охваты ваю т 
территорию в миллион квадратны х километров, причем заболочен
ность местами доходит до 70% . Во многих районах не заболочены: 
только узкие пространства вдоль рек. К  востоку от Западно-С ибир
ской низменности заболоченность таежной зоны резко снижается! 
по той ж е причине, что и в тундровой зоне.

В зоне смешанных лесов болота распространены крайне нерав
номерно. Н аибольш ее их количество приурочено к краевым частям: 
четвертичного оледенения. Н а северо-западе преобладаю т верховы е 
болота, к югу и юго-востоку растет количество низинных. Н аиболь
ш ая заболоченность в этом районе свойственна ю го-западу, в осо
бенности Полесью (бассейны рек П рипяти, нижнего течения Д есны  
и отчасти Верхнего Д непра). В П олесье преобладаю т низинные- 
травяны е болота. Высокой заболоченностью в этой зоне отличаю тся 
такж е М ещ ерская и П риветлуж ская низины.

Высокой заболоченностью характеризуется и зона широколист
венных лесов Д альнего Востока. Здесь болота распространены и н а  
междуречьях и в выположенных долинах рек («падях»), особенна 
в нижнем течении Амура.

В зоне лесостепи болота приурочены большей частью к речным 
долинам и озерным котловинам. Болота этой зоны почти исключи
тельно низинного типа.

Ю жнее, в зонах степей, полупустынь и пустынь, болота редки. 
Их можно встретить лиш ь в поймах и дельтах больших рек.

В горах крупных болотных массивов нет. Они встречаю тся 
в виде отдельных вкраплений на пологих склонах и высокогорных, 
плоскогорьях, в местах обильного выхода грунтовых вод.

Обилием болот отличаются Рионская и Талы ш ская низмерностк 
в субтропической зоне.

Разносторонние исследования с целью освоения болот произво
дятся многими научно-исследовательскими институтами, опытными 
болотными станциями и опорными пунктами.

П ри изучении болот применяются как  стационарные, так  и экс
педиционные исследования. При экспедиционном исследовании ши
роко используется аэрофотосъемка. Гидрологическое деш иф рирова
ние аэрофотоснимков позволяет составить карту болотного массива 
и получить представление о нем с большей подробностью, чем по 
картам , составленным по наземным съемкам. В частности, аэроф о
тоснимок позволяет выделить на болоте различны е микроланд
шафты и наметить пути стекания вод с него, что весьма важ но при 
изучении стока с болот.

Специальные гидрологические болотные станции изучают вод
ный и тепловой режим болот. В программу их работы  входят наблю 
дения за  уровенным режимом грунтовых вод болота, стоком и ист 
парением с болот, температурным режимом, тепловым балансом,
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зам ерзанием  и оттаиванием болот. М атериал этих исследований по- 
-зволил сделать некоторые обобщ ения, разработать  метод расчетов 
гидрологического реж им а. Необходимость в такого рода обобщ е
ниях и расчетах диктуется практикой и все расш иряю щ имся освое
нием и осущением болот и использованием торфяной залеж и.

В соответствии с планами развития народного хозяйства СССР 
проводились и проводятся осушение и освоение болот и заболочен
ных земель на сотнях тысяч гектаров на северо-западе, в централь
ных районах РС Ф С Р (М ещ ерская низменность), в Сибири и на 
Д альнем  Востоке, в Белорусской и Украинской С СР, в П рибалтике. 
Н аибольш ие площ ади сплошного осушения приходятся на район 
П олесской низменности, Д ирективами XXIV съезда КП СС к 1975 г. 
предусматривается осушение переувлажненных и заболоченных зе
мель в зонах избыточного увлаж нения на площ ади 5 млн. гектаров, 
в  том числе в РС Ф С Р на площ ади 0,8 млн. гектаров и в Белорус
ской С С Р на площ ади 1,1 млн. гектаров.

Осушение заклю чается в искусственном снижении уровня грун
товых вод на болотах, которое приводит к изменению соотношения 
элементов водного баланса и перераспределению  стока. Это дости
гается созданием искусственного дренаж а. В практике мелиоратив
ны х работ осушение болот осущ ествляется с помощью системы от
крытых осушительных канав или закры ты х дрен («кротовин»). 
Воды, притекаю щ ие на болото извне, перехватываю тся «нагор
ными» канавами. В отдельных случаях в субтропиках снизить уро
вень можно посадкой эвкалиптов, обладаю щ их большой транспи- 
рационной способностью, в сочетании с кальм атаж ем .

Осушенные болота представляю т огромную ценность для народ
ного хозяйства. Н а осушенных низинных болотах развивается высо
копродуктивное сельское хозяйство: болота засеваю т кормовыми, 
зерновыми, овощными культурами и т. п. Н аиболее высокие урожаи 
получаю т при создании осушительных систем двойного действия: 
действующих как  дренаж ны е устройства в периоды избы тка влаги 
и как увлаж няю щ ие (орош ающие) в периоды ее недостатка.

Торфяные болота служ ат источником топлива для промышлен
ности и электростанций. В насгоящ ее время торф широко использу
ется в качестве удобрения, подстилки для скота, как строительный 
материал и сырье для химической переработки (битум, ам м иак 
и др .).



Л Е Д Н И К И

Г Л А В А  49. ЛЕДНИКИ И ИХ ГИДРОЛОГИЧЕСКОЕ  
ЗНАЧЕНИЕ

§ 218. Снеговая линия как граница области 
с положительным балансом снега

Н а поверхности земного ш ара всегда можно найти такое со
четание климатических условий, при котором среднее годовое ко
личество осадков, выпадаю щ их в твердом виде, равно убыли их 
на таяние и испарение. Эта граница, или уровень нулевого баланса 
прихода-расхода твердых осадков, который обусловлен взаим о
действием клим ата и рельефа, назы вается с н е г о в о й  г р а н и ц е й  
или с н е г о в о й  л и н и е й .  Н иж е снеговой границы приход снега 
меньше расхода; выше, наоборот, приход превыш ает расход. Это 
превышение наблю дается до некоторой высоты, в пределах хионо- 
сферы, на верхней границе которой снова наступает равновесие. 
М еж ду этими двумя границами на земном ш аре располагается об
ласть, где возможно непрерывное накопление снега. В этой области 
и происходит образование ледников.

Б аланс накопления и расходования снега возможен при различ
ных комбинациях соотношений влаги и тепла. В областях с малым 
количеством осадков это равновесие мож ет быть достигнуто при 
малых расходах снега на таяние и испарение или при низких темпе
ратурах воздуха. При больших ж е количествах осадков и расход 
их долж ен быть большим для достижения равновесия. С ледова
тельно, при этих условиях равновесие может сущ ествовать при вы
соких температурах. Таким образом , высота снеговой границы з а 
висит от климата, а следовательно, и от рельефа. Распределение 
снеговой границы показано на рис. 151. В полярных областях она 
располож ена очень низко вследствие низких температур воздуха. 
В южном полуш арии вследствие океанического характера климата 
снеговая граница почти всюду располагается ниже, чем на таких 
ж е ш иротах в северном полуш арии, и ю жнее 62° ю. ш. леж ит на 
уровне моря. В низких ш иротах снеговая граница приподнята, при
чем наиболее высоко не на экваторе, а в субтропиках, что связано 
с сухостью воздуха и малым количеством твердых осадков в этих
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районах. Н а экваторе снеговая граница поднимается до 4400— 
4900 м, а в субтропиках — до 6400 м. В горных районах в северном 
полуш арии она ниж е на северных склонах, чем на южных. Так, н а
пример, в Д ж унгарском  А латау высота снеговой границы на се
верных склонах 3000 м, на южных 3500 м. При большом увлаж не
нии южных склонов это соотношение может быть иным. Больш ое 
значение имеет расположение горных склонов относительно дви
жения влаж ны х масс воздуха. Так, на окраинных хребтах Средней 
Азии снеговая граница располагается на высоте 3000—3600 м, 
в центральных частях поднимается до 5000—5500 м.

