Часть III. ТЕПЛОВОЙ БАЛАНС ПОВЕРХНОСТИ МОРЯ

Процессы теплового взаимодействия поверх​ностных вод Берингова моря с атмосферой оказыва​ют заметное влияние на формирование тепловой аномальности верхнего слоя вод, на интенсивность ледообразования и последующего разрушения ле​дяного покрова и в конечном итоге на интегральное термодинамическое состояние моря. Особенно важен учет теплового взаимодействия на границе раздела двух сред в обширной шельфовой зоне моря, где в холодный период года процессы ветро​вого перемешивания, конвективно-турбулентного теплообмена и радиационного выхолаживания яв​ляются доминирующими. К сожалению, до настоя​щего времени исследования теплового баланса по​верхности Берингова моря остаются крайне мало​численными, эпизодическими и не затрагивают всех аспектов данной проблемы. Для того чтобы по​лучить представление о работах этого направления, остановимся на их кратком обзоре.
12. Состояние изученности
Первое известное упоминание о тепловом балан​се поверхности Берингова моря относится, по-види​мому, к середине 50-х годов, когда М. И. Будыко [1] представил обобщенные сведения о пространствен​ном распределении составляющих теплового балан​са на поверхности Мирового океана. Однако недо​статочная освещенность акватории моря исходны​ми данными и большие пространственные масшта​бы осреднения, использованные в [I], дают основа​ние рассматривать полученные количественные оценки лишь как ориентировочные. В последую​щие годы вопросам регионального теплообмена моря с атмосферой были посвящены работы [2—4], где приведены подробные сведения о пространст​венном распределении и особенностях годового хода составляющих теплового баланса, сделан вывод о связи области максимальных значений этих характеристик с особенностями гидрологичес​кого режима, получены интегральные средние годо​вые значения теплообмена. Определенное приклад​ное значение имеет работа [4], в которой исследова​лись особенности теплового взаимодействия по​верхностных вод с атмосферой в отдельных рыбо​промысловых районах и приведены сведения о вли​янии радиационного и динамического факторов на формирование термических неоднородностей в дея​тельном слое моря. Все перечисленные исследова​ния проводились в 1959—1964 гг. на основе упро​щенных расчетных методов и с использованием ог​раниченных рядов наблюдений. К настоящему вре​мени появилась возможность уточнить эти резуль​таты как за счет увеличения объема исходных на​блюдений, их систематизации, так и благодаря по​явлению современных методов количественной оценки теплообмена на границе раздела двух сред.

В 80-е годы исследователями из США [7, 9] и Японии [8] был осуществлен ряд специальных на​блюдательных экспериментов в восточной и юго-восточной частях акватории моря, направленных на количественное описание изменчивости отдель​ных составляющих теплового баланса морской по​верхности, включая наряду с расчетными методами непосредственные измерения этих характеристик. Так, в работе [7] на основе детальных океанографи​ческих, метеорологических и ледовых наблюдений, полученных в феврале—марте 1983 г. в рамках экс​перимента MIZEX WEST, была сделана попытка оценить средний для зимнего сезона тепловой ба​ланс верхнего слоя вод в пределах прикромочной зоны. Установлено, что суммарные потери тепла с от​крытой водной поверхности [-1140 МДж/(м2•мес.)] хорошо согласуются с соответствующими результа​тами, полученными ранее в районе Канадской Арк​тики. Анализ суммарных потерь тепла поверхности Берингова моря в зимние сезоны 1973—1980 гг., проведенный в работе А. Н. Заочного в 1982 г., по​зволил установить значительные межгодовые коле​бания этой характеристики, которые оказывали оп​ределенное влияние на соответствующие изменения температуры воды в последующие летние сезоны в западных районах моря и у побережья п-ова Кам​чатка. Автором этого исследования сделан вывод о преобладающем вкладе явного потока тепла в ре​зультирующий теплообмен в холодные месяцы года (ноябрь, февраль). Выполненное сравнение упро​щенного метода расчета турбулентных составляю​щих теплового баланса морской поверхности, ис​пользованного в работе А. Н. Заочного в 1982 г., с рядом других известных методов показало мини​мальное расхождение результатов в центральной части акватории.

Исследованию разномасштабной изменчивости составляющих теплообмена на поверхности моря в летние месяцы по материалам наблюдений НИС по​священы работы [8, 9]. Их авторами проводилось сравнение измеренных значений радиационного ба​ланса с расчетными данными из других источни​ков, которое показало хорошее соответствие резуль​татов.

Все упомянутые выше исследования отличаются различной степенью детализации рассматриваемых процессов, объемом используемой информации, вы​бором методов расчета теплового баланса морской поверхности, часть из которых к настоящему мо​менту устарела. С учетом этого обстоятельства были сформулированы цели и задачи настоящей рабо​ты — на основе современных методов дать количе​ственное описание изменчивости пространственной структуры и внутригодового хода баланса и его со​ставляющих на поверхности моря по средним многолетним данным.
13. Использованные материалы и методы исследований
В качестве исходных данных для расчета сред​них многолетних значений теплового баланса ис​пользовались средние месячные значения гидроме​теорологических элементов: температуры воды и воздуха, влажности, скорости ветра в приводном слое, общего количества облаков и приземного ат​мосферного давления, представленные ВНИИГМИ— МЦД по материалам наблюдений за 1900—1987 гг. Этот массив был дополнен информацией, получен​ной ДВНИГМИ в 1987—1989 гг. Средние месячные значения отдельных гидрометеорологических эле​ментов снимались с карт в соответствующих узлах регулярной двухградусной сетки. Полученные дан​ные использовались для расчета радиационных и турбулентных составляющих теплового баланса на свободной ото льда поверхности моря.

Количественные значения теплового баланса морской поверхности определялись из соотношения

В = R + QT + QLE,                    (13.1)
где Б — тепловой баланс поверхности моря; R — ра​диационный баланс; QT — турбулентный теплооб​мен; QLE — затраты тепла на испарение.

Радиационный баланс морской поверхности рас​считывался в соответствии с [5] как разность между поглощенной радиацией Q и эффективным излуче​нием Еэф:

R = Q - Еэф.                             (13.2)

Поглощенная радиация Q, которая зависит от полуденной высоты солнца и широты места наблю​дения, прозрачности атмосферы, альбедо морской поверхности А и количества общей облачности N0, получена из соотношения

Q = Qo f(NO))(1-A),                        (13.3)

где q0 — суммарная радиация при безоблачном не​бе; f(NO) — функция пропускания, учитывающая влияние общей облачности на суммарную радиацию.

Эффективное (длинноволновое) излучение Eэф представляет собой разность между излучением по​верхности моря Еw, и поглощенной частью противо​излучения атмосферы -Еa:

Eэф = Еw -  εEa,                        (13.4)

где е — интегральная излучательная способность морской поверхности.

Турбулентные потоки явного QT и скрытого QLE тепла рассчитывались в узлах сетки по табли​цам ГГО, входными параметрами для которых слу​жили средние значения скорости ветра на уровне 10м (ио) и эффективного перепада температур Δ Tэф, рассчитываемого из соотношения

Δ Tэф = Δ Тwa + 0,108 Δ Ewa,              (13.5)

где Δ Тwa — разность температур вода—воздух, 0С; Δ Ewa,a — перепад влажности в приводном слое, гПа.

Использованные в настоящей работе таблицы ГГО предназначены для расчета турбулентных со​ставляющих теплового баланса поверхности моря по осредненным исходным данным с учетом повто​ряемости штормов. В основу вычислений были по​ложены алгоритмы, приведенные в [6]:
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Поправка на штормовые условия определялась как
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где q(u ( 17) — вероятность (в долях единицы) ско​рости штормовых ветров, превышающей 17 м/с;

q(u = 17...21), q(u = 21...24), q(u = 24...30) —част​ные вероятности, равные суммам вероятностей со​ответствующих единичных интервалов q(u = 17... 18), q(u = 18...19), ... , q(u = 29...30); c('(u, и) — коэф​фициенты обмена в штормовых условиях;

C( (u0, Δ Tэф) — коэффициенты обмена при отсутст​вии штормов.

Полученные результаты расчетов средних многолетних значений теплового баланса поверх​ности и его составляющих представлены в виде карт, графиков, таблиц.

Статистические оценки средних значений, стан​дартных отклонений, коэффициентов вариации, а также взаимных кросс-корреляций месячных полей теплового баланса рассчитывались с исполь​зованием стандартного пакета программ STAT-GRAF, реализованного на ЭВМ PC/AT.
14. Пространственная структура, внутри- и межгодовые колебания
теплового баланса поверхности моря
Тепловой баланс морской поверхности как ин​тегральная характеристика энергетического взаи​модействия двух сред формируется за счет радиаци​онного поступления тепла на границу раздела вода—воздух, эффективного (длинноволнового) из​лучения в атмосферу, а также турбулентных пото​ков явного и скрытого тепла. Эти составляющие ис​пытывают значительные временные и пространст​венные колебания, обусловленные как сезонной из​менчивостью атмосферной циркуляции, близостью Азиатского и Северо-американского континентов, так и внутригодовой трансформацией тепловой структуры поверхностных вод, связанной с особен​ностями распределения течений, с процессами об​разования и таяния льда.

Берингово море, как и другие окраинные моря Дальневосточного региона, характеризуется отри​цательной годовой суммой баланса тепла на его по​верхности, за исключением самых южных районов акватории, где происходит смена знака этой характеристики (рис. 14.1). Летний радиационный про​грев поверхностных вод не компенсирует значи​тельные потери тепла на эффективное излучение, испарение и конвективно-турбулентный обмен с ат​мосферой. Поэтому важную роль в их восполнении играет адвекция теплых тихоокеанских вод через проливы Алеутской гряды. Среднее годовое поле теплового баланса поверхности моря характеризу​ется преимущественно зональным его распределе​нием: наибольшие результирующие потоки тепла в атмосферу наблюдаются в северной части моря (более -3500 МДж/м2), уменьшаясь в южном на​правлении до -500 МДж/м2 вблизи границы шельфовой зоны (рис. 14.1 а). Над южными глубоковод​ными районами отмечаются небольшие отрицатель​ные значения теплового баланса, которые сменяют​ся слабыми положительными вблизи Алеутских островов, где в наибольшей степени сказывается влияние теплых тихоокеанских вод. Эта характе​ристика подвержена значительным межгодовым колебаниям, которые проявляются в виде наруше​ний преимущественно зонального пространственно​го климатического распределения теплового балан​са и его составляющих, сдвиге сроков начала весенне-летнего прогрева и осенне-зимнего охлаждения, в изменениях продолжительности холодного и теп​лого периодов года. В качестве основных причин межгодовых колебаний интенсивности результиру​ющего потока тепла на границе раздела двух сред

выступают преобладающий в конкретный сезон ха​рактер атмосферных процессов и изменчивость ад​векции тихоокеанских вод через проливы Алеут​ской гряды. На рис. 14.1 б—г для иллюстрации межгодовой изменчивости теплового баланса по​верхности моря приведены годовые суммы этой ха​рактеристики, полученные по климатическим дан​ным, а также в 1987—1989 гг.
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Рис. 14.1. Годовые суммы теплового баланса (МДж/м2) поверхности Берингова моря по средним многолетним данным (а), в 1987 г. (о), в 1988 г. (в), в 1989 г. (г).
В рассматриваемые периоды резкие межгодовые изменения пространственной структуры теплообме​на наблюдались как в западных, так и в восточных районах моря. В холодные месяцы 1987 г. над аква​торией преобладали зональные атмосферные про​цессы. Поэтому средние годовые значения резуль​тирующих потерь тепла для западной (—1450 МДж/м2) и восточной (—1480 МДж/м2) частей моря мало от​личались между собой, а годовые суммы теплового баланса были близки к средним годовым многолет​ним. В последующие два года на поверхности Бе​рингова моря наблюдались экстремальные ситуа​ции разного знака. Так, в 1988 г. преимуществен​ное развитие процессов осенне-зимнего охлаждения происходило над восточными районами, тогда как над западной частью бассейна интенсивность выхолаживания поверхностных вод была заметно ниже. Этот период характеризовался общим усилением меридиональности атмосферной циркуляции над морем в целом и увеличением повторяемости холод​ных арктических вторжений из районов Берингова пролива и зал. Нортон. Одновременно сократились до минимума пространственные размеры области положительных значений теплового баланса. В 1988 г. достигли наибольших различий осредненные по площади результирующие потери тепла на западе (-1200 МДж/м2) и востоке (-1860 МДж/м2) акватории.

Интенсивное выхолаживание поверхностных вод к западу от 176' з. д. сопровождалось крайне юж​ным смещением кромки ледяных полей (февраль— май) в этих районах. В 1989 г. на всей акватории Бе​рингова моря наблюдалось резкое ослабление про​цессов теплоотдачи как в западных (-660 МДж/м2), так и в восточных (-1100 МДж/м2) районах, значи​тельное расширение области положительных значе​ний теплового баланса в южной части бассейна и от​ступление далеко к северу кромки ледяных полей по сравнению с предшествующим годом. Преобла​дающее зональное пространственное распределение теплового баланса на фоне общего уменьшения его отрицательных значений в 1989 г. наблюдалось в условиях минимальной повторяемости вторжений континентального воздуха и ослабления циклони​ческой деятельности в холодный период года. Пред​ставленный анализ годовых сумм теплообмена по​зволяет получить обобщенные сведения о характере их распределения в течение календарного года. Од​нако эта информация не дает возможности в полной мере учесть особенности процессов осенне-зимнего охлаждения, изменения продолжительности перио​дов теплоотдачи, важных для исследования их межгодовых колебаний. Поэтому годовой цикл формирования баланса тепла морской поверхности должен начинаться со времени установления осен​не-зимнего охлаждения и заканчиваться в период летнего прогрева.
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Рис. 14.2. Сроки смены знака теплового баланса весной (а) и осенью (в), а также сроки установления максимального прогрева (б) и охлаждения (г) на поверхности Берингова моря.

[image: image5.png]



[image: image6.png]- %0~ o
N e

- ~ @ 7

¢ o Lo

A TSN ST ST I AT AT SR LS WA

180 170 160 70 180





[image: image7.png]



Рис. 14.3. Месячные суммы теплового баланса поверхности Берингова моря (МДж/м2) по средним многолетним данным.

а—м — соответственно январь—декабрь.

По средним многолетним данным начальный пе​риод сезонного охлаждения поверхностных вод Бе​рингова моря характеризуется наиболее ранней сменой знака теплового баланса в сентябре на по​верхности Анадырского залива, Берингова проли​ва, а также заливов Нортон и Бристольского (рис. 14.2 в). В течение этого месяца на большей части акватории радиационное поступление тепла к морской поверхности по-прежнему превышает его затраты на испарение и турбулентный обмен с атмо​сферой. Характерной особенностью теплового взаи​модействия на границе раздела в Беринговом море является быстрое увеличение интенсивности тепло​отдачи с ростом повторяемости холодных вторже​ний арктических воздушных масс. Изменения теп​лового баланса от сентября к октябрю наиболее зна​чительны в северной части моря (до -400 МДж/м2), уменьшаясь до -150 МДж/м2 на южной границе бассейна (рис. 14.3 и, к). В течение октября на всей акватории наблюдаются отрицательные значения теплового баланса. Активная циклоническая дея​тельность над Беринговым морем в октябре сопро​вождается вторжениями холодных масс арктичес​кого воздуха в тыловых частях циклонов на теплую подстилающую поверхность и интенсификацией теплоотдачи. Процессы вертикального перемешивания и охлаждения вод в пределах мелководной шельфовой зоны моря создают благоприятные усло​вия для ледообразования и установления на север​ной границе моря в ноябре устойчивых ледяных полей (рис. 14.3 л). В прикромочных районах фор​мируются очаги максимальных теплопотерь. Ин​тенсивность выхолаживания поверхностных вод здесь с ноября по январь возрастает от -650 до -800 МДж/м2, способствуя активному ледообразо​ванию и смещению кромки ледяных полей в южном направлении (рис. 14.3 а, л, м). В отличие от процес​сов теплового взаимодействия океан—атмосфера умеренных широт, исследуемая акватория характе​ризуется высокими значениями эффективного из​лучения, которые в холодный период превышают радиационный прогрев морской поверхности и, на​ряду с турбулентными потоками явного и скрытого тепла, способствуют интенсивному охлаждению по​верхностного слоя вод. Перемещаясь над ледяным покровом, холодные и сухие воздушные массы мало трансформируют свою структуру. Однако при пос​ледующем свале на более теплую подстилающую поверхность прикромочной зоны происходит их бы​строе насыщение теплом и влагой вследствие интен​сификации теплоотдачи. За пределами прикромоч​ной зоны результирующие потоки тепла в атмосфе​ру ослабевают, так как в южные районы моря по​ступает уже трансформированный воздух. По ин​тенсивности теплопотерь для поверхности моря в це​лом наиболее холодными месяцами года являются декабрь (-580 МДж/м2) и январь (-530 МДж/м2). Несмотря на то что в рассматриваемые месяцы в прикромочной зоне результирующий поток тепла в атмосферу остается постоянным и составляет -800 МДж/м2, от декабря к январю увеличиваются горизонтальные градиенты в распределении тепло​вого баланса вследствие расширения области мини​мальных теплопотерь, расположенной в южной части акватории (рис. 14.3 а). В течение февраля— марта интенсивность охлаждения поверхностных вод быстро ослабевает при одновременном сокраще​нии пространственных размеров очага максималь​ных потерь тепла, и уже в апреле на большей части акватории к югу от 60° с. ш. происходит смена знака теплового баланса (рис. 14.3 г). В апреле наиболее интенсивный прогрев поверхностных вод (свыше 100 МДж/м2) наблюдается в областях, примыкаю​щих к восточному побережью Камчатки, и в Бристольском заливе. Эта тенденция сохраняется и в последующие месяцы теплого периода года с мая по июль (рис. 14.3 б, е, ж}. Для моря в целом летний максимум теплового баланса поверхности прихо​дится на июнь и составляет 310 МДж/м2. Однако в его пространственном распределении имеется ряд особенностей: более интенсивный прогрев западных районов моря с максимумом (400 МДж/м2) в Карагинском заливе по сравнению с восточными района​ми и задержка в наступлении сроков максимально​го прогрева (июль) над отдельной узкой областью распространения холодных вод из района Берингова пролива к восточному побережью Камчатки и далее в юго-восточном направлении (рис. 14.2 о, 14.3 е). От июля к августу на акватории Берингова моря происходит перестройка пространственной структуры поля теплового баланса. Она характери​зуется заметным уменьшением результирующего потока тепла над шельфовой зоной (менее 200 МДж/м2) вследствие сезонного ослабления сол​нечной радиации и интенсификации турбулентной теплоотдачи (рис. 14.3 ж, з).

По сравнению с другими окраинными морями Дальневосточного региона в годовом ходе теплового баланса Берингова моря отчетливо выделяется уве​личение размаха внутригодовых колебаний этой ха​рактеристики с одновременным ростом продолжи​тельности холодного периода с юга на север. На рис. 14.4 в качестве иллюстрации приведено рас​пределение средних широтных значений теплового баланса в течение года на акватории Берингова моря. В его южной глубоководной части, расположенной к югу от 57° с. ш., средняя продолжительность хо​лодного и теплого периодов одинаковая и составля​ет 6 мес. Размах внутригодовых колебаний теплово​го баланса изменяется от 650 МДж/м2 у побережья Алеутских островов до 750 МДж/м2 вблизи южной границы шельфовой зоны. В расположенных к севе​ру мелководных районах продолжительность теп​лого периода года уменьшается до 4—5 мес. при воз​растании размаха внутригодовых колебаний теп​лового баланса до 1100 МДж/м2.

Таким образом, шельфовая зона моря по интен​сивности теплопотерь в холодный период и по мак​симальной его продолжительности является наибо​лее энергоактивной в сравнении с другими района​ми акватории. Представленные выше общие зако​номерности пространственно-временной структуры теплового баланса как интегральной характеристи​ки энергообмена моря с атмосферой формируются в зависимости от сезона за счет определяющего вкла​да тех или иных составляющих. Поэтому прежде, чем перейти к анализу взаимосвязи месячных полей результирующего потока тепла, остановимся на разборе пространственной и временной эволю​ции его основных составляющих — радиационного баланса R и виртуального потока QT + QLT, пред​ставляющего сумму турбулентных составляющих теплового баланса морской поверхности.
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Рис. 14.5. Годовые суммы радиационного баланса (а) и виртуального теплообмена (б), амплитуды внутригодовых колебаний радиационного баланса (в) и виртуального теплообмена (г), МДж/м2.
Радиационный баланс поверхности моря пред​ставляет собой разность между поглощенной (ко​ротковолновой) радиацией и эффективным (длин​новолновым) излучением. В течение года он испы​тывает значительные колебания, размах которых изменяется по акватории в широких пределах: от 500 МДж/м2 у восточного побережья Камчатки до 350 МДж/м2 в районе Алеутских островов (рис. 14.5 в). В пространственном распределении годовых сумм радиационного баланса наблюдается хорошо выраженный широтный ход с максимумом (1800 МДж/м2) вдоль Алеутской гряды и миниму​мом (600 МДж/м2) в районах Анадырского залива, Берингова пролива и зал. Нортон (рис. 14.5 а). В те​чение сентября на всей акватории Берингова моря еще сохраняются положительные значения радиа​ционного баланса, которые составляют 100 МДж/м2 на его северной границе и увеличиваются до 175 МДж/м2 у побережья Алеутских островов (рис. 14.6 и). В последующие месяцы с развитием зимних муссонных процессов заметно возрастает вклад эффективного излучения в результирующее значение на фоне сезонного ослабления поглощен​ной радиации. В октябре на поверхности северной части моря происходит смена знака радиационного баланса, а в течение двух последующих месяцев процессы радиационного выхолаживания поверх​ностных вод распространяются на всю акваторию (рис. 14.6 к, л, м). Максимальные отрицательные зна​чения R в холодный период формируются вблизи за​падной окраины моря и достигают -125 МДж/м2 в декабре—январе. Быстрый рост эффективного из​лучения происходит здесь за счет увеличения пере​падов температур вода—воздух (до 20 0С и более) при натекании исключительно холодного конти​нентального воздуха на морскую поверхность с тем​пературой воды около 0 "С. По интенсивности ра​диационного выхолаживания поверхностных вод (в целом по акватории) декабрь является наиболее хо​лодным месяцем года. Обратный процесс начинает​ся в январе в южных и юго-восточных районах моря, и уже в феврале на значительной части аква​тории к югу от 57° с. ш. количество поглощенной со​лнечной радиации превышает потери тепла на эф​фективное излучение в атмосферу (рис. 14.6 б). В течение марта—апреля положительные значения радиационного баланса распространяются на всю акваторию (рис. 14.6 в, г). Весенний сезон характе​ризуется быстрым возрастанием интенсивности ра​диационного прогрева поверхностных вод в райо​нах, прилегающих к западному и восточному побе​режью, тогда как в центральной и северной частях моря вследствие развития облачности наблюдается минимум значений (рис. 14.6 г, д). В годовом ходе радиационного баланса наибольшее поступление тепла на морскую поверхность происходит в июне и достигает 400 МДж/м2 в Карагинском заливе (рис. 14.6 е). Пространственное распределение R в последующие летние месяцы (июль—август) сохра​няет все основные особенности, присущие периоду весенне-летнего прогрева: наличие повышенных значений радиационного баланса вблизи западного и восточного побережья, а также распространение минимума R из районов Берингова пролива и зал. Нортон на центральную часть акватории и далее к югу вплоть до Алеутских островов (рис. 14.6 ж, з).

Анализ годового хода радиационного баланса на поверхности Берингова моря показывает, что наи​больший размах его внутригодовых колебаний от​мечается в районах, прилегающих к западному по​бережью, где в наибольшей степени сказывается континентальное влияние при преобладании запад​ных потоков в атмосфере, а минимальный — на южной окраине моря, где вследствие трансформа​ции континентальных воздушных масс и частых вторжений насыщенного влагой морского полярно​го воздуха это влияние ослаблено.