км

Рис. 151. Высота снеговой линии на разных широтах; разрез вдоль южно- 
амерш<анских и североамериканских Кордильер (по В. М. Котлякову).

I  — рельеф земной поверхности, 2 — области современного оледенения, 3 — снеговая
линия.

В области накопления снега постоянно происходит разгрузка 
накопивш ихся запасов. Она осущ ествляется двумя путями; образо
ванием ледников, переносящих массы льда ниже снеговой границы, 
где затем  лед  тает, и в результате схода лавин.

§ 219. Лавины

Л а в и н а м и  или с н е ж н ы м и  о б в а л а м и  назы ваю тся 
снежные массы, соскальзываю щ ие с наклонной поверхности гор
ных склонов и увлекаю щ ие за  собой новые массы снега. Л авины  — 
характерное явление в горных и приполярных районах, где уклоны 
больш е 15°, а мощность снега до 0,5 м и более. Причины возникно
вения лавин различны. Они могут возникнуть вследствие пере
грузки склонов снегом во время метели или в течение первых двух 
дней после снегопада, когда силы сцепления меж ду старым снеж 
ным покровом и новым снегом ничтожны. Т ак образую тся с у х и е  
л а в и н ы .  Во время оттепелей меж ду нижней поверхностью снега 
и подстилающ ей поверхностью мож ет образоваться водная см азка, 
что приводит к возникновению так  назы ваемы х м о к р ы х  л а в и н .

И ногда в нижних слоях снега создается горизонт разры хления.
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О бразование ледников связано с климатом и особенностями 
рельефа. Н акоплению  снега способствуют полые и слабовыпуклые 
формы рельеф а, горизонтальные площ ади. Крутые вершины с от
весными склонами, на которых снег не может держ аться, напротив, 
не способствуют возникновению ледников. Д л я  формирования лед
ников наиболее благоприятен морской климат с большим количе
ством осадков при достаточно длительном периоде с отрицатель
ными температурами. Сухой континентальный климат с малым 
количеством осадков и с ж арким  летом, наоборот, не благоприятен 
для процессов оледенения.

Л е д н и к о м ,  по С. В. Калеснику, назы вается естественная 
масса фирна и льда, обладаю щ ая постоянным собственным движ е
нием, располож енная главным образом на суше и образованная 
путем накопления и преобразования твердых атмосферных осадков. 
Ледники существуют длительное время, имеют определенную 
форму и значительные размеры . Зарож дение ледников происходит 
в области положительного снежного баланса. О бразовавш ийся 
глетчерный лед, придя в движение, достигает снеговой границы и, 
перейдя через нее, попадает в область отрицательного баланса, 
где происходит таяние льда. Таким образом, в каж дом  леднике 
существуют две характерны е области: о б л а с т ь  п и т а н и я  л е д 
н и к а ,  или ф и р н о в а я  о б л а с т ь ,  и о б л а с т ь  с т о к а ,  или 
я з ы к  л е д н и к а .  Граница между областями питания и стока 
назы вается ф и р н о в о й  л и н и е й .  У казанны е области наиболее 
отчетливо выраж ены  у горных ледников. Л едник при движении 
производит обработку склонов долины и дна своего лож а. Обломки 
горных пород, попадая на поверхность ледника, движ утся вместе 
с ним. Ч асть  этого м атериала сохраняется на поверхности и обра
зует п о в е р х н о с т н ы е  м о р е н ы ,  располагаю щ иеся в виде про
дольных валов на поверхности ледника. Ч асть м атериала проникает 
внутрь и образует в н у т р е н н ю ю  и н и ж н ю ю  м о р е н ы .

Н аиболее благоприятны условия накопления твердого матери
ала по краям  глетчера. Здесь с окруж аю щ их утесов скатываю тся 
камни или сползаю т шлейфы осыпей. М атериал этот, попав на лед
ник, тянется по обоим краям  ледника в виде гряд б о к о в ы х  м о 
р е н  (рис. 152).

Обломки горных пород на поверхности ледника разруш аю тся 
в результате морозного выветривания и под действием ветра; про
никнув в толщу льда, обломки стираются и некоторые из них об
разую т ледниковую «муку» — тонкие илистые частицы, характерны е 
для взвешенных наносов потоков, вытекаю щ их из ледников.

Весь моренный материал ледник выносит к своему концу и здесь 
в результате таяния льда нагром ож дает в виде вала — к о н е ч н о й  
м о р е н ы .

Главный источник питания ледника — т в е р д ы е  а т м о с ф е р 
н ы е  о с а д к и ,  непосредственно отлагаю щ иеся в области пита
ния. При некоторых условиях возможно участие в питании ледника

§ 221. Образование и режим ледников
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конденсации водяного пара. Дополнительными источниками пи
тания являю тся: н а р а с т а ю щ и е  о с а д к и  (иней, твердый налет, 
изм орозь), м е т е л е в ы й  п е р е н о с  снега и с н е ж н ы е  л а 
в и н ы .

В период наблюдений М еждународного геофизического года 
(1957— 1959 гг.) обнаружено, что изморозь имеет некоторое зн а 
чение в питании ледникового покрова центральных районов А нтарк
тиды, ледникового щ ита северного острова Новой Земли. Скопле
ния ее наблю даю тся в Альпах, в прибрежных горных цепях Аляски, 
в Г им алаях и т. д.

Рис. 152. Ледник Федченко.
На заднем плане — фирновая область, на переднем — средняя часть языка ледника. Видны 

трещины и поверхностные морены (черные полосы), боковые и срединные.

Н а явления метелевого переноса снега и снежные лавины как 
дополнительные источники питания ледников при определенных со
четаниях местных условий обращ аю т внимание гляциологи 
Г. К. Тушинский и В. М. Котляков. М етелевый перенос и лавины 
приводят к концентрации снега в вогнутых формах рельефа: ни
шах, карах, долинах, где как  раз существует больщинство горных 
ледников. К онцентрация метелевого снега в средних по разм ерам  
долинных ледниках составляет около 15% общей аккумуляции 
твердых осадков на них, а вклад  «лавинного» питания в общую 
аккумуляцию  обычно не превы ш ает 10% (В. М. Котляков, 1968 г.). 
М етелевый перенос на полярных ледниковых покровах (А нтарк
тиды и д р ). приводит к перераспределению  снега на их
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поверхности, отчасти способствует сносу снега в океан, и не 
влияет на аккумуляцию  его на ледниковом щите.

Расход вещ ества ледника происходит как  вследствие механи
ческих причин (выдувание снега в области питания, обвалы  концов 
язы ка), так  и путем абляции — таяния и испарения льда, по преи
мущ еству с его поверхности.

Изменение соотношений между приходной и расходной частями 
балан са вещ ества ледников приводит к изменению их размеров. 
При равенстве прихода и расхода вещ ества ледник находится 
в стационарном состоянии, при превышении прихода над расходом 
ледник увеличивается (наступает), при обратном соотношении убы 
вает (отступает). М ноголетние колебания ледников связаны  с из
менениями условий питания, т. е. отраж аю т изменения климата. 
 ̂ Величина абляции вы раж ается обычно в единицах слоя воды, 
стекающей с ледника и испаривш ейся с его поверхности. С уммар
ная величина абляции определяется, как  правило, величиной стаи- 
рания. И спарение обычно невелико (до 1—2 мм/сут), и не имеет 
существенного значения в водном балансе ледника.
О днако большие потери тепла на испарение по сравнению с т а я 
нием (скры тая теплота испарения 600 кал/г, или 25 • 10® Д ж /кг, 
плавление льда 80 кал/г, или 335* 10  ̂ Д ж /кг) приводят к тому, что 
сум марная абляция на ледниках заметно уменьш ается при возра
стании относительной доли испарения. Затраты  тепла на испарение 
повышены на ледниках континентальных районов (больш ая су
хость воздуха) по сравнению с морскими. В ледниковых районах 
морского климата, например в районах Субантарктики, на ледни
ках Баффиновой Земли, где в летний период часто повторяются 
туманы, наблю дается конденсация и ледники не теряют, а приобре
таю т некоторое количество тепла. Это количество летом становится 
существенным и достигает Vs всей суммы поступающего тепла 
(В. М. К отляков).

Основной источник тепла, расходуемого на таяние, — л у ч и 
с т а я  э н е р г и я .  О на составляет основную долю приходной части 
в уравнении теплового баланса поверхности ледника в период т а я 
ния. М еж ду величиной таяния и радиационным теплом (коротко
волновой радиацией) существует тесная зависимость, количест
венно вы раж енная уравнением прямой линии. Так, на основании 
исследований на ледниках Федченко и Зеравш анском  О. А. Д р о з
довым предложено следующее уравнение:

гш= 0 ,8 2 /? к+ 2 8 ,  (172)

где rw —  расход тепла на таяние в кал/(см^ • су т ) ; г — скрытая теп
лота плавления льда; w  — количество стаявш его льда в сантимет
рах; Rk — коротковолновая составляю щ ая радиационного баланса 
в к ал /(см ^ -су т).

С вязь между коротковолновой радиацией и величиной таяния 
наруш ается при низких тем пературах воздуха, а такж е при относи
тельно высокой температуре воздуха в условиях пасмурной погоды.

436



Последнее характерно для покровных ледников высоких широт, 
где таяние в основном происходит за  счет адвекции тепла.

При загрязнении льда моренными отложениями сначала вели
чина таяния растет, так  как  растет доля поглощенной радиации 
при уменьшении альбедо. Н о при сплошном слое морены, покры
ваю щ ей язы к ледника, таяние происходит за  счет молекулярного 
теплообмена через слой морены и интенсивность таяния снижается. 
Так, по наблю дениям на ледниках Федченко и Зеравш анском , су
точное таяние в открытой зоне ледника в ясную погоду достигает 
5—7 см (в слое воды ), а на участках, покрытых мореной толщиной

Рис. 153. Ледяной столб, покрытый каменной «шляпой», предохраняющей
его от таяния.

На заднем плане — морена. (Фото Д. П. Соколова.)

30—40 см, составляет 25—20% этой величины. Таяние льда прак
тически прекращ ается под моренным чехлом толщиной примерно
1 м (рис. 153). Влияние солнечной радиации на процессы таяния 
уменьш ается с высотой. Величина стаявш его слоя зависит от экс
позиции поверхности ледника, альбедо, закрытости ледника и др. 
Интенсивность таяния на южных склонах больше, чем на северных, 
на западны х больше, чем на восточных. Таяние под действием сол
нечной радиации зависит от времени суток, продолжительности 
освещения и облачности.

Зависимость интенсивности таяния о т  т е м п е р а т у р ы  
воздуха менее отчетлива. Температура воздуха имеет значение для 
таяния только в том случае, если она выше 0° С. П олож ительная
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тем пература воздуха усиливает результат действия солнечной р а 
диации. Эмпирическим путем установлена величина стаивания 
снега (льда) на Г  положительной температуры. Так, по данным 
разных исследователей (В. Л . Ш ульц, Н. Н. П альгов и др .), ве
личина стаивайия снега на горных ледниках на Г  положительной 
средней суточной температуры  воздуха равна 5— 6 мм, льда — 
7—9 мм (в слое во ды ).

Ф актическое суточное и сезонное стаивание колеблется в з а 
висимости от местных орографических условий, местных ветров 
(горно-долинных, ф ёнов), типа погоды, частоты выпадения осадков 

в период абляции и др. Так, наЦ ейском  леднике, по X. Закиеву, ве
личина суточного стаивания в условиях различной погоды менялась 
от 36 до 74 мм, на леднике Федченко в августе 1958 и 1959 гг., по 
данным экспедиции Л ГУ , от 20 до 74 мм, на Зеравш анском  лед 
нике в июле 1962 г. от 60 до 80 мм.

Величина годовой абляции составляет в среднем для ледников 
Альп около 2—3 м, на Ронском леднике на высоте 2560 м — по
рядка 3 м, на высоте 1810 м — около 11 м, на Зем ле Королевы 
Л уизы  (Гренландия) — около 1 м слоя воды (С. В. К алесник).

Ежегодные колебания концов ледников составляю т обычно не
сколько метров или десятки метров. Но бывают случаи и более 
значительных колебаний. Так, Больш ой Тихоокеанский ледник на 
Аляске за  один лиш ь 1911-12 г. отступил на 2292 м. Н а К авказе 
первая половина XIX столетия была временем последнего макси
мального развития ледников: снеговая линия тогда л еж ал а  на 
70—75 м ниже, чем современная (С. В. К алесник), с середины сто
летия наметилось отступание, прерываемое задерж кам и  и сравни
тельно небольшими наступаниями. Эти наступания (не всюду) от
мечены в 1877— 1887, 1907— 1914, 1927— 1933 гг. А. В. Ш нитников 
изучил колебания ледников Альп с начала ХУП столетия. Главный 
максимум оледенения был им отмечен в период 1845—-1856 гг. П о
следующие наступания были в 1880— 1894 и 1914— 1924 гг. С 1928 г. 
наметилось почти неуклонное отступание ледников.

В Средней Азии ледники наступали 'С начала XX столетия 
(1906— 1915 гг.). Это наступание отмечается многими исследова
телями (Р . Д . Забиров и др.) на фоне общего сокращ ения оледе
нения. Некоторые ледники, как, например, Зеравш анский, по ис
следованиям Л. К. Д авы дова, находятся в стадии отступания при
мерно с 1870 г., т. е. в течение последних 100 лет.