Виртуальный теплообмен QT + QLE — наиболее изменчивая составляющая теплового баланса. Его интенсивность зависит от температуры подстилаю​щей поверхности, скорости ветра в приводном слое, температуры и влажности воздушных масс, преоб​ладающее направление переноса которых над аква​торией определяется сезонными особенностями ат​мосферной циркуляции.
[image: image10.png]°,-la'

e
bl b A b Ll«LJtJ_J P W W T WO S W}

50"

a
. 04"' <
[NV ST H Wiy L T VO S T W 0 A W |

; ;

T T vy Yy Ve T T 1 v F\Iﬁ'ﬁ! ’,T‘ TriTiJTrviTY
a) R SR e
. R

A&A,

%

757

“ 200

-
-—— VA »
E LR S N |

N E-rald
R T TS S T T T T S SO 0T O TN R v S S WL O T U0 N 0 0 B B

170 180 170 160





[image: image11.png]55

170

180

170 160

170

RV VI SO W U SN L U S O

L3N0 S N Y R S A S U SN R

170 180

§
i

. -
i v P
b FEET U UL I TV UV S A B T S N

60

B L0 0 T T O S 9 e 4

o#c)

RO UL VO W T TR O O WO W o, wout 6

[ S T W G T Y

[ER N UL ST I S U U L S

U TR WG W O W U WO O T T W O O 00 L S |

ST OO N U S0 0 S S SO0 T |

178

180

170 160

178 180

170

160





[image: image12.png]170 180 170 160 170 80 170 180

R S LA R S U TN D A N e R W N Y P (IL LT T S I O § LI T L L AL T

s “a',; /_55

, ~—— - -7 \\
~_T5 e -

L
— - 4
\e ~175 4 -, o
. -~ > P °
| ., \Pp'p,. i 1 L /—\/.\-(S’Oa oo |
IR ST I S W AT ET L o I N O ENP I WA R I ol U W ST AT A R R e SRR D W R TS WU,

SR 0 T 00 W O ML U S B A O

.
v e ape?® 4
[N T Wt N O T l|lP|I|I||A|lll\\||Llll|l[

i70 180 : 70 160





Рис. 14.6. Месячные суммы радиационного баланса поверхности Берингова моря (МДж/м2) по средним многолетним данным.  а—м — соответственно январь—декабрь.
В пространственном рас​пределении годовых сумм виртуального теплообме​на отчетливо выражен широтный ход с монотонным уменьшением этой характеристики от 4400 МДж/м2 на севере моря до 1800 МДж/м2 вблизи его южной границы (рис. 14.5 б). Максимальный размах внутригодовых колебаний QT + QLE (800 МДж/м2) от​мечается в районах Берингова пролива, а также за​ливов Анадырский и Нортон, где охлаждение по​верхностных вод за счет потерь тепла на турбулент​ный обмен с атмосферой продолжается в течение 7—8 мес. Как результат здесь, в мелководной шельфовой зоне моря, создаются наиболее благоприят​ные условия для раннего установления и позднего разрушения ледяного покрова (см. рис. 14.5). Между западной и восточной окраиной бассейна на​блюдается асимметрия в пространственном положе​нии изолиний максимальных амплитуд — их сме​щение к югу вдоль северо-американского побере​жья. Такой характер распределения объясняется более интенсивными процессами теплоотдачи в вос​точной части моря, связанными с преобладанием северо-восточных приземных ветров в период раз​вития зональной атмосферной циркуляции в холод​ный период года.

В сентябре с появлением ветров северных рум​бов над северной частью моря и районами, прилега​ющими к Бристольскому заливу, происходит ин​тенсификация потоков явного и скрытого тепла в атмосферу до -100 ... -150  МДж/м2 (рис. 14.7 и). Над остальными районами акватории вследствие распространения насыщенного влагой морского воздуха ветрами южных румбов уменьшается отно​сительный вклад затрат тепла на испарение в сум​марный турбулентный теплообмен, который не пре​вышает -50 ... -100 МДж/м2. Сезонное охлаждение поверхностных вод в последующие месяцы характе​ризуется быстрым ростом турбулентной теплоот​дачи в мелководных районах, расположенных на северной и восточной границах акватории (рис. 14.7 к, л, м). В октябре максимум QT 4- QLE (более -300 МДж/м2) втрое превышает соответст​вующее значение за предшествующий месяц. Ин​тенсификация теплоотдачи от сентября к октябрю как в целом по акватории, так и в особенности на се​верной окраине моря, где эти изменения проявля​ются в наибольшей степени, связана с термическим и динамическим воздействием атмосферной цирку​ляции на подстилающую поверхность. Это, во-первых, быстрое понижение температуры воздуха над кон​тинентами и резкое возрастание разности темпера​тур вода—воздух при его натекании на более теплую подстилающую поверхность, во-вторых, рост дина​мического воздействия на верхний слой вод за счет усиления приземных ветров. В ноябре отмечается формирование ледяных полей в северных районах моря и очага максимальных потерь тепла на испа​рение и конвективно-турбулентный теплообмен с атмосферой в прикромочной зоне, где QT + QLE превышает —500 МДж/м2. В течение декабря—ян​варя одновременно со смещением кромки льдов в южном направлении происходит расширение и уг​лубление очага максимальной турбулентной тепло​отдачи в прикромочной зоне. В январе интенсив​ность потерь тепла на поверхности моря достигает максимума (свыше —600 МДж/м ) в годовом ходе этой характеристики (рис. 14.7 а). В последующие месяцы с февраля по апрель наблюдается ослабле​ние турбулентной теплоотдачи в южных районах акватории и значительное расширение области ми​нимума QT + QLE одновременно с сокращением размеров прикромочного очага теплоотдачи. Следу​ет, однако, отметить, что изменения интенсивности потерь тепла от месяца к месяцу неодинаковы по акватории. В прикромочной зоне они минимальны, тогда как у побережья Алеутских островов, где в этот период увеличивается повторяемость адвекции морского полярного воздуха с западными и юго-за​падными приземными потоками, уменьшение тур​булентной теплоотдачи от месяца к месяцу заметно выше. Уже к апрелю у западного и восточного побе​режья наблюдается ослабление приземных ветров, происходит интенсивный радиационный прогрев поверхностных вод и формируются области мини​мума QT + QLE. В мае на большей части акватории месячные суммы турбулентной теплоотдачи не пре​вышают -50 ... -100 МДж/м2. В течение июня— июля повсеместное уменьшение QT + QLE объясня​ется выносом на акваторию моря устойчивыми вет​рами южных румбов теплых, насыщенных влагой воздушных масс. Минимум потерь тепла в годовом ходе QT + QLE (менее -25 МДж/м2) устанавливает​ся в июле. В августе преимущественно над северны​ми и восточными районами моря начинается обрат​ный процесс, связанный с началом охлаждения воз​духа над континентом и появлением северо-восточ​ных приземных ветров над этими районами.
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Рис. 14.7. Месячные суммы QT + QLE на поверхности Берингова моря (МДж/м ) по средним многолетним данным. Условные обозначения см. на рис. 14.6.
Таким образом, внутригодовые изменения про​странственной структуры составляющих теплового баланса Берингова моря имеют ряд отличительных особенностей. Они заключаются в разных сроках установления экстремальных значений радиацион​ного баланса (декабрь, июнь) и виртуального тепло​обмена QT + QLE (январь, июль), а также в форми​ровании областей максимальных амплитуд внутригодовых колебаний вблизи западной границы моря (радиационный баланс) и у северо-американского побережья (QT + QLE).

Важной характеристикой развития процессов теплообмена на поверхности Берингова моря в тече​ние года является показатель преемственности в формировании пространственной структуры месяч​ных полей теплового баланса. Ярко выраженный сезонный характер атмосферной циркуляции над исследуемой акваторией, при котором в период с сентября по апрель преобладают устойчивые ветры северных румбов, является причиной тесной взаи​мосвязанности месячных полей теплового баланса в процессе перестройки их пространственной струк​туры. В табл. 14.1 приведены значения коэффици​ентов взаимной корреляции этих характеристик в течение года.
Таблица 14.1
Коэффициенты взаимной корреляции месячных сумм теплового баланса поверхности Берингова моря (N= 68, Rкр = 0,31 при α = 0,01)
Месяц
I
II
Ш
IV
V
VI
VII
VIII
IX
X
XI
XII

I
1,00












II
0,98
1,00











III
0,94
0,95
1,00










IV
0,83
0,86
0,94
1,00









V
0,52
0,56
0,66
0,83
1,00








VI
0,22
0,25
0,33
0,57
0,86
1,00







VII 
0,17
0,18
0,17
0,34
0,63
0,84
1,00






VIII
0,53
0,54
0,47
0,51
0,49
0,53
0,65
1,00





IX
0,63
0,62
0,52
0,47
0,29
0,18
0,38
0,83
1,00




X
0,75
0,75
0,72
0,62
0,36
0,08
0,11
0,55
0,79
1,00



XI
0,90
0,89
0,87
0,75
0,45
0,13
0,12
0,50
0,70
0,93
1,00


XII
0,94
0,93
0,91
0,78
0,47
0,15
0,13
0,49
0,66
0,87
0,98
1,00

Примечание. N — длина ряда; Rкр — критическое значение коэффициента корреляции (при Rкр > 0,31 связи значимы с 99 %-ной доверительной вероятностью); а — уровень значимости.
Статистически значимые связи месячных полей теплового баланса сохраняются с августа по май при условии их 99 % -ной обеспеченности. Они ха​рактеризуют особенности теплового взаимодейст​вия море—атмосфера в процессе начального форми​рования, развития и разрушения осенне-зимних ат​мосферных процессов. Стадии максимального их развития над акваторией Берингова моря соответст​вуют наиболее тесные взаимные связи (0,90—0,98) месячных сумм теплового баланса. В теплый пери​од года степень взаимной связности этих характе​ристик уменьшается (см. табл. 14.1). Указанные особенности объясняются разным характером атмо​сферных процессов в холодный и теплый периоды года, оказывающих влияние на перестройку про​странственной структуры и интенсивность теплооб​мена на границе раздела двух сред. В первом случае интенсивное охлаждение поверхностных вод проис​ходит благодаря быстрому увеличению эффектив​ного излучения и турбулентной теплоотдачи в атмо​сферу при установившихся ветрах северных румбов и адвекции холодного воздуха над более теплой под​стилающей поверхностью. В теплый период года над акваторией наблюдаются слабые неустойчивые приземные ветры южных румбов, турбулентный теплообмен имеет минимальные значения, возрас​тает роль облачности в изменчивости поглощенной радиации, которая способствует уменьшению сте​пени связности месячных полей результирующего теплообмена. Обращает на себя внимание зависи​мость структуры полей теплового баланса в июне— июле от соответствующих характеристик весеннего периода (см. табл. 14.1). Иначе говоря, сроки уста​новления максимального летнего прогрева поверх​ностных вод зависят от времени смены знака тепло​вого баланса в предшествующие весенние месяцы.
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Часть IV. ГИДРОЛОГИЯ ВОД
Рассматриваются основные гидрологические ха​рактеристики моря: температура, соленость и плот​ность воды, а также водные массы. Анализируется их вертикальная структура, временная изменчи​вость и особенности пространственно-временного распределения. Результаты исследований основаны на всех доступных к настоящему времени материа​лах глубоководных океанографических наблюде​ний. Дополнительно привлечены данные прибреж​ных гидрологических наблюдений на морских ГМС, сведения о метеорологическом режиме и стоке вод.
15. Гидрологическая изученность
Первые обобщения гидрологических исследова​ний в Беринговом море относятся к прошлому веку [158, 170]. Они позволили получить самые общие сведения о климате, ледовых условиях, течениях, температуре и солености вод.

С 1906 по 1929 г. глубоководные гидрологичес​кие работы в Беринговом море не проводились. Они возобновились лишь в начале 30-х годов [33]. К наи​более значительным работам этого периода следует отнести экспедиции Государственного гидрологи​ческого института (ГГИ) и Тихоокеанского институ​та рыбного хозяйства и океанографии (ТИНРО) на судах „Дальневосточник" (1932 г.) и „Красноарме​ец" (1933 г.), осуществлявшиеся под научным руко​водством Г. Е. Ратманова. Материалы гидрологи​ческих наблюдений, полученные в этих экспедици​ях, послужили основой для последующих работ [76, 77].

В [76] дано первое представление о поверхност​ных течениях, распределении температуры и соле​ности в Беринговом море, происхождении Анадыр​ского и Олюторского холодных пятен, водообмене через Берингов пролив, показана прямая связь между водами северной части Тихого океана и Бе​рингова моря.

Американские исследователи Барнес и Томпсон [95] по материалам наблюдений на судах „Ганнет" и „Челан" (1933—1934 гг.) представили океанологи​ческие данные, свидетельствующие о поступлении тихоокеанских вод в Берингово море через проливы вблизи о. Танага.

Экспедиционные работы на судах „Челан" (1934 г.) и „Норсленд" (1937, 1938 гг.) проводились береговой охраной США и океанографической лабо​раторией Вашингтонского университета. Район работ ограничивался мелководной северной и вос​точной частями моря, Беринговым проливом и зал. Нортон. В общей сложности было выполнено более 300 гидрологических станций. Материалы, собранные в этих экспедициях, явились основой для работы Гудмана и др. [НО].

В 40-е годы в связи со второй мировой войной в океанологических исследованиях Берингова моря отмечается сильный спад. В этот период в море про​водились только попутные работы многолетней экс​педиции Арктического института на судах „Смоль​ный", „Темп" и „Ост" [5].

Работы А. К. Леонова [51, 52] подвели итог ис​следований Берингова моря, проведенных до нача​ла 50-х годов. В монографии [52] автор выделил в Беринговом море четыре водные массы: верхнюю беринговоморскую, промежуточную беринговоморскую, глубинную тихоокеанскую, полярную.

Границы между водными массами проведены Леоновым на глубинах расположения экстремаль​ных значений температуры, где, как известно, на​ходятся ядра водных масс. В. Н. Иваненков [38] считает, что этот подход недостаточно корректен, так как в ядре водной массы наиболее длительно со​храняются ее свойства, в том числе и экстремаль​ные значения температуры. Кроме водных масс, Леонов рассмотрел такие вопросы гидрологии вод, как водный баланс, термический режим, распреде​ления солености и плотности вод Берингова моря.