§ 222. Типы и распространение ледников

Р азличаю т два основных типа ледников — м а т е р и к о в ы е  и 
г о р н ы е .  Главную  роль в ландш афтной оболочке Земли играют 
материковые ледники, или ледниковые щиты, примером которых 
могут служить ледниковые щиты Антарктиды и Гренландии. Ти
пичные ледниковые щиты отличаю тся огромными разм ерам и, пло- 
ско-выпуклой формой, не зависящ ей от рельефа местности, погре
бенной под ледниковым покровом. Н акопление снега происходит
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на ледниковых щ итах в центре, расходование ж е — на окраинах. 
В соответствии с этим и выпуклой формой щитов лед  движ ется 
от центра к периферии по расходящ имся линиям.

А бляция происходит лиш ь в узкой полосе на окраинах леднико
вых щитов. Основным источником расходования вещ ества является 
обламы вание их концов, находящ ихся на плаву в море. Эти об
ломки льда и образую т а й с б е р г и  (см. § 41).

Горные ледники имеют несоизмеримо меньшие размеры , их 
форма определяется формой вместилищ а. Д виж ение обусловлива
ется в основном уклоном лож а и направлено, в отличие от ледни
ковых щитов, в одну сторону — от истоков к концам языков. Ско
рости движения, как  правило, большие.

Существует довольно значительное число типов горных ледни
ков. К простейшим из них относятся л е д н и к и  г о р н ы х  с к л о 
н о в  и в е р ш и н :  кальдерные, расположенные в кратерах  потух
ших вулканов; звездообразные,! образую щ ие несколько коротких

Т а блица  30

Современное оледенение земного шара (по С. В. Калеснику)

Район Площадь 
ледников, ки- Район Площадь 

ледников, км^

А р к т и к а
Е в р о п а

Пиренеи
Альпы

30 
3 600

Г ренландия 1 802 600 Скандинавия 5 000
Канадский архипелаг 155000 Урал 25
Шпицберген 58 ООО 8 655Ян-Майен 117
Исландия 11785 А з и я
Новая Земля 23900 Кавказ

Сибирь
Коряцкое нагорье 
Камчатка 
Алтай и Саяны

1800
477
180
866
914

Земля Франца-Иосифа 
Северная Земля 
Прочие острова 

Арктики

14 360 
16 908 

768

2083438 Иран и Малая Азия 100
Тянь-Шань и Памир 
Гиндукуш, Каракорум 

и Гималаи 
Тибетское нагорье

20375  
57 285

32150
С е в е р н а я  А м е р и к а 114147

Аляска 52 000 О к е а н и я
Континентальная Канада 15000 Новая Гвинея 15
США и Мексика 661 

67 661

Новая Зеландия 1000
1015

А н т а р к т и д а
Южная Америка 25 ООО Антарктида 13 200 ООО
Африка 23 Острова 4000  

13 204000
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языков, выходящ их из одного общего фирна, расположенного на 
вершине горы; каровые, находящ иеся в карах; висячие, располо
женные на крутом горном склоне в неглубокой впадине.

Более сложные д о л и н н ы е  л е д  н и к  и. Среди них различаю т 
простые^ состоящие из одного потока, сложные, имеющие притоки 
первого порядка, и древовидные, имеющие притоки, являю щ иеся 
в свою очередь сложными. Ещ е более сложные л е д н и к о в ы е  
о б р а 3 о в а н и яу: возникаю щ ие в результате соединения несколь
ких самостоятельных ледников в области питания или стока.. Т а 
ковы .п ер  ем  е т н ы е  л е д н и к и  — два ледника с общей областью 
питания, ледники с к а  н д  и н а  в с к о г о т и п а — группа ледников, 
напоминающих долинные, с общим плоским обширным фирновым 
бассейном, ледники а л я с к и н с к о г о  т и п а ^ г р у п п а  ледников 
с различными областями питания, но сливаю щ ихся вместе в ниж; 
ней части и образую щ их единую ледниковую дельту, располож ен
ную на предгорных равнинах. "

Ледники заним аю т свыше 15,5 млн. км^ и ли .более 10% всей 
суши. Объем льда во всех ледниках на Земле, по последним д ан 
ным, достирает, 24 млн. км^. Если бы этот лед растаял , то уровень 
М ирового океана поднялся бы более чем на 60 м,..... .. ......  .

Распределение оледенения по земному ш ару приведено 
в табл. 30.

К ак видно из таблицы, на долю полярных стран приходится 
98,6% всей площ ади оледенения Земли.

§ 223. Гидрологическое значение ледников

Талые воды горных ледников являю тся о д н и м  и з  и с т о ч н и 
к о в  п и т а н и я  р е к .  Д оля ледникового питания в общем стоке 
большинства рек, берущих начало из ледников, относительно пег 
велика и только в непосредственной близости к леднику она может 
достигать 50% годового стока и иногда несколько превыш ать эту 
величину. О стальная часть годового стока этих рек формируется 
за  счет других источников питания, главным образом таяния сезон
ных снегов, залегаю щ их на поверхности ледника и обрамляю щ их 
его склонах. По мере удаления от ледника и уменьшения степени 
оледенения; речного бассейна доля ледникового питания заметно 
уменьшается. Тем не менее наличие ледников в речном бассейне 
создает совершенно своеобразные особенности реж им а стока и 
уровней в течение года и оказы вает существенное влияние на из
менчивость годового стока таких рек,, значительно сниж ая его. 
Уменьшение коэффициента вариации Cv годового стока происходит 
главным образом за  счет повышения стока в годы с малы м коли
чеством осадков, когда доля стока талы х вод ледников увеличива
ется. По данным В. Л. Ш ульца, для рек ледниково-снегового пита
ния Средней Азии (Вахш , Зеравш ан , Ягноб, Сох и др.) С-и обычно 
не превыш ает 0,10—0,15. Д л я  равнинных рек исключительно снего
вого питания, как  известно, Cv достигает 0,80—0,90 и превыш ает 
эту величину.

440



ам^с
250г

Реки, в питании которых принимают участие ледники, отлича
ются растянутым летним половодьем и, относительно небольшим 
колебанием уровней и расходов (тянь-ш аньский тип водного ре
ж има, по классификации Зай к о ва). В начале половодья сток таких 
рек происходит за  счет таяния сезонных снегов как  на самом лед 
нике, так и на обрамляю щ их ледник горных склонах. Увеличение 
расходов воды происходит медленно, что связано с медленным по
теплением в бассейне и малыми площ адями таяния, а такж е регу
лирующей ролью самого ледника. По мере освобождения язы ка 
ледника от снежного покрова в питании реки начинаю т участвовать 
одновременно талы е воды снега и льда. Роль ледникового питания 
при этом постепенно увеличивается. В зависимости от реж им а т а я ' 
ния и разм ера площ адей, охваченных одновременно таянием, м ак
симальные расходы в период полово
дья наблю даю тся в июле—начале ав 
густа. С пад заканчивается к октябрю.
Н а общем фоне повышенной волны 
половодья как на подъеме, так  и на 
спаде наблю даю тся отдельные павод
ки (см. рис. 87). П оявление их вызы 
вается сменой погоды и изменением 
интенсивности таяния. И ногда п а
водки являю тся результатом быстрого 
сброса вод из ледниковых озер или 
других емкостей в теле ледника, вы 
званного прорывом ледяных перемы
чек или морен. Случаи таких паводков 
наблю дались, например, в 1958 г. на 
реке Сельдаре, вытекаю щ ей из ледни
ка Федченко, и ее верхнем притоке 
р. М. Танымасс. И ногда паводки до
стигают катастрофических размеров, 
вызываю т разруш ения и сопровож да
ются человеческими ж ертвами. Прорывы ледниковых озер изве
стны во многих ледниковых районах (Альпах, К ордильерах, Ги
м алаях, Скандинавии, К аракорум е и др .).

А нализ водного реж им а рек, вытекаю щ их из больших ледников, 
позволяет предполагать, что в первую половину лета происходит 
аккумуляция воды в теле ледника и на его поверхности — в озе
рах, в понижениях меж ду боковыми моренами и телом ледника, 
в устьях притоков. Во вторую половину лета происходит отдача 
этих вод. В соответствии с этим в первую половину лета при одной 
и той ж е температуре воздуха расходы воды реки в  истоке ее из 
ледника долж ны быть меньше, чем во вторую половину , лета. 
Это предположение хорошо п одтверж дается 'рис. 154, на котором 
показана связь между скользящ ими средними декадными расхо
дами воды р. Сельдары  у истока из ледника Федченко И Темпера
турами воздуха. Очевидно, что подобные соотношения замётНы 
лиш ь при большом оледенении речного бассейна.

Рис. 154. Кривая связи между 
скользящими декадными рас
ходами воды р. Сельдары у ис
тока и Температурами воздуха 
у метеостанции Алтын-Мазар 

за 20Л/1— 12/VIII 1958 г.
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Р азличная площ адь оледенения оказы вает существенное влия
ние на внутригодовое распределение стока. С увеличением площ ади 
оледенения возрастает доля стока во второй половине лета (июль— 
сентябрь) по отношению к стоку за  март— июнь в связи с повы
шением роли ледникового питания. Эта закономерность хорошо 
прослеж ивается при сопоставлении парам етра В. Л . Ш ульца б =

Z v irQ с площ адью  оледенения бассейна fn% для створов рек,

расположенных вблизи их истоков из ледников.
В летний период на реках, вытекаю щ их из ледников, хорошо 

выраж ен суточный ход уровней и расходов. Время наступления 
максимума и минимума расходов и уровней обычно запазды вает по

Исм

Рис. 155. Внутрисуточные колебания температуры воз
духа (t) и уровня воды (Я ) р. Зеравш ан вблизи истока из 

ледника Зеравшанского.

отношению К времени наступления максимума и минимума темпе
ратуры воздуха. Длительность этого запазды вания различна, что 
связано с разм ерам и ледника и площ адью  его одновременного тая 
ния, а следовательно, со временем добегания ледниковых вод до 
замыкаю щ его створа. Н аибольш ая суточная амплитуда обычно 
наблю дается в период наиболее интенсивного таяния и м аксим аль
ного сброса талы х вод с ледника (рис. 155).

Т емпература воды в истоке рек в период половодья близка 
к 0°С  и обычно днем не превыш ает 0,5° С, а ночью 0,1—0,2° С. 
По мере удаления от ледника вода в реке нагревается, и тем бы
стрее, чем меньше водность реки.

В ода рек, вытекаю щ их из ледников, отличается повышенной 
мутностью и малой минерализацией. Зоной формирования твердого 
стока таких рек является главным образом  зона абляции. К истоку 
реки вместе с талы ми водами в большом количестве поступают про
дукты выветривания горных пород, скапливаю щ иеся на леднике.
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Реж им  мутности поэтому тесно связан  с водным режимом, и мак- 
симумы мутности и расходов воды совпадаю т. М утнбсть рек, выте
каю щ их из ледников,-достирает значительных величин. Так, по из
мерениям в период МГТ, 'мутность в истоках рек Сельдары, 
вытекающ ей из леДнйка Федченко, и М атчи, вытекаю щ ей из З е 
равш анского ледника, составляла соответственно 7—8 и 9 — Юкг/м^.- 
М утность резко снижается, если река вытекает не непосредственно- 
из грота ледника, а из озера, подпруженного мореной и собираю 
щего талы е воды с ледника.

М алая минерализация талы х вод (в среднем 30—50 мг/л) х а 
рактерна д ля  многих горных ледников. Это обстоятельство обес
печивает относительно небольшую минерализацию  вод рек, выте
каю щ их из них. Так, по наблю дениям в период М ГГ, минерализа
ция некоторых таких рек в истоках колебалась от 50—60 до 120— 
180 мг/л. Повышение минерализации воды’̂ реки'по сравнению с пи
таю щ им ее ледником обязано контакту талы х вод с моренными 
отложениями и выщ елачиванию  из них наиболее легко раствори
мых солей. В составе вод обычно преобладает ион Н С О '

Своеобразной гидрологической особенностью обладаю т м а т е 
р и к о в ы е  л е д н и к и  полярных широт. Опускаясь к • морю, они 
образую т айсберги. При отламывании айсбергов в м оре возникаю т 
огромные волны, подчас опустошительно действующие на берега. 
И мею тся сведения о волнах, достигаю щ их'‘высоты -30 м и длины 
300 м (С. В. К алесник). ' =

Изучение реж им а горных ледников и‘реж им а рек, вытекающих 
из н их ,'и м еет  большое практическое-значенйе, особенно д й я-тех  
районов, где- зем леделие основано на искусственном орошении и 
использований для этой цели вод рек,'П йтаю щ йхся талй м й ' вЬдами 
лЬДа и снега в горах. : . ■



ВОДНЫЕ РЕСУРСЫ  
И  И Х  О Ц Е Н К А

Г Л А В А  50. ВОДНЫ Е РЕСУРСЫ И ВОДНЫЙ БАЛАНС
ТЕРРИТОРИИ

§ 224. Понятие о водных ресурсах

К водным ресурсам относятся все виды воды, исклю чая воду, 
физически и химически связанную  с горными породами и биосфе
рой. Они делятся н а две различны е группы, состоящие из стацио
нарных запасов воды (см. табл. 1 на стр. 6) и возобновимых 
запасов, участвующих в процессе круговорота воды и оцениваемых 
балансовым методом. Д л я  практических нужд необходимы в ос
новном пресные воды. Возможность использования пресных вод из 
стационарных запасов крайне ограничена. Это относится, например, 
к проточным озерам , горным ледникам, стационарные запасы  ко
торых нельзя использовать путем изъятия воды из них, не наруш ая 
возобновимых водных ресурсов данного озера, ледника, формируе
мых в процессе водообмена. Э ксплуатация стационарных ресурсов 
подземных вод, слабо участвующих в процессах водообмена, в ряде 
случаев возмож на без ущ ерба для возобновимых ресурсов этих 
вод. Очевидно, это относится и к полярным ледникам, обладаю щ им 
большими единовременными запасами.

Ни одна отрасль хозяйства не обходится без использования 
воды. Основными потребителями воды являю тся городское и сель
ское хозяйство, промышленность, теплоэнергетика, гидроэнергетика, 
судоходство.