Расчетам теплового баланса Берингова моря по​священы работы А. М. Баталина и Н. Г. Васюковой [7, 8, 13]. А. М. Баталин [8] предпринял попытку расчета теплового баланса моря и определения ве​личины тепло- и водообмена с соседними регионами Мирового океана. Производилось также сравнение результатов расчетов для Охотского и Берингова морей для выяснения „тепловой индивидуальнос​ти" Берингова моря. Тепловой баланс поверхности Берингова моря получен отрицательным. Потеря тепла за год с поверхности всего моря составляет 2763 • 1012 МДж. Следовательно, для поддержания стабильного теплового состояния моря приток теп​ла извне, а именно из Тихого океана, должен со​ставлять значительную величину. Расчеты показа​ли, что главный приток вод осуществляется через прол. Ближний и оценивается автором примерно в 150000км3.

В 50-е годы интенсивность океанологических исследований Берингова моря возросла. В 1950— 1953 гг. здесь проведено пять глубоководных ком​плексных экспедиций Института океанологии АН СССР (ИО АН). В 1955 и 1956 гг. ИО АН совместно с ТИНРО проводили комплексные биолого-гидроло​гические исследования на судне „Нерпа". Получен​ные данные легли в основу целого ряда работ [4—6, 10,12,30,31,38].

Обобщая наблюдения, выполненные в 1932— 1956 гг., А. Д. Добровольский и В. С. Арсеньев [31] рассмотрели изученность моря, влияние морфоло​гических и климатических факторов на гидрологи​ческие процессы в море, вертикальную структуру и происхождение водных масс, термический режим и распределение солености в различные сезоны, по​верхностные течения, рассчитанные динамическим методом. В Беринговом море они выделили три типа вертикальной структуры водных масс (аркти​ческий, субарктический и умеренных широт), а также детально рассмотрели сезонные изменения температуры в верхнем 200—300-метровом слое.
В. Н. Иваненков [38] на основании материалов 28 экспедиций с привлечением гидрохимических данных предложил свою классификацию водных масс Берингова моря. В глубоководной части моря автор выделяет четыре водные массы: поверхност​ную беринговоморскую (в зимний период однород​ную, а в теплый период года состоящую из двух слоев — летнего и зимнего), подповерхностную, промежуточную и глубинную северотихоокеан​скую. Для мелководной части моря им было выде​лено семь районов с различным распределением температуры, солености и гидрохимических эле​ментов.

Следует отметить, что в классификации вод, предложенной Иваненковым, теплый промежуточ​ный слой разделен на две водные массы (одну с мак​симумом температуры, другую с минимумом кисло​рода). Такое противопоставление одних показате​лей водных масс другим (физических и химичес​ких) трудно увязывается с самим понятием о вод​ной массе, определяемой комплексом физических, химических и других характеристик [29].
В 1958 г. в связи с проведением Международно​го геофизического года в Беринговом море были на​чаты работы комплексной океанографической экс​педиции Всесоюзного и Тихоокеанского институтов рыбного хозяйства и океанографии. За три года было выполнено 1000 гидрологических станций в летний и зимний периоды. Результаты этих иссле​дований отражены в работах Д. Е. Гершановича и В. В. Натарова [18, 61] . В. В. Натаровым [61] была представлена схема циркуляции вод моря для лет​него и зимнего периодов, а также проведен анализ водных масс. Автор считает, что для Берингова моря (в его глубоководной части) характерна суб​арктическая структура вод с наличием в летнее время четырех водных масс: поверхностной (от 0 до 50 м), холодного промежуточного слоя (от 50 до 150—200 м), теплого промежуточного слоя (от 200 до 600—800 м) и глубинных вод. В зимний период эта структура представлена тремя водными масса​ми, так как благодаря зимнему конвективному перемешиванию прогретые поверхностные воды ис​чезают и образуется единый гомогенный слой от по​верхности до нижней границы проникновения осенне-зимней конвекции. Было уделено внимание се​зонной трансформации водных масс, а также связи этого процесса с динамикой вод. Рассмотрено влия​ние гидрологических процессов на формирование рыбопромысловых районов моря.

Наиболее полное исследование водных масс и те​чений Берингова моря проведено В. С. Арсеньевым [5] на основании гидрологических данных с 1894 по 1959 г. и результатов ранее выполненных обобще​ний [4, 6, 30, 31, 33]. Из анализа Г, S-кривых, вер​тикальной устойчивости вод и пространственного распределения гидрологических характеристик ав​тором определены три крупные разновидности суб​арктической структуры вод, характерные для от​дельных районов Берингова моря: глубоководного, мелководного (в северо-восточной части исследуе​мого региона) и прилегающего к Алеутским остро​вам восточное о-вов Ближних. В работе дана деталь​ная характеристика основных водных масс, а также рассмотрены факторы, обусловливающие их фор​мирование.

Период интенсивных океанографических иссле​дований, проводимых в 50—60-е годы и нашедших свое отражение в работах [5, 38], закончился к сере​дине 60-х годов. Внимание ученых переключилось на отдельные региональные и прикладные пробле​мы. Так, Камчатское отделение ТИНРО проводило в основном исследование рыбопромысловых райо​нов Берингова моря, а опубликованные работы от​носятся, как правило, к западной части моря [25, 26, 28, 62]. Авторы отмечают, что основную роль в формировании гидрологического режима рыбопро​мысловых районов, прилегающих к восточному по​бережью Камчатки, играет Камчатское течение. Распределение гидрофизических параметров свиде​тельствует о существовании в Карагинском и Олюторском заливах вихревых образований, которые оказывают значительное влияние на формирование здесь зоны повышенной биологической продуктив​ности [25,26,28].

Из работ, опубликованных в 70—80-е годы [41, 49, 59, 63, 74. 83, 89, 90, 93], которые обобщают океанографические исследования в Беринговом море, можно выделить статью С. В. Полуэктова и Ю. А. Хистяева [74]. Они рассмотрели распределе​ние и изменчивость температуры воды в верхнем 200-метровом слое. На основе материалов батитермографных наблюдений с 1971 по 1976 г. (свыше 1200 разовых и серийных станций, выполненных с января по май) авторами определена глубина зале​гания изотермического слоя, выделены типовые кривые распределения температуры воды с глуби​ной, по распределению средней температуры дея​тельного слоя и глубине верхнего изотермического слоя акватория моря разделена на пять гидрологи​ческих районов, рассчитаны коэффициенты корре​ляции между температурой на поверхности и тем​пературой нижележащих слоев.

Исследованию короткопериодной изменчивости температуры воды в районе Берингова пролива по​священа работа Л. А. Тигунцева [83]. Им получено, что размах колебаний температуры воды в течение суток составляет от 0 до 6 оС. Автор пришел к выво​ду, что короткопериодные колебания играют значи​тельную роль в общей изменчивости температуры воды в районе Берингова пролива.

В. Г. Яричин [93] обработал результаты гидроло​гической съемки, выполненной НИС „В. Фролов" летом 1982 г. Полученные им статистические ха​рактеристики водных масс Берингова моря близки к средним многолетним, приведенным в работе В. С. Арсеньева [5].

Г. В. Хен и В. Ф. Воронина [89] рассмотрели роль крупномасштабного воздействия атмосферных процессов над северной частью Тихого океана на межгодовые колебания гидрологических парамет​ров в восточной части Берингова моря. На основа​нии анализа многолетних данных выявлена также взаимосвязь между тепловым состоянием вод и ледовитостью моря, а также показана внутригодовая преемственность термического режима в этой части Берингова моря. Авторы выделили три периода аномального потепления и два периода аномально​го похолодания в шельфовых водах восточной части моря.

В послевоенные годы океанографические работы в Беринговом море начали выполняться различны​ми организациями Японии. Их результаты нашли свое отражение в работах [118, 122, 132, 185, 138, 139. 144,151, 152,153,169].

Характеристики холодного промежуточного слоя в море исследовали Кото и Фуджи [134]. Кото и Маеда [135] обобщили наблюдения 1956 г. на шельфе. Они рассмотрели распределение придон​ных температур на шельфе и поступление теплых вод из глубоководной котловины на шельф. Маеда и др. [139] исследовали распределение температуры и солености придонных вод восточной мелководной части моря. В этой работе рассмотрена межгодовая изменчивость температуры и солености придонных вод на шельфе, показано положение центра холод​ного пятна у дна юго-западнее о. Св. Лаврентия и распространение холодных придонных вод в юго-восточном направлении к Бристольскому заливу. Кихара и Уда [122] рассмотрели образование при​донной водной массы в восточной части Берингова моря. Источником этих вод они считают прибреж​ные воды Аляски, воды северной части моря, а также воды Аляскинского течения.

Наиболее полным обобщением гидрологических работ, проведенных японскими и американскими экспедициями за период с 1959 по 1966 г., являют​ся исследования Отани [151, 152]. Автор приводит подробную классификацию вод Берингова моря. Им выделено три системы вод: океаническая, шель-фовая и материковая. Дана взаимосвязь предло​женной в этих работах системы течений и простран​ственно-временной структуры термохалинных ха​рактеристик. Наиболее важным в этих двух упомя​нутых работах является то, что в них впервые дана подробная характеристика вод шельфа Берингова моря, особенно его юго-восточной части. Представ​лена типизация вертикального распределения тем​пературы и солености вод глубоководной котлови​ны и шельфа, а также проведена оценка их взаимо​действия. Рассмотрены процессы конвективного перемешивания в зимний период.

В 70—80-е годы и по настоящее время научные учреждения Японии продолжают целенаправлен​ные исследования Берингова моря. Океанографи​ческие работы выполняются в основном в восточ​ном и юго-восточном районах моря. Результаты, по​лученные в этих экспедициях, опубликованы в виде рейсовых отчетов [171] и в отдельных статьях [111, 131, 132, 152—154, 165, 168, 169]. Так, например, Отобе и др. [154] рассчитали суммарные потоки тепла через поверхность Берингова моря в летний период. Их расчеты выполнены на основе материа​лов, полученных НИС „Хакухо Мару" в 1975 и 1979 гг. Для выполнения расчетов использован балк-метод Кондо (1975 г.). В экспедициях были выполнены и инструментальные измерения пото​ков тепла через поверхность.

В первые послевоенные годы продолжили океа​нографические работы в Беринговом море ученые США. В 1947—1949 гг. в море проводились экспе​диции Лаборатории электроники ВМС США [135, 161] с измерениями температуры и солености в вос​точной части моря. В 50—60-е годы американскими учеными проводилась программа по изучению се​верной части Тихого океана, включая Берингово море. Материалы наблюдений экспедиций этого пе​риода использовались в монографиях и обобщениях [5, 105—109].

Додимид и др. [105], помимо систематизации ис​следований, проведенных в северной части Тихого океана, рассмотрели океанографические условия в Бристольском заливе. Авторы отмечали, что здесь отчетливо проявляется внутренний фронт, который разделяет прибрежную и водные массы среднего шельфа, а также указали на существование анало​гичного фронта вдоль кромки шельфа. В результате анализа океанографических данных обнаружен участок холодной поверхностной воды в пределах Бристольского залива, который, как считают авто​ры, появляется за счет поднятия придонных вод на поверхность.

До 1975 г. большая часть океанографических ис​следований проводилась американскими учеными в глубоководной части моря и в районе Берингова пролива. Их результаты отражены в материалах конференции по исследованию Берингова моря [115]. В работах по физической океанографии вни​мание сосредоточено на течениях [107, 116] и вод​ных массах [169] глубоководного бассейна.

Фэйвэрит и др. [108], так же как и в [105], выде​лили три обширные зоны на восточном шельфе моря: область, прилегающую к кромке шельфа, участок средней части шельфа и прибрежную часть моря. Кроме этого, ими проанализирована фрон​тальная зона над склоном шельфа.

Сэйлс и др. [162], используя накопленный мате​риал зарубежных океанографических наблюдений в Беринговом море, составили атлас океанографи​ческих характеристик, в котором на основе объем​ного Т, S-анализа представлены характеристики вод​ных масс глубоководного бассейна до глубины 1500 м, а также распределения температуры, соле​ности и схемы циркуляции вод для основных сезонов.

Коучмен и др. [99] впервые обобщили имею​щуюся натурную информацию, полученную экспе​дициями США и Японии в районе Берингова проли​ва с 1922 по 1973 г. Исходя из распределения соле​ности вод, авторы выделили в районе Берингова пролива три водные массы, которые они назвали анадырской, беринговоморского шельфа и аляскин​ской прибрежной. Ими сделан важный вывод, что боковое перемешивание вод в районе Берингова пролива весьма ограничено. В районе о. Св. Лаврен​тия до участка к северу от Берингова пролива каж​дая водная масса располагается в виде непрерывной полосы: анадырская — на западе, аляскинская при​брежная — на востоке, а между ними проходит вод​ная масса беринговоморского шельфа.

Еще несколько работ посвящены исследованию системы течений на склоне шельфа [124—126, 129, 130, 157, 166], а также более мелкомасштабным вихревым образованиям.

Исследованию процессов подъема и перемеши​вания вод вблизи прол. Самалга посвящена работа [167]. Полученные результаты океанографической съемки подтвердили существование апвеллинга, который может быть важен на протяжении всей Алеутской гряды.