Водные ресурсы в их естественном состоянии далеко не всегда 
соответствуют требованиям хозяйства. Это относится к качеству 
воды, устойчивости водных ресурсов во времени и распределению  
по территории. Н аиболее высокие требования к качеству водных 
ресурсов предъявляю тся при использовании их для питьевого водо
снабжения. Хорошим качеством долж ны  обладать воды, обеспечи
ваю щ ие жизнедеятельность и продуктивность биосферы, вклю чая 
воду, расходуемую  на неорошаемое и орош аемое земледелие.

По степени пригодности для использования различаю т водные 
ресурсы нескольких классов. К  самому высокому классу относят
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пресные воды хорошего качества, устойчивые во времени. Этими 
свойствами, за  отдельным исключением, обладаю т подземные воды 
зоны активного водообмена, дренируемые реками, озерными котло
винами и др. и возобновляемые в процессе круговорота. Эти воды 
подвержены и меньшему загрязнению  по сравнению с поверхност
ными водами.

Поверхностная составляю щ ая речного стока (паводочный сток) 
отличается неравномерностью  в течение года. Д л я  ее использова
ния необходимо регулирование речного стока во времени, что до
стигается путем создания водохранилищ . С помощью каналов и 
межбассейновых перебросок воды осущ ествляется ее транспортиро
вание из районов, где вода в избытке, в  районы, где ее недоста
точно. В соответствии с требованиями городского хозяйства, р а з 
личных отраслей промышленности и теплоэнергетики проводятся 
меры по улучшению качества воды, вплоть до опреснения морской 
воды. Все это различны е приемы преобразования с целью расш и
ренного воспроизводства водных ресурсов, под которым понима
ется перевод труднодоступных и недоступных для использования 
водных ресурсов в доступные и наиболее удобные для использова
ния. К  расш иренному воспроизводству относится такж е увеличение 
одних источников водных ресурсов за  счет других, например пере
вод поверхностного стока в ресурсы почвенной влаги, искусственное 
питание подземных вод речными паводочными водами, создание 
подземных водохранилищ  в  целях увеличения ресурсов подземных 
вод и т. п.

Расш иренное воспроизводство — весьма ценное свойство вод
ных ресурсов. Ц еленаправленны е мероприятия, проводимые для 
осущ ествления этого воспроизводства, позволяю т реш ать сложные 
водохозяйственные задачи  и обеспечить человечество водой в необ
ходимом количестве.' Реш ение водохозяйственных задач , начиная 
с оценки водных ресурсов, долж но осущ ествляться комплексно. При 
этом различаю т природный комплекс (взаим оувязанная оценка 
всех источников водных ресурсов, связанны х между собой в природе 
в процессе круговорота воды ), а так ж е хозяйственный комплекс 
(взаимоувязанное реш ение водохозяйственных задач  в соответствии 
с интересами людей и всех отраслей хозяйства). Эти принципы з а 
ложены в плановом координированном использовании и охране 
водных ресурсов Советского Союза.

§ 225. Балансовая оценка водных ресурсов
М етод водного баланса ш ироко использовался с конца прошлого 

столетия с целью определения главным образом  средней многолет
ней величины речного стока. В настоящ ее время он применяется 
для оценки водных ресурсов стран, различных природных зон, от
дельных речных бассейнов.

Н а основе исследований вод территорий создается возможность 
не только количественно оценить водные ресурсы, но и наметить пути 
их рационального использования и преобразования, поскольку ре
шение этих задач  зависит от естественных свойств водных ресурсов.
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Особенно актуальной стала проблема изучения водного баланса 
территорий в период М еждународного гидрологического десяти
летия.

Д л я  изучения водного баланса территории требуется комплекс
ный географический подход, позволяю щ ий установить взаимосвязь 
меж ду всеми звеньями круговорота воды в природе и оценить со
ставляю щ ие баланса как для длительных, так  и для коротких от
резков времени. Географический подход к изучению водного б а
ланса основан такж е на том, что происхождение водного баланса 
в речном бассейне есть совокупный результат его формирования на 
отдельных ландш аф тах этого речного бассейна.
. Т акая задача была впервые поставлена и намечены пути для 
ее решения в Институте географии АН СССР в послевоенные годы.

Рис. 156. Схема водного баланса речного бассейна 
(по М. И. Львовичу).

й  — полный речной сток, Р  — осадки, S  — поверхностный 
С ТО К , и  —  подземны й сток, W  — валовое увлаж нен ие террито
рии (почвы ), — испарение с почвы, Г — транспи раци я, Е —  
сум м арное испарение, "V — водообмен с подземны ми водами 

ниж е уровня д р ен а ж а  рекам и.

Комплексный метод исследования водного баланса, предлож ен
ный М. И. Львовичем, основывается на схеме внутриматерикового 
водообмена, происходящего на ограниченных территориях— в реч
ном бассейне и его частях (рис. 156). В заим оувязанная оценка 
отдельных звеньев этого круговорота производится путем исполь
зования следующей системы уравнений водного баланса:

p = S + U ^ E - ,  W = P - S = U + E -  R ^ S - \ - U ]

К е = - ^ - ,  К и = ^ ,  (173)

где Р  — атмосферные осадки; 5  — поверхностный сток; U — подзем
ный сток в реки; Е — суммарное испарение; W — валовое у вл аж 
нение территории; Ки  — коэффициент питания рек подземными во
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дами или доля просочившейся воды в почву, участвую щ ая в пи
тании рек; iCjB — коэффициент испарения; Я  — полный речной сток.

П од валовым увлаж нением территории М. И. Львович понимает 
количество воды, поступившее в почву и частично задерж анное на 
ее поверхности в микропонижениях лри орошении ее атмосферными 
осадками, численно оно равно разности меж ду осадками и поверх
ностным стоком.

Все члены уравнения водного баланса вычисляются при извест
ных величинах атмосферных осадков и речного стока, разделенного 
на две составляю щ ие: подземную и поверхностную (путем расчле
нения гидрограф а, см. § 126).

Этот метод начиная с 1960 г. получил широкое распространение 
в Советском Союзе и за  рубежом. В настоящ ее время в Институте 
географии АН ССС Р заверш ено составление мировых карт элемен
тов водного баланса суши и оценены этим методом водные ресурсы 
всех стран мира.

§ 226. Зональные закономерности водного баланса

Структура водного баланса различна для разны х географиче
ских зон и меняется внутри зон. Эта закономерность является ре
зультатом взаимодействия воды с 
другими компонентами ландш аф та: 
климатом, почвами, растительным по
кровом. Хорошим показателем  расхо-

Рис. 157. Схема зависимости испарения Е  и 
питания подземных вод U от валового увлаж 

нения почвы W.
£ „ а к с  ~  возм ож ное испарение.

дования влаги в различных климатических зонах, поступившей 
в почву и аккумулированной на ее поверхности, являю тся коэф 
фициенты Ки  и К е , в сумме составляю щ ие единицу (/C t;+ /C B  =  1) • 
Эти коэффициенты отраж аю т влияние на расходование воды как 
различных соотношений тепла и влаги, так  и почвенно-раститель- 
ных условий конкретного района.

С казанное хорошо иллю стрируется теоретической схемой зави 
симости испарения и питания подземных вод от валового увлаж н е
ния (рис. 157). П ри малых и средних величинах годового валового 
увлаж нения почвы W  кривая E  =  f ( W )  близка к  прямой линии, 
выходящ ей из начала координат под углом 45°. С увеличением 

рост испарения зам едляьтсй  и величина испарения при 
некоторых соотношениях тепла и влаги достигает максимально 
возможной величины Еиалс- Расход  на питание подземных вод соот
ветственно возрастает. Зам етное увеличение U происходит тогда, 
когда испарение приближ ается к величине испаряемости данного 
района и вся дополнительная почвенная влага сверх расходования
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Потребности в воде с каж ды м  годом возрастаю т, как  в нашей  
стране, так  и в любой другой. И если еще в недавнее время перед 
народами земного щ ара не стоял вопрос о недостатке воды и ее 
качестве, то в настоящ ее время в разны х странах все чащ е вы ска
зываю тся мнения о недостатке пресной воды, о возрастаю щ ем ее 
дефиците в будущем. Вот почему перед гидрологами всего мира, 
в том числе и нашей страны, в текущем гидрологическом десятиле
тии встала первоочередная зад ач а  учета и охраны водных ресурсов 
отдельных стран и всего мира.

В ССС Р оценка водных ресурсов страны произведена Государе 
ственным гидрологическим институтом ГМС и Институтом географии 
АН СССР. В основу оценки водных ресурсов положен воднобалан
совый метод. Этот метод позволяет учесть возобновляемые в про
цессе круговорота: а) воды поверхностного стекания, формирую щ ие’ 
паводочный сток; б) грунтовые воды зоны активного водообмена, 
дренируемые речной сетью; в) ресурсы почвенной влаги, являю 
щиеся составной частью валового увлаж нения территории; г) атмо
сферные осадки.

Таблица 32

Водный баланс Советского Союза по бассейнам морей

%
Элементы водного баланса еЗ

Q
О
S

объем, км3 слой, мм
но
нS

Бассейн моря Н
Лкя
аоч
с

Sиил<Jо
оьо

0>
SSоСи
со
S

Xчевоо g«J

0)
SSо»Oi«9
СЗо
S

S=г
S•е*•е*(Т)о

Белого и Б а р е н ц е в а ................. 1192 846 408 438 710 341 369 0,48
661 506 171 335 765 259 506 0,34

Черного и А зо в с к о г о ................. 1347 889 159 730 660 118 542 0,18
Каспийского .................................. 2927 1440 300 1140 491 102 389 0 , 2 1

К а р с к о г о ........................................................................ 6579 3 640 1324 2316 553 201 352 0,36
Лаптевых, Восточно-Сибир- 

ского и Чукотского . . . . 5048 2135 1038 1097 423 206 217 0,49
Берингова, Охотского и Япон

ского ............................................................................ 3 269 2126 890 1236 652 273 379 0,42
Бессточные районы Казахста

на и Средней Азии . . . . 2420 723 125 598 299 52 247 0,17
Территория всех бассейнов, 

включая их зарубежные 
районы ...................................... 23443 12 305 4415 7890 525 188 337 0,36

Территория всех бассейнов в 
пределах С С С Р ..................... 22 013 11 694 4208 7486 531 191 340 0,36

Суммарные потери на испаре
ние, инфильтрацию и безвоз
вратный водозабор в засуш 
ливых районах СССР . . . 150

Всего по С С С Р ..................... 22013 11694 4358 7336 531 198 333 0,37
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Подробные сведения о водных ресурсах всей территории СССР 
и отдельно по бассейнам морей, республикам, областям  приводятся 
в капитальных трудах «Водные ресурсы и водный баланс террито
рии Советского Союза» (1967 г.) и «Водный баланс и его преобра
зование» (1969 г.). В табл. 32 приведены данные, характеризую щ ие 
водный баланс ССС Р по бассейнам морей.

Запасы  поверхностных вод в нашей стране меняются в направ
лении, прямо противоположном потребностям в них. Г лавная масса 
речного стока (83% ) приходится на бассейны Северного Л едови
того и Тихого океанов, пока еще мало населенные. В бессточных 
районах К азахстана и Средней Азии, на площ ади, составляющей 
около 11% территории ССС Р, им еется;лиш ь около 2% ресурсов 
поверхностных вод страны.

По абсолю тным величинам возобновляемых ежегодно водных 
ресурсов ССС Р заним ает второе место в мире после Бразилии: сток 
всех рек равен 4358 км^, сток подземных вод 1038 км^ и осадки
11 694 км^. Но по относительным показателям  водные • ресурсы, 
выраж енные в миллиметрах слоя, меньше, чем для суши земного 
ш ара в целом. Это отчетливо видно из табл. 33, заимствованной 
из работы М. И. Львовича.

Таблица 33

Сравнительная балансовая оценка водных ресурсов СССР и земного шара

Источники водных ресурсов

СССР Вся суша

км® мм км® мм

Осадки ...................................................... 10 960 500 110300 834
Полный речной с т о к ............................. 43501 198 38 830 2 294 2
Подземный (устойчивый сток) . . . 1020 3 46 11 890 3 90
Поверхностный (паводочный сток) . 3330 152 26 940 204
Валовое увлажнение территории . . 7 630 348 83 360 630
Испарение .............................................. 6 610 302 71 470 540

' Не считая примерно 300 км^, формируемых на частях речных бассейнов, 
расположенных за рубежом.

2 Исключая сток воды (льда) с полярных ледников.
 ̂ Вместе со стоком, зарегулированным озерами и водохранилищами: 

в С С С Р — 1300 км^, на всей суш е— 14 000 км^.

Если для всей суши слой стока равен 294 мм, то с территории 
С СС Р стекает 198 мм. Слой подземного стока в реки СССР (это 
наиболее ценные для использования водные ресурсы) почти в 2 раза  
меньше, чем для суши в целом.

Распределены  водные ресурсы по земному ш ару крайне нерав
номерно. Д л я  СССР это видно из табл. 34, в которой элементы вод
ного баланса чредставлены по республикам с большей д етали за
цией.

Н аиболее fo r a r a  водными ресурсами Грузинская ССР. Н аибо
лее скуднымк ресурсами почвенной влаги отличаются Туркменская
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Таблица 34

Балансовая оценка водных ресурсов союзных республик

Республика

Сток, мм

«8 О 

§1

c S

СССР в целом 
РСФСР . . . .  
Украинская . . 
Молдавская 
Белорусская . . 
Литовская . . 
Латвийская . . 
Эстонская . . . 
Грузинская . . 
Азербайджанская 
Армянская . . 
Туркменская 
Узбекская . . 
Киргизская . . 
Таджикская . . 
Казахская . . .

5001
532
694
573
650
767
754
730

1150
640
620
149
185
500
480
273

198
232

85
21

182
261
283
310
780
115
285

2
24

250
370

21

152
180
56
18

104
200
220
221
490

73
140

1,7
16

150
220

14

46
52
29

3
78
61
63
89

290
42

145
0 ,3
8

100
150

7

3021
300
609
552
468
506
471
420
370
525
335
147
160
250
100
252

348
352
638
555
546
567
534
509
660
562
480
147
168
350
250
259

23
22
31
14 
43 
23 
22 
29 
37 
36 
51
15 
34 
40 
40 
33

' Расхождение на 31 мм с данными табл. 32 относится за счет введения по
правок в показания осадкомеров, не лишенных еще субъективности.