С 1975 г. внимание ученых США сосредоточи​лось на исследовании континентального шельфа. Их интересы переместились от изучения климати​ческой изменчивости к процессам меньших мас​штабов. Этому способствовало прежде всего возрас​тание теоретических и практических доказательств того, что крупномасштабные процессы и явления, происходящие в морской среде, во многом опреде​ляются процессами более мелкого масштаба. В на​учной литературе все чаще стали рассматриваться вопросы исследования вихрей, фронтов, тонкой структуры и динамики вод над шельфом. Кроме того, появились новые приборы, которые позволи​ли проводить исследования донных явлений.

Работы проводились по ряду больших про​грамм. Программа оценки окружающей среды внешнего континентального шельфа (OCSEAP) про​водилась для выявления возможностей добычи нефти на шельфе. Исследования охватывали аква​торию от моря Бофорта до зал. Аляска. Материалы наблюдений нашли отражение в работах [100—102, 117, 123, 125, 146, 159, 164], которые значительно пополнили знания об океанографических процессах различных временных масштабов на шельфе Бе​рингова моря.

В 1981 г. была издана монография [114], где по​мещены предварительные результаты программы OCSEAP. Вошедшие в нее работы [98,117,127,128, 145, 147] подробно освещают гидрологический, ме​теорологический и ледовый режим, динамику вод, а также вопросы моделирования гидрологических процессов. Анализ гидрологической структуры вод континентального шельфа Берингова моря выпол​нили Киндэр и Шумахер [128]. Они обобщили все известные ранее работы, посвященные исследова​нию юго-восточного шельфа Берингова моря [5, 76, 95,110, 115,118,122,132,151,152,169], а также использовали данные гидрологических наблюдений за 1975—1978 гг. Авторы разделили шельф на три структурные зоны: прибрежную, среднюю и внеш​нюю. Границы выделенных зон почти совпадают с гидрологическими границами, определенными в работе [108] и приблизительно соответствуют 50- и 100-метровым изобатам, а также внешней кромке шельфа. Отмечено, что выделенные области наибо​лее выражены в летнее время и в них имеет место большая межгодовая изменчивость температуры, солености и других характеристик водных масс.

Параллельно с программой OCSEAP на юго-вос​точном шельфе Берингова моря американскими ис​следователями проводились работы по программе „Процессы и ресурсы беринговоморского шельфа" (PROBES) [141]. Эти исследования выполнялись в два этапа: в 1976—1979 и 1980—1982 гг. с целью исследования экосистемы беринговоморского шель​фа и выявления механизмов и скорости перемеще​ния энергии от первичных продуктов к высоким трофическим уровням. За время исследований было выполнено 2727 гидрологических станций. В про​грамму включалось изучение циркуляции вод, гид​рологического режима, распределения нитритов, первичной продукции и состава фитопланктона, а также многие другие вопросы.

Обобщение результатов гидрологических иссле​дований по программе PROBES проведено в работе Коучмена [97], который пришел к выводу, что вод​ная масса юго-восточной части беринговоморского шельфа может рассматриваться как система с тре​мя режимами физических процессов, разделенных квазипостоянными „фронтами". Переходные облас​ти (фронты) являются не только границами между определяемыми водными массами, но и квазипосто​янными зонами, где наблюдаются важные измене​ния в балансе факторов, влияющих на особенности водных масс.

Детальные океанографические, метеорологичес​кие и ледовые наблюдения были выполнены при ис​следовании прикромочной зоны Берингова моря в

феврале—марте 1983 г. в рамках эксперимента MIZEX WEST. Результаты этого эксперимента от​ражены в работах [113, 160], где, во-первых, был оценен тепловой баланс верхнего слоя моря в при​кромочной зоне для середины зимы, а также иссле​дован дрейф льда в зависимости от метеорологичес​ких условий.

Зимой 1984—1985 гг. американские ученые провели эксперимент „Арктическая полынья" (APEX), целью которого было изучение процессов циркуляции вод на севере центральной части бе​ринговоморского шельфа и связи динамики вод с полем ветра и сезонными изменениями ледяного покрова[83].

Проведенный анализ литературных источников, освещающих гидрологические процессы в Беринго​вом море, показал, что по сравнению с другими рай​онами достаточно хорошо изучен к настоящему вре​мени только восточно-беринговоморский шельф моря. Здесь благодаря исследованиям США и Япо​нии подробно освещены как процессы, происходя​щие на шельфе, так и основные факторы, форми​рующие особенности режима и временной изменчи​вости характеристик различного масштаба. Совре​менное состояние изученности гидрологических процессов в этом районе достаточно подробно и полно представлено в работах [97, 99, 114, 162, 169], на основании которых можно решать различ​ные научные и прикладные проблемы.

Наименее изучена глубоководная часть моря, где практически открытыми остаются вопросы о гидрологических процессах в холодное время года, а также об изменчивости гидрологических парамет​ров с различными временными масштабами (от си​ноптического до межгодового). Отсутствуют также достоверные инструментальные наблюдения, рас​крывающие особенности водообмена через много​численные проливы Алеутско-Командорской гря​ды. Имеющиеся литературные источники не дают однозначного ответа о роли отдельных групп проли​вов, не говоря уже об отдельных проливах, в водообмене моря.

Созданный к настоящему времени в ДВНИГМИ архив океанографических данных составляет 35 701 гидрологическую станцию. Он позволяет предпринять попытку решения задачи исследова​ния гидрологических особенностей Берингова моря на новом, более качественном материале, чем тот, который был использован в ранее выполненных ра​ботах.

16. Использованный материал и методы его обработки
Основу настоящего раздела составляет много​летний архив глубоководных гидрологических на​блюдений, выполненных на акватории Берингова моря за период с 1932 по 1988 г. Он включает 35 700 станций, которые получены в 588 экспедиционных рейсах различных стран. В основном это отечест​венные данные, но есть материалы судов Японии и США (табл. 16.1).

Со стороны Советского Союза наблюдения в ос​новном выполняли экспедиционные суда Госкомгидромета СССР, ТИНРО-ТУРНИФ, Гидрографичес​кой службы КТОФ, АН СССР.

Таблица 16.1

Количество гидрологических наблюдений, выполненных различными странами на акватории Берингова моря

Страна
Количество рейсов
Количество станций
Период работ, годы

СССР
498
30998
1932—1988

США
39
2726
1933—1979

Япония
61
1976
1933—1985

Для анализа короткопериодной изменчивости температуры, солености и плотности воды система​тизированы и обработаны 33 многосерийные стан​ции, выполненные с 1950 по 1989 г. Большая часть многосерийных станций (24) выполнена в летний период, осенью — 5, зимой — 3, весной — 1. Про​должительность наблюдений на рассмотренных станциях также неодинакова. В основном это суточ​ные станции (30) и лишь на трех станциях наблюде​ния производились более 7 сут.

Только 11 станций выполнено в открытой части моря, а остальные наблюдения проведены вблизи берегов.

Для характеристики процессов, происходящих в прибрежных водах, взяты данные из морских гид​рометеорологических ежегодников Берингова моря и Ежегодников о режиме и качестве вод морей и морских устьев рек (т. 9, ч. 1). На основе этой ин​формации за период с 1965 по 1986 г. получены средние многолетние месячные значения темпера​туры и солености воды для поверхностного слоя.

Несмотря на то что до 1989 г. в Беринговом море проведено 588 экспедиционных рейсов, данных, со​бранных в любой отдельной экспедиции или даже в течение одного года, недостаточно для выделения всех особенностей гидрологического состояния моря. Это связано с тем, что океанографические съемки выполнялись в отдельных районах моря, расстояние между станциями довольно велико (не​редко достигающее 80—100 миль), а сами съемки сильно растянуты во времени [54].

Следует отметить, что во многих экспедициях (особенно до 50—60-х годов) не проводились опреде​ления солености, что характерно для экспедицион​ных судов ТУРНИФ и в настоящее время. В некото​рых рейсах определения солености выполнены не на всех станциях. Кроме того, в большом количест​ве экспедиций по разным причинам (погодные усло​вия, приборная база, специальные задачи рейса) не проводились глубоководные наблюдения.

До систематизации и обработки всех наблюде​ний в два этапа был контроль качества данных. На первом этапе аналогично работам [9, 24, 71] выяс​нялось, входило ли сомнительное значение в интер​вал данных между его верхним и нижним преде​лом, когда-либо наблюдавшимся в природе, и если нет, то оно браковалось. Затем на тех станциях, где ранее не была определена соленость морской воды, проводились соответствующие расчеты по имею​щимся значениям хлорности. Все наблюдения при​водились к стандартным горизонтам, а посредством линейной интерполяции восстанавливались про​пуски в наблюдениях либо для некоторых горизон​тов наблюдения браковались.

На втором этапе вначале проводилась разбивка всего имеющегося массива по месяцам и в каждом из них на конкретных горизонтах и для всех наблю​денных характеристик находились средние значе​ния, а также средние квадратические отклонения. Значения, выходящие за пределы х ± Зσ, бракова​лись.

После чистки информация отсортировывалась в сферические трапеции (1° по широте и 2° по долготе, рис. 16.1), которые в дальнейшем мы будем назы​вать квадратами. Масштаб осреднения данных вы​бран с учетом распределения станций по акватории моря и получения наиболее детальной картины рас​пределения характеристик. В каждом из квадратов на стандартных горизонтах рассчитывались сред​нее, максимум, минимум и среднее квадратическое отклонение для всех характеристик. Указанные статистики относились к центрам соответствующих квадратов. Осреднение проводилось без учета поло​жения станции по отношению к центру квадрата, и не учитывалась дата наблюдений.

В 1960 г. Р. С. Бортковским была сделана по​пытка определения оптимальных размеров квадра​тов осреднения, в которых предельное отклонение значений от среднего будет минимальным. Получе​но, что для случая изотропного поля температуры сторона квадрата должна быть порядка 2° по мери​диану.

Б. Н. Филюшкин [86] считает, что серьезным не​достатком при расчете средних многолетних значе​ний является различная достоверность, определяе​мая длиной ряда осреднения в каждом квадрате. Он может быть устранен только при анализе и постро​ении карт различных характеристик, когда отдель​ные средние значения, определенные из короткого ряда наблюдений и показывающие аномальные зна​чения характеристик, квалифицируются как недо​стоверные.

Учитывая вышеизложенное, в процессе постро​ения карт и графиков распределения гидрологичес​ких характеристик проводилась дополнительная оценка их качества с учетом региональных особен​ностей гидрометеорологического режима Беринго​ва моря.

Кроме того, была проведена численная оценка достоверности полученных результатов. Такие оценки, как правило, базируются на совместном анализе самих осредненных значений и возможной погрешности вычислений [21, 45, 47]. Это сводится к определению доверительного интервала с задан​ным уровнем значимости. Если предположить, что распределение гидрометеорологических парамет​ров не слишком сильно отличается от нормального, причем в большинстве случаев это подтверждается расчетами, то для оценки математического ожида​ния параметра служит интервал [45]
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где х — выборочное среднее месячное значение океанологического параметра:
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N — количество наблюдений; ст — выборочное сред​нее квадратическое отклонение:
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Рис. 16.1. Схема квадратов осреднения океанографических данных.
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 — математическое ожидание выборочного среднего
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 - табличное значение критерия

Стьюдента, определяемое по заданным N и γ; γ — уровень значимости.

Соответственно, чем меньше тем аппроксимация математического ожидания х выборочным средним х более достоверна (S — мак​симально возможная погрешность при заданном уровне значимости γ).
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При этом определяющее значение имеет даже не сама вероятностная погрешность S, а ее относитель​ная величина показывающая на сколько процентов при заданной доверительной вероятности может изменяться рас​считываемый параметр. При стремлении к нулю рассчитанные оценки асимптотически приближа​ются к истинным значениям параметров, т. е. до​стоверность их становится абсолютной.
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Рассчитанные оценки достоверности средних месячных значений температуры при 90 % -ной до​верительной вероятности для июня—сентября по​казали, что в ряде районов Берингова моря (на шельфе и материковом склоне) относительная по​грешность расчета не превышает 10 %. Такая точ​ность рассчитанных средних значений достаточна для решения океанологических задач, таких как расчеты течений, исследования внутригодовой из​менчивости и многие другие.

Для отдельных районов открытого моря, где по​казатель η увеличен, производить конкретные обоб​щения гидрологического режима необходимо с уче​том возможных искажений рассчитанных парамет​ров режима. Соленость — более консервативная ха​рактеристика, поэтому относительная вероятност​ная погрешность рассчитанных средних [image: image24.png]=]



 в редких квадратах превышает 10 % , т. е. их можно исполь​зовать в любых прикладных расчетах.

Распределение океанографических станций по акватории моря представлено на рис. 16.2. Видно, что наименее изученной является центральная глу​боководная часть моря (до 50—100 гидрологичес​ких станций в квадрате за весь период наблюде​ний). Максимальное количество наблюдений при​ходится на важные в промысловом отношении районы (Олюторско-Карагинский, Анадырский, Бристольский, а также зона свала глубин, разде​ляющая шельфовую и глубоководную части моря). Здесь в выделенных квадратах находится до 500— 1000 гидрологических станций.

С глубиной количество наблюдений резко умень​шается (рис. 16.3). На горизонте 500 м (рис. 16.3 а) только в отдельных квадратах южной части глубоководной котловины, в районе свала глубин восточ​ного шельфа и в Камчатском проливе количество станций в квадратах может достигать 200.
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Рис. 16.2. Плотность распределения океанографической информации на акватории Берингова моря. 1) до 25 станций; 2) 26—50; 3) 51—100; 4) 101— 200; 5) 201—500; 6) 601—1000; 7) более 1001 станции.

На горизонте 1000 м (рис. 16.3 б) наибольшее количество данных приходится также на юго-вос​точную часть глубоководной котловины (до 100 станций в квадратах).

На горизонтах 2000 и 3000 м (рис. 16.3 в, г) ко​личество станций не превышает 25 во всех квадра​тах осреднения данных.

Распределение имеющейся информации в тече​ние года показано в табл. 16.2, из которой следует, что на летние месяцы (июнь—сентябрь) приходится 59 % информации, а в остальные периоды года она распределена следующим образом: с декабря по февраль — 9,8 %; с марта по май — 20,6 %; в октяб​ре и ноябре — 10,6 %. Также неравномерно распре​делена информация и по мере увеличения глубины. Если на горизонте 200 м количество станций по сравнению с поверхностью уменьшается почти в че​тыре раза, то на придонных горизонтах имеются лишь единичные наблюдения.

По полученным средним месячным значениям температуры проведено выделение гидрологичес​ких сезонов в Беринговом море. Под гидрологичес​ким сезоном прежде всего понимается часть года (сопоставимая с астрономическим сезоном), в тече​ние которой наблюдается определенное, свойствен​ное данному сезону распределение гидрологических характеристик и факторов, их обусловливающих, а также определенная направленность их изменений [37, 57].

Исследованием гидрологических сезонов для различных районов Мирового океана занимались многие авторы и применяли для этого разнообраз​ные подходы. В. Н. Степанов [81] выделял сезоны по кривым годового хода температуры воды на по​верхности океана, П. П. Гансон [17], Э. А. Иващенко и др. [44] — по изменению во времени вертикаль​ного распределения температуры воды, В. К. Агеноров [3] — по продолжительности и интенсивности процессов энергообмена между океаном и атмосфе​рой в одном направлении.

В настоящей работе для определения границ ес​тественных гидрологических сезонов и параметров годового хода температуры воды была выбрана ме​тодика, разработанная С. Г. Панфиловой [70], кото​рая заключается в следующем. Для избранных квадратов строятся графики годового хода темпера​туры Т по средним многолетним данным, первой dT/d( и второй d2T/d( 2 его производных. Экстре​мальные средние месячные значения, характери​зующие типичную температуру зимы и лета, опре​деляются по кривой годового хода. Им же соответ​ствуют точки перехода через ноль на кривой первой производной. Максимальные положительные и от​рицательные значения dT/d(  соответствуют вели​чине и времени наступления экстремального весен​него прогрева и осеннего охлаждения. По этой же кривой определяются периоды прогрева и охлаждения поверхностных вод. Прогреву соответствует время существования положительных, а охлажде​нию — отрицательных  значений.
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Рис. 16.3. Плотность распределения океанографической информации на акватории Берингова моря на горизонте 600 м (о), 1000 м (б), 2000 м (в), 3000 м (г). I) до 25 станций; 2) 26—50; 3) 51—100; 4) 101—200 станций.

Таблица 16.2 

Распределение количества гидрологических наблюдений (T/S) в течение года

Горизонт, м
I
П
Ш
IV
V
VI
VII
VIII
IX
X
XI
XII
Год

0


958 619


1033 515


1817 867


1844 896


4249 2552


5546 3432


6739 4495


4496 2375


3769 2492


2211 1199


1741 563


1298 448


35 701
20 353



100


598 396


577 354


950
611


904 540


1518 1212


2336 1826


2593 2019


1395 929


1172 975


771 528


588 353


715 340


14117 10083



200


289
217


254 190


512 387


483 338


1030 794


1676 1311


1978 1626


932 665


1056 832


380 296


229 160


317 234


9136
7050



500


100 83


146 128


347 293


261 215


471 454


839 802


992 950


438 384


596 516


194 169


93
83


121
97


4598
4174



1000


34 30


70
66


174 152


120 114


234 231


570 560


653 635


243 224


317 305


59
53


51
51


51
50


2576 2471



3000


3
3


1
1


10
9


5
5


3
3


18
18


36
35


23
23


24
22


4
4


7
7


5
5


139
135



Вторая производная обладает большей погреш​ностью, чем первая. Несмотря на это, только по ней возможно определить границы естественных гидро​логических сезонов. Экстремумы кривой d2T/d( соответствуют максимальным „перепадам" времен​ных градиентов. Эти перепады и характеризуют границы сезонов.

В настоящем разделе рассматривается также вертикальная структура основных гидрофизичес​ких параметров (температуры, солености и плотнос​ти вод) деятельного слоя Берингова моря.

Под деятельным слоем океана большинство ав​торов понимают поверхностный слой воды, ниже которого годовой ход гидрофизических параметров практически не прослеживается [11, 20, 32, 34, 35, 42, 46, 59, 66, 72, 73, 79, 85, 86]. Граница такого слоя в основном располагается на глубинах порядка 200—300 м.

В настоящей работе для определения нижней границы деятельного слоя использовались годовые наборы вертикальных профилей распределения средних месячных океанологических характерис​тик, построенных для всех выделенных квадратов. В идеальном случае (отсутствие адвекции и внутри-годовой изменчивости течений, внутренних волн, межгодовой изменчивости характеристик, а также горизонтальных градиентов в пределах отдельных квадратов) все 12 месячных кривых вертикального распределения наблюдаемых характеристик долж​ны на определенном горизонте слиться в одну кри​вую. Эта глубина в конкретном квадрате и будет ха​рактеризовать нижнюю границу деятельного слоя. Однако в действительности на акватории Берингова моря существует адвекция тихоокеанских и речных вод, внутренние волны различной природы и интен​сивности в отдельных частях моря, межгодовая из​менчивость характеристик, приливные явления (достаточно сильные в рассматриваемом регионе), процессы постепенного разрушения нижней грани​цы гомогенного слоя, подверженного осенне-зимней конвекции, а также возникают погрешности наблюдений, зависящие от объективных и субъек​тивных условий.

Все перечисленное приводит к тому, что годовые наборы исходных кривых на графиках вертикаль​ного распределения отдельных характеристик в конкретных квадратах имеют вид „пучков", входя​щих на отдельных горизонтах в различные по ши​рине интервалы.

Поэтому, на наш взгляд, за нижнюю границу де​ятельного слоя (при использовании средних много​летних месячных данных) можно принять начало участка, где крайние кривые, являющиеся грани​цами интервалов, становятся параллельными. Вы​деление характерных слоев в пределах деятельного слоя (т.е. верхнего квазиоднородного слоя и сезон​ного термоклина) проводилось в соответствии с тра​диционными подходами и методами [42, 50, 86, 96].

При исследовании физического состояния вод Берингова моря, помимо рассмотрения отдельных гидрофизических параметров, оказалось целесооб​разным применить и комплексный подход на осно​ве анализа водных масс, по аналогии с анализом воздушных масс в синоптической метеорологии [34]. В океанографии наиболее полное определение водных масс дано А. Д. Добровольским [29].

В настоящее время существует несколько подхо​дов к выделению водных масс. Это прежде всего метод общего анализа [84], метод выделения по гра​диентам гидрологических характеристик [2], метод изопикнического анализа [155], метод Г, S-кривых [33], статистический Г, S-анализ [103, 104, 142, 143, 156], метод резервуаров (балансовые модели) [56], временной Т, S-анализ (Т, S, (-соотношения) [об].

В настоящей работе за основу был принят метод Т. S-кривых [39, 56, 91, 112]. Термохалинные ин​дексы водных масс были определены путем анализа Т, S-кривых, построенных в каждом квадрате ос​реднения по материалам средних многолетних ме​сячных данных температуры и солености вод Бе​рингова моря на всех стандартных горизонтах в со​ответствии с аналитической теорией Т, S-кривых и с последующим определением границ между водны​ми массами.

17. Пространственно-временная характеристика температуры воды
В настоящей главе исследуются особенности вертикального распределения температуры вод Бе​рингова моря, дана характеристика короткопериодной, внутригодовой и межгодовой ее изменчивости, а также рассматриваются особенности пространст​венно-временного распределения.

17.1. Вертикальное распределение

По современным представлениям о распределе​нии водных масс в северной части Тихого океана [12, 53, 59, 86] Берингово море располагается в об​ласти субарктической структуры вод, главной особенностью которой является наличие холодного и теплого промежуточных слоев. В. С. Арсеньев [5] подчеркивал, что „отмеченные особенности субарк​тической структуры наиболее ярко выражены в за​падной глубоководной части моря, а к юго-востоку, по мере приближения к проливам Алеутской гря​ды, расслоенность постепенно стирается, темпера​тура ядра холодного промежуточного слоя повыша​ется на фоне общего повышения температуры и приближается по величине к температуре теплого промежуточного слоя".

Под воздействием процессов, происходящих в толще вод Берингова моря, а также формирующих​ся над его поверхностью и прилегающей частью Ти​хого океана атмосферных возмущений, в отдельных частях исследуемой акватории образуются опреде​ленные различия в вертикальной структуре вод. Несмотря на различный вид отдельных кривых из​менения температуры по вертикали (рис. 17.1, 17.2), термическая стратификация на акватории моря обладает общими крупномасштабными зако​номерностями. Анализ годовых наборов ежемесяч​ных кривых вертикального распределения темпе​ратуры воды во всех квадратах осреднения показал, что в толще вод Берингова моря можно выделить несколько слоев, образующихся в зависимости от интенсивности происходящих в них термодинами​ческих процессов.

Деятельный слой моря наиболее подвержен тер​модинамическим воздействиям, протекающим на границе раздела морских вод и атмосферы. Перио​дические изменения в течение года тепло- и влагообмена между атмосферой и сушей, с одной сторо​ны, и морем, с другой, приводят к периодическому ходу гидрологических характеристик, размах коле​баний которых постепенно затухает с глубиной.

Топография нижней границы деятельного слоя представлена на рис. 17.3 а. Вертикальная протя​женность его в конкретных районах Берингова моря зависит не только от локальных процессов энерго- и массообмена на поверхности раздела вода—воздух, но и от особенностей крупномасштаб​ной циркуляции. Исследуемую акваторию по рас​пределению глубин залегания нижней границы дея​тельного слоя можно разделить на две части — восточную и западную. Зона их раздела располагается на линии, соединяющей о. Кыска (Алеутские остро​ва) и м. Чукотский. Если в восточной части моря толщина деятельного слоя не превышает, как пра​вило, 100—150 м (за исключением периферийных участков), то в западной половине моря она возрас​тает до 200—250 м (рис. 17.3 а).
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Рис. 17.1. Характерные кривые вертикального распределения температуры воды в шельфовой зоне Берингова моря. 1—12 — соответственно январь—декабрь.
Имеющиеся различия в вертикальной протя​женности деятельного слоя можно объяснить дина​мическими особенностями Берингова моря. Макси​мальные глубины приурочены к местоположению трансформированных тихоокеанских вод, что, ве​роятно, связано со значительной межгодовой и внутригодовой изменчивостью потоков вод, вторга​ющихся в пределы моря, а также является следст​вием бокового и вертикального перемешивания ти​хоокеанских вод в проливах Алеутской гряды с во​дами собственно Берингова моря, что приводит к передаче на значительные глубины возмущений, образующихся в поверхностных слоях.

Минимальные значения толщины деятельного слоя (до 100—150 м), наблюдаемые в восточной части моря (рис. 17.3 а), связаны, вероятно, с дейст​вием квазистационарного циклонического движе​ния вод, подъем вод в центре которого препятствует вертикальному обмену характеристик поверхност​ных вод с нижележащими слоями. Невысокие зна​чения (100—150 м) выделяются и в зоне Камчатско​го течения. Мощная осенне-зимняя конвекция, проникающая на значительные глубины и приводя​щая к однородности гидрологических характерис​тик в северной и северо-западной частях моря, а также незначительное вертикальное распростране​ние летнего прогрева вод приводят к тому, что здесь в подповерхностных слоях внутригодовая изменчи​вость характеристик почти не проявляется.

Одним из важных структурных элементов дея​тельного слоя в субарктической зоне является хо​лодный промежуточный слой (ХПС). Его верти​кальная протяженность и глубина залегания ядра 
важны при исследовании жизнедеятельности про​мысловых объектов и прогнозе термического состо​яния поверхностных и глубинных слоев моря.
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Рис. 17.2. Характерные кривые вертикального распределения температуры воды в глубоководной части Берингова моря. Усл. обозначения см. на ряс. 17.1.

Холодный промежуточный слой в Беринговом море образуется в результате воздействия на толщу вод двух взаимопротивоположных процессов: осенне-зимнего охлаждения и последующего весенне-летнего прогрева. От выше- и нижележащих струк​турных элементов он отделяется слоями „скачка" температуры. Как следует из рис. 17.3 б, ХПС на ис​следуемой акватории проявляется не везде доста​точно отчетливо.

Интенсивные процессы бокового и вертикально​го перемешивания вод, наблюдаемые в проливах Алеутской гряды, приводят к тому, что непосредст​венно в проливах и в близлежащих водах (к востоку от меридиана 172° в.) ХПС выражен слабо либо во​обще не прослеживается. Здесь сказывается и тот факт, что в тихоокеанских водах, проникающих в пределы Берингова моря, ХПС выражен слабо. Ха​рактерные для данного случая кривые вертикаль​ного распределения температуры воды в течение года представлены на рис. 17.2. Расположение этой зоны (с отсутствием или слабым развитием ХПС) вблизи островов Алеутской гряды (рис. 17.3 б) может быть одним из подтверждений циклоничес​кой циркуляции вод в глубоководной части иссле​дуемой акватории. В противном случае местополо​жение данных областей имело бы сложное распре​деление по акватории Берингова моря.
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Рис. 17.3. Топография (м) нижней границы деятельного слоя (а) и мера прояв​ления холодного промежуточного слоя (б). 1 — хорошо выделяется; 2 — слабо выделяется; 3 — не выделяется.
Рассмотрим более детально отдельные структур​ные элементы деятельного слоя. Вертикальная про​тяженность верхнего квазиоднородного слоя (ВКС)

в течение года и в конкретных частях моря существенно меняется как из-за неравномерного поступления энергии Солнца, так и вследствие разнообра​зия термодинамических процессов в водной толще (ветрового перемешива​ния и конвекции).

В настоящей работе толщина ВКС определялась согласно данным Л. К. Моисеева [59] и Б. Н. Филюшкина [86], которые в качестве формаль​ного критерия квазиизотермичности принимали нижнюю границу слоя, где вертикальные градиенты темпера​туры воды имели значения менее 0,01 0С/м. Наибольшего развития ВКС в Беринговом море достигает в зимнее время (рис. 17.4). Так, в шельфовых районах моря с глубинами менее 100—150 м он распространяет​ся до дна, что связано со сравнительно невысоким теплозапасом вод этих об​ластей, низкими значениями темпе​ратуры воздуха и частой повторяемос​тью штормовых ветров над аквато​рией Берингова моря в зимнее время.

В пределах глубоководной котло​вины Берингова моря максимальная вертикальная протяженность ВКС в зимнее время (200 м и более) отмеча​ется в западной и северо-западной ее частях. Это связано здесь с наиболь​шей интенсивностью осенне-зимней конвекции и опусканием вод вследст​вие смешения трансформированных тихоокеанских вод с водами собствен​но Берингова моря.

Наиболее низкие значения толщи​ны ВКС (75—100 м) отмечаются зимой в местах вторжения тихоокеан​ских вод в море. Их источники распо​лагаются в проливах Командорско-Алеутской гряды между меридиана​ми 167 и 172° в. д., а также от 163 до 168° з. д. Более высокое теплосодер​жание этих вод по сравнению с водами Берингова моря препятствует здесь проникновению осенне-зимней кон​векции на значительные глубины.

На остальной (преобладающей) части глубоководной котловины ниж​няя граница ВКС проникает в зимнее время до го​ризонта 150 м (рис. 17.4 а).

По имеющимся данным наблюдений, в апреле и мае ВКС выделить довольно затруднительно. По​строенные карты показывают очень „пеструю" кар​тину со сложным чередованием в соседних квадра​тах относительно больших и очень малых значений. Это связано, во-первых, с тем, что в апреле и мае в большинстве квадратов исходной информации явно недостаточно для получения надежных статистик. Кроме того, решающее влияние оказывает и значи​тельная межгодовая изменчивость гидрологическо​го состояния вод деятельного слоя при проведении экспедиционных работ после суровых или сравни​тельно мягких в термодинамическом отношении зим.
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Рис. 17.4. Топография (м) нижней границы верхнего квазиоднородного слоя. а — январь—март; б — июнь—июль; в — август—сентябрь; г — ноябрь.
В первую половину лета (июнь—июль) положе​ние нижней границы ВКС находится в тесной взаи​мосвязи с гидрометеорологическими и динамичес​кими особенностями исследуемого региона. В этот период над морем наблюдается слабая антицикло​ническая циркуляция атмосферы, вызывающая слабое волнение на поверхности. Поэтому над севе​ро-восточной шельфовой частью моря, где скорости приливных и непериодических течений невелики, ВКС имеет наименьшее развитие (до 10 м). Такая же картина (рис. 17.4 б) отмечается и в западной глубоководной части моря, что связано с невысоки​ми горизонтальными градиентами скорости в Кам​чатском течении.

В зоне трансформации тихоокеанских вод ВКС заглубляется до 20—25 м. Наибольшее вертикаль​ное распространение верхнего изотермического слоя характерно для района проливов Алеутской гряды и прилегающих к ним акваторий. Интенсив​ное вертикальное и боковое перемешивание вод в проливах приводит к передаче тепла от поверхности на нижележащие горизонты. Поэтому нижняя гра​ница ВКС здесь заглубляется в июне—июле до 30— 35м (рис. 17.46).

Своего максимального развития в теплый пери​од года ВКС достигает к моменту наибольшего про​грева поверхностных вод (август—сентябрь). По сравнению с первой половиной лета на преобладаю​щей части Берингова моря к этому времени про​исходит заглубление нижней границы ВКС

(рис. 17.4 б, в). Не изменяется ее положение только в узкой прибрежной части моря, что объясняется воздействием нескольких факторов. К основным из них можно отнести распреснение тонкого поверх​ностного слоя (за счет речного стока) и его относи​тельно высокий прогрев. Все это приводит и к обра​зованию на малых глубинах резкого „скачка" плот​ности морской воды.

Максимальные значения толщины ВКС (30 м и более) наблюдаются в августе—сентябре в проливах Алеутской гряды и на прилегающих к ним аквато​риях. В то же время на преобладающей части моря значения изменяются от 20 до 25 м (рис. 17.4 в).

С началом осеннего охлаждения вод деятельного слоя Берингова моря происходит постепенное воз​растание толщины ВКС. Поэтому в ноябре (рис. 17.4 г) уже на значительной части шельфа изотермия достигает придонных горизонтов. В это время максимальное развитие ВКС наблюдается в глубоководной части моря, а по мере приближения к берегам его толщина уменьшается. Сравнительно небольшие значения ВКС в северной и северо-вос​точной частях моря связаны с преобладанием здесь наблюдений, выполненных в теплые годы. В то же время в глубоководной части моря доминируют ис​ходные данные, полученные в сравнительно суро​вые в гидрологическом отношении годы. Наклады​вает также свой отпечаток и повышенная динами​ческая активность вод глубоководной котловины.
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Рис. 17.5. Распределение глубины залегания (м) ядра холодного промежуточного слоя (а, в, д, ж) и его температуры ('С) (б, г, е. з). а, б — июнь; в, г — август; д, е — сентябрь; ж, a — октябрь.
Холодный промежуточный слой как самостоя​тельный структурный элемент начинает формиро​ваться в теплое время года, а надежно выделить его характеристики становится возможным только с образованием поверхностного прогретого слоя. В глубоководной части моря местоположение ядра переохлажденных вод в каждом из квадратов осред​нения фиксируется на пересечении касательных к вертикальным профилям температуры в слоях скачка выше и ниже ВКС. В шельфовых районах моря, где ХПС в теплое время года является при​донным, положение его ядра определялось как центр наиболее охлажденных вод.

Анализ карт, представляющих вариации харак​теристик ХПС на акватории Берингова моря в теп​лую половину года, показал, что значения миниму​ма температуры и глубины его залегания в различ​ных районах исследуемой акватории изменяются в довольно широких пределах (рис. 17.5 и 17.6). Это является следствием различия интенсивности про​цессов бокового и вертикального перемешивания вод в отдельных частях Берингова моря, отепляю​щего воздействия поступающих тихоокеанских вод и особенностей их перераспределения на акватории моря.

Весной (апрель—май) вследствие неопределен​ности выделения ВКС определение характеристик ХПС представляет собой практически неразреши​мую задачу.

В июне на преобладающей части глубоководной котловины Берингова моря ядро ХПС располагает​ся на глубине 100 м (рис. 17.5 а). Вблизи островов Алеутской гряды и над континентальным склоном происходит его выклинивание на горизонты 50— 75 м. По нашим расчетам, здесь наблюдается интен​сификация течений и, следовательно, возрастает го​ризонтальный и вертикальный обмен характерис​тик.

Наименьшие глубины залегания ядра ХПС (30—50 м) приходятся на обширный восточно-беринговоморский шельф, где происходит уменьше​ние глубин и, кроме того, ВКС имеет минимальное вертикальное распространение (рис. 17.5 а).

Особенности распределения температуры ядра ХПС являются достаточно ярким индикатором адвективных процессов, происходящих в подповерхностных слоях Берингова моря. Наиболее высокие значения температуры воды (3,0—3,5 °С) свидетель​ствуют о поступлении трансформированных тихо​океанских вод через сравнительно мелководные проливы восточной части Алеутской гряды. При​чем самый интенсивный поток тепла в этой области отмечается в проливах к востоку от меридиана 172° з. д. (рис. 17.56).

Конфигурация изолиний 2,0 и 3,0 °С свидетель​ствует о крупномасштабной циклонической цирку​ляции вод над глубоководной котловиной, а также о продвижении теплых тихоокеанских вод вдоль сва​ла глубин от юго-западной оконечности п-ова Аляс​ка по направлению к м. Наварин (рис. 17.5 б).

Наиболее низкие значения температуры воды в ядре ХПС (1,2 —0,0 °С) отмечаются над восточно-беринговоморским шельфом (с минимумом, располо​женным южнее и юго-западнее о. Св. Лаврентия). Изгиб изолиний 0 °С здесь свидетельствует о втор​жении более теплых вод в пределах шельфа у о. Св. Мат​вея и к северо-востоку от м. Наварин. Вследствие этого в данных районах происходит и подъем ядра ХПС до горизонтов 30—40 м (рис. 17.5 а, б).

В июле крупномасштабные особенности распре​деления температуры ядра ХПС, а также законо​мерности изменения его вертикального положения на акватории Берингова моря не отличаются от ха​рактеристик, наблюдаемых в июне. Выделяется только повсеместный подъем (на 15—25 м) к по​верхности ядра ХПС. Происходит также повыше​ние его температуры. Процессы прогрева поверх​ностных вод и разрушения нижней границы слоя осенне-зимней конвекции приводят к тому, что в августе по сравнению с июнем ядро ХПС располага​ется выше на 10—15 м в области восточно-беринговоморского шельфа и на 25—40 м над глубоковод​ной котловиной (рис. 17.5 а, в). В то же время круп​номасштабные закономерности его вертикального расположения в эти месяцы не отличаются друг от друга.

В августе происходит дальнейшее повышение температуры ядра ХПС. Наиболее высокие ее значе​ния приурочены к местам вторжения трансформи​рованных тихоокеанских вод: в центральной части Алеутской гряды (между меридианами 170 и 175° в. д.) они равны 3,5—3,7 °С, а в восточной (к востоку от меридиана 174° з. д.) — достигают 3,8— 4,0 °С (рис. 17.5 г). В результате адвекции тихооке​анских вод, следующих вдоль свала глубин на севе​ро-запад, температура ядра ХПС вблизи п-ова Кам​чатка достигает 1,8—2,4 °С. Происходит также вы​теснение переохлажденных вод (с температурой ни​же 1,0 °С) за пределы моря через Камчатский про​лив. Это достаточно ярко отражает положение изо​линий 1 °С на картах июня и августа (рис. 17.5 б, г).

Область наиболее переохлажденных вод (значе​ния температуры от 0,0 до -1,5 °С), располагающая​ся южнее и юго-западнее о. Св. Лаврентия, так же, как и в июле, ограничена с северо-запада линией, сле​дующей от пролива между м. Чукотским и о. Св. Лав​рентия в направлении к м. Олюторскому. Смещение этой области на юго-восток в июле и августе связано с продвижением видоизмененных тихоокеанских вод от м. Наварин к Берингову проливу. Сравни​тельная стабильность характеристик вод с отрица​тельными значениями температуры связана здесь с малыми скоростями течений.

Понижение температуры воздуха и увеличение скоростей ветра в сентябре приводит к возрастанию обмена характеристик в толще вод деятельного слоя. На восточно-беринговоморском шельфе, где теплозапас ВКС незначителен, процессы вертикаль​ного обмена проникают глубже, чем в августе, и поэтому ядро ХПС здесь заглубляется до горизонта 50 м. В глубоководной части моря положение ядра ХПС существенно не меняется (рис. 17.5 в, д).
Только вблизи берегов Камчатки (от м. Олюторский до Камчатского пролива) глубина залегания ядра ХПС опускается на горизонты 65—75 м. Это связа​но с более суровыми по сравнению с преобладающей частью глубоководной котловины гидрометеороло​гическими условиями и возрастанием скоростей в Камчатском течении, приводящими к интенсифи​кации горизонтального и вертикального обмена ха​рактеристик в водной толще. Он также приводит к повсеместному увеличению значений температуры ядра ХПС, что особенно заметно в шельфовых водах (рис. 17.5 г, е). У берегов п-ова Камчатка (севернее м. Олюторского) вследствие поступления сравни​тельно теплых тихоокеанских вод, которые продви​гаются от восточных проливов Алеутской гряды вдоль материкового склона, температура ядра ХПС повышается до 2,0—2,4 "С. В сентябре происходит также практически полное вытеснение охлажден​ных в результате предыдущей осенне-зимней кон​векции вод за пределы Берингова моря. Лишь не​большая по площади область со значениями темпе​ратуры менее 1,0 °С сохраняется к востоку от о. Карагинского.

В октябре на восточно-беринговоморском шель​фе в вертикальном положении ядра ХПС практи​чески не происходит изменений (по сравнению с сентябрем) (рис. 17.5 д, ж). Наиболее существенные изменения происходят в глубоководной части моря и в районе материкового склона. Усиление интен​сивности термической конвекции (совместно с воз​растанием значений скоростей в зонах действия По​перечного и Камчатского течений, приводящих к соответствующей повышенной генерации вихревых образований вблизи материкового склона) приво​дит к увеличению толщины поверхностного квази​однородного слоя, а в результате и к заглублению ядра ХПС, которое в этом районе Берингова моря располагается на горизонтах от 100 до 125 м. Ло​кальная область с глубинами до 125 м, наблюдаю​щаяся в центральной части глубоководной котлови​ны, образуется вследствие конвергенции двух пото​ков трансформированных тихоокеанских вод, один из которых следует из прол. Ближнего по направле​нию к о. Св. Лаврентия, а другой является северо​западной периферией циклонического круговорота вод в юго-восточной части Берингова моря. Наи​меньшие (для глубоководной половины моря) зна​чения глубин залегания ядра ХПС отмечаются вблизи островов Алеутской гряды. Это связано здесь с повышенной температурой воздуха и высо​ким теплозаласом видоизмененных тихоокеанских вод, что препятствует распространению конвекции на значительные глубины.

Над глубоководной котловиной Берингова моря в октябре не происходит значительных изменений температуры ядра ХПС по сравнению с аналогич​ными данными для сентября. Наблюдается только существенное уменьшение области переохлажден​ных вод (с температурой ядра ХПС менее 0 °С), рас​положенной к юго-западу от о. Св. Лаврентия (рис. 17.5 е, з).
В ноябре и декабре вследствие недостаточного количества данных наблюдений, неравномерного их распределения по акватории Берингова моря, а также существенной межгодовой изменчивости термического состояния вод деятельного слоя, про​блема выделения характеристик ХПС становится практически неразрешимой.

Следующим структурным элементом вертикаль​ного распределения температуры воды в Беринговом море является промежуточная тихоокеанская вод​ная масса, или теплый промежуточный слой (ТПС).

Из предшествующих работ [5, 31] следует, что образование этой водной массы связано с трансфор​мацией тихоокеанских вод, имеющих на промежу​точных горизонтах сравнительно высокую темпера​туру. По существу, это почти не затронутая поверх​ностным охлаждением часть тихоокеанских вод. Закономерности распределения максимума темпе​ратуры воды и глубин его залегания определяются в значительной мере связью с Тихим океаном и сте​пенью трансформации тихоокеанских вод в разных частях моря.

По особенностям кривых вертикального распре​деления температуры воды (см. рис. 17.1, 17.2) глу​боководную часть Берингова моря можно достаточ​но уверенно разделить на две части. Зона их раздела располагается на линии, соединяющей острова Бе​ринга и Св. Матвея. К северо-западу от этой линии теплый промежуточный слой выражен хорошо, а к юго-востоку от нее либо отсутствует, либо просле​живается очень слабо (рис. 17.6 а).

Отмеченные выше особенности проявления ТПС образуются в результате комплекса взаимосвязан​ных влияющих факторов. На формирование харак​теристик ТПС в юго-восточной части моря, помимо интенсивного вертикального и бокового перемеши​вания тихоокеанских вод в проливах Алеутской гряды (вызванного сильными приливными тече​ниями), оказывают также влияние процессы осен​не-зимней конвекции и особенности крупномас​штабного движения вод в море. Интенсивный обмен характеристик в проливах приводит к исчезнове​нию как холодного, так и теплого промежуточного слоев. Поэтому на кривых вертикального распреде​ления температуры воды здесь после слоя сезонного термоклина можно выделить только слой главного термоклина (см. рис. 17.2).

Преобладающее крупномасштабное циклони​ческое движение вод в юго-восточной глубоковод​ной части моря приводит к тому, что на периферии этого круговорота теплый промежуточный слой от​сутствует или очень слабо развит. В центре этого круговорота вод ТПС хотя и слабо, но все же развит (рис. 17.6 а).

Индикатором проникновения тихоокеанских вод через прол. Ближний может служить слабое развитие (или полное отсутствие в отдельных квад​ратах) ТПС на юго-восточной периферии циклони​ческого круговорота в западной глубоководной части моря (рис. 17.6 а).

В северо-западную часть моря, ограниченную п-овом Камчатка и линией, соединяющей острова Беринга и Св. Матвея, трансформированные тихо​океанские воды проникают через более продолжи​тельное время. Процессы осенне-зимней конвекции здесь наиболее ярко выражены и интенсивны. Поэ​тому в данном районе моря формируется классичес​кая субарктическая структура вод с четко выражен​ным теплым промежуточным слоем (рис. 17.6 а).
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Рис. 17.6. Мера проявления теплого промежуточного слоя (а), глубина залегания (м) его ядра (б), температура теплого промежуточного слоя (0С) (в) и топография (м) нижней границы главного термоклина (г). 1 — хорошо выражен; 2 — слабо выражен; 3 — заглублены минимум и максимум.
Рассмотрим особенности изменения характерис​тик ТПС на исследуемой акватории. Глубина зале​гания его ядра изменяется от 250 до 500 м (рис. 17.6 б). Минимальные значения (250 м) отме​чаются в прол. Ближнем, на прилегающей к нему акватории моря (распространяющейся на северо-восток и восток) и в юго-восточной части глубоко​водной котловины. По мере распространения транс​формирующихся тихоокеанских вод по акватории моря глубина залегания ядра ТПС возрастает. На юго-восточной периферии глубоководной котлови​ны ядро ТПС заглублено до горизонта 300—350 м, а вблизи северного и северо-западного склонов глубо​ководной котловины оно достигает предельных глу​бин (500 м).

Особенности распределения температуры ядра ТПС находятся в полном соответствии с топогра​фией глубины его залегания. Так, максимальные значения температуры теплых промежуточных вод (3,70—3,85 °С) выделяются вблизи центральных и восточных проливов Алеутской гряды, а также в восточной части глубоководной котловины, что подтверждает их тихоокеанское происхождение. Распространение теплых промежуточных вод по ак​ватории приводит к уменьшению значений темпе​ратуры ядра ТПС. Особенно это заметно у берегов п-ова Камчатка, где значения температуры не пре​вышают 3,55—3,60 'С (рис. 17.6 в).

Рассмотренные особенности распределения ха​рактеристик холодного и теплого промежуточных слоев позволяют уточнить имеющиеся представле​ния о водообмене Берингова моря с Тихим океаном. Так, распределение характеристик холодного про​межуточного слоя на акватории моря (см. рис. 17.5) свидетельствуют, что основное поступление поверх​ностных тихоокеанских вод в море происходит  через многочисленные проливы Алеутской гряды к востоку от меридиана 173° з. д. В этом районе, а также вдоль свала глубин (от островов гряды до ко​рякского побережья) наблюдаются самые высокие для всей акватории значения температуры яд​ра ХПС.

Незначительное поступление поверхностных вод в море происходит в обширном районе остров​ной дуги между 170° в. и 173° з. д., что проявляется образованием здесь области повышенных значений температуры ядра ХПС. Приток океанских вод в этом районе является следствием бокового взаимо​действия между отдельными звеньями антицикло​нических круговоротов вод вокруг групп островов Алеутской гряды.

Распределение характеристик слоя промежу​точного максимума температуры на акватории Бе​рингова моря (рис. 17.6 б, в) свидетельствует о том, что основное поступление промежуточных тихооке​анских вод в море происходит через прол. Ближ​ний. С июня по август наблюдается незначитель​ный приток вод в море также через прол. Амчитка и в районе между островами Агатту и Кыска.

Преобладающая часть теплых промежуточных вод от прол. Ближний распространяется в направ​лении о. Св. Матвея. Однако по распределению ха​рактеристик ядра теплого промежуточного слоя (рис. 17.6 б, в) прослеживается движение тихооке​анских вод также и вдоль островов Алеутской гря​ды на восток.

По особенностям вертикального распределения температуры глубинных и придонных вод Беринго​ва моря выделяется слой главного термоклина, ниже которого располагается толща вод с незначи​тельными вертикальными градиентами (см. рис. 17.2). Зона раздела между этими структурны​ми элементами определялась графически по точкам пересечения соответствующих касательных к вер​тикальным профилям температуры в каждом из квадратов осреднения данных. Полученная таким образом топография нижней границы главного тер​моклина в Беринговом море представлена на рис. 17.6 г. Эта карта представляет интерес при ре​ализации различных схем моделирования терми​ческого состояния вод моря, а также как вспомога​тельный элемент при восстановлении конкретных полей температуры, основывающихся на наблюде​ниях с ограниченной глубиной.

Глубина залегания нижней границы главного термоклина изменяется на исследуемой акватории от 1200 до 2000 м, причем минимальные значения отмечаются в районе основного поступления тихо​океанских вод (прол. Ближний). По мере распро​странения тихоокеанских вод в пределах глубоко​водной котловины происходит заглубление нижней границы главного термоклина. Таким образом, представленные особенности топографии нижней гра​ницы главного термоклина могут служить индикато​ром перемещения глубинных вод Берингова моря.

В пределах глубоководной котловины можно выделить три траектории движения глубинных вод (индикатором служат глубины менее 1750 м). По

одной из них тихоокеанские воды следуют из прол. Ближнего на северо-восток к материковому склону южнее м. Наварин. От этого потока на па​раллели 57° с. отделяется ветвь, которая следует в Карагинский залив, а затем выходит в Тихий океан через Камчатский пролив.

Области повышенных значений глубины залега​ния нижней границы главного термоклина (1800— 2000 м) формируются, во-первых, в центрах цикло​нических круговоротов (восточная часть глубоко​водной котловины и область к северу от Командор​ских островов). В эти зоны поступление тихоокеан​ских вод затруднено и поэтому здесь более продол​жительно по сравнению с другими районами моря происходит взаимодействие глубинных и придон​ных вод.

Максимальные глубины залегания нижней гра​ницы главного термоклина (2000 м) наблюдаются в областях конвергенции течений. Одна из них распо​ложена южнее м. Наварин, а центр второй находит​ся на 57° 30' с. ш. и 179° 30' в. д.

Вертикальные градиенты температуры в слоях главного термоклина и глубинном варьируют по ак​ватории Берингова моря в небольших пределах: соот​ветственно (1,1—1,4)х10-3 и (0,4—0,6)хio-3 0c/m.

17.2. Короткопериодная изменчивость
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Рис. 17.7. Размах максимальных суточных колебаний температуры воды (0С) на акватории моря. Числитель — значение; знаменатель — глубина (м) и месяц.
Исследование короткопериодной изменчивости температуры воды важно не только в теоретичес​ком, но и в практическом аспекте. Эта изменчи​вость оказывает большое влияние на миграции промысловых объектов. В работах по промысловой океанографии (например, [50]) приводятся сведе​ния о вертикальных и горизонтальных смещениях объектов промысла в зависимости от глубин залега​ния соответствующих изотерм или положения фронтальных зон. Знание характеристик короткопериодной изменчивости необходимо при определе​нии доверительных интервалов прогнозируемых значений температуры в толще вод. При практичес​ких расчетах (например, акустические задачи) не​обходимо также учитывать вертикальные смеще​ния слоев, разделяющих водные массы с различны​ми характеристиками.
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Рис. 17.8. Суточный ход температуры воды в отдельных районах Берингова моря на различных горизонтах.

а — 56° 03' с. ш., 175° 05' в. д., 14—15 февраля 1982 г.; б — 63° 41' с. ш., 177° 86' э. д., 10 июля 1989 г.; в — 57° 22' с. ш., 165° 33' з. д., 25—26 июля 1959г.; г— 60° 17'с. ш., 166° 04'в. д., 28—29 июля 1950 г.; д — 