И У збекская ССР. Небольш ие запасы  подземной воды и почвенной 
влаги характерны  и для других республик Средней Азии.

В силу колебаний увлажненности (см. § 143) в отдельные годы 
ресурсы пресных вод бываю т значительно меньше средних величин, 
приведенных в табл. 33 и 34.

Таким образом, все возрастаю щ ая потребность в воде, нерав
номерность в распределении по территории и во времени отдельных 
составляю щ их водного баланса требуют исключительно бережного 
отношения к расходованию  водных ресурсов и, как  было сказано, 
к о м п л е к с н о г о  п о д х о д а  к р е ш е н и ю  в с е х  в о д о х о з я й 
с т в е н н ы  х з а д а ч .

Хорошим примером комплексного использования водных ресур
сов является реш ение проблемы В олго-Дона. Сооружение Волго- 
Донского канала им. В. И. Л енина не только создало сложную 
водно-транспортную систему, соединившую пять морей нашей 
страны, но и одновременно позволило обводнить и оросить огром
ные массивы земель Ростовской, Волгоградской областей. Гидро
электростанция на Д ону обеспечивает электроэнергией сооружения 
канала и водонасосные станции, снабж аю щ ие водой оросительные 
системы. Цимлянское водохранилищ е позволяет регулировать вод
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ный реж им Д она и тем самым улучш ать судоходные условия на 
Н ижнем Дону.

Д ругие примеры — каскады  водохранилищ  на Волге и Д непре, 
реш аю щ ие широкий комплекс задач; регулирование речного стока, 
вы работка огромного количества гидроэнергии, коренное улучш е
ние судоходства и орошения.

П ри учете закономерностей процессов круговорота воды и свя
занного с ним круговорота веществ можно найти правильные пути 
управления этими процессами в нужном для человечества н ап рав
лении. При недооценке закономерностей взаимосвязанности при
родных явлений можно нанести большой ущ ерб водным ресурсам 
территории.

Советские гидрологи  ̂ не разделяю т мнения некоторых зар у б еж 
ных ученых о надвигаю щ емся «водном голоде» на Земле. Причину 
ухудшения полож ения с водой в последние десятилетия нужно 
искать не столько в расходовании ее в больших количествах, 
сколько в характере использования.

В настоящ ее время (1970 г.) на земном ш аре на все нужды во
допользования из рек, озер, подземных источников забирается 
примерно 3600 км® воды, из которых расходуется безвозвратно, 
главным образом  на орошение, около 2400 км^. По отношению 
к устойчивому стоку это соответствует 26 и 17%. В ССС Р современ
ный забор воды на нужды водопользования и безвозвратный ее 
расход составляю т соответственно 19 и 13% ресурсов устойчивого 
стока. Следовательно, резервы  еще велики, если не считать районов 
с недостаточным естественным увлажнением. О днако в Европе, США, 
в отдельных районах ССС Р и других частях земного ш ара появи
лись признаки истощения водных ресурсов. П ричина этого исто
щения кроется в сточных водах, образую щ ихся в основном в ре
зультате использования воды на нужды водоснабж ения. Если 
учесть, что часть сточных вод (половина) подвергается очистке, 
то и в этом случае они загрязняю т в 12— 15 раз больший объем 
чистой естественной воды, а это составляет Vs ресурсов устойчи
вого стока Земли.

Таким образом, проблема водообеспечения усугубляется не ко
личественным, а качественным истощением. Д л я  предотвращ ения 
этого требую тся новые принципы использования водных ресурсов, 
особое внимание к охране их от загрязнения.

Основные предлож ения по комплексному использованию и 
охране вод, высказы ваем ы е учеными, следующие.

1. Главное в предохранении водных ресурсов от качественного 
истощения — это всемерное сокращ ение, а там , где это возможно, 
и полное прекращ ение сброса сточных вод в реки и водоемы. 
О чистка сточных вод не мож ет полностью оградить от загрязнения 
природные воды, так  как  качество ее отстает от роста объема

' Б .  И. К у Д е л и н, В. Н. К у н и н, М. И. Л ь в о в и ч, А. А. С о к о л о в .  
Проблемы обеспечения человечества пресной водой.— В сб.: «Материалы
V съезда Географического общества СССР». Л., 1970.

453



сточных вод, а самоочищение естественных водоемов не беспре
дельно. Значительная часть городских сточных вод, содерж ащ их 
ценные удобрения, может быть использована для орошения (при
меры этому уж е есть).

2. Ч асть сточных вод после очистки может быть повторно ис
пользована в теплоэнергетике и на таких; промышленных пред
приятиях, которые не нуж даю тся в воде высокого качества.

3. Промышленное водоснабж ение постепенно долж но быть пе
реведено на оборотные циклы водоснабж ения. '

4. В семерная экономия воды, вплоть до перевода р яд а  произ
водств на «сухую» технологию. В последние годы так ая  тенденция 
уж е наметилась, и специалисты многих производств ищ ут пути 
снижения водоемкости промышленности.

В нашей стране партия и правительство всегда уделяли боль
шое, внимание проблеме водообеспеченности, использования и 
охраны водных ресурсов. З а  последние годы Советом М инистров 
СССР и советами министров союзных республик приняты меры по 
упорядочению пользования водой и ее охране. Особое значение 
имеет постановление Совета М инистров СССР «О мерах по упо
рядочению использования и усилению охраны водных ресурсов 
СССР» от 22 апреля 1960 г. В 10 союзных республиках созданы 
специальные органы по использованию водных ресурсов с инспек
циями по бассейнам основных рек. Они^ входят в состав М инистер
ства мелиорации и водного хозяйства. В четырех республиках 
организованы Государственные комитеты по использованию и 
охране водных ресурсов при советах министров. В М инистерстве 
мелиорации и водного хозяйства СССР организована Государст
венная инспекция по охране водных источников.

Согласно действующему законодательству, государственной 
охране и регулированию пользования подлеж ат все воды: поверх
ностные, подземные и почвенная влага.

В ССС Р установлены и действуют условия спуска сточных вод 
в водоемы, регламентированные специальными «П равилами охраны 
поверхностных вод от загрязнения сточными водами» (1961 г.). 
П равилам и установлены нормативы качества воды для водоемов 
питьевого и культурно-бытового водопользования, а такж е для 
рыбохозяйственных водоемов.

В декабре 1970 г. сессия Верховного Совета СССР утвердила 
«Основы водного законодательства Союза ССР и союзных респуб
лик». Этот важный законодательный документ призван способст
вовать наиболее эффективному, научно обоснованному использова
нию вод для нуж д населения и народного хозяйства и охране их 
от загрязнения, засорения и истощения. В развитие этого законо
дательства в марте 1972 г. Ц К  КПСС и Советом М инистров СССР 
принято постановл'ение о мерах по предотвращению загрязнения 
бассейнов рек Волги и У рала неочищенными сточными водами.

К настоящ ему времени в нашей стране работает много очистных 
сооружений. Объем неочищенных сбросов систематически ум ень
шается. Д остигнута экономия в расходовании чистой воды.
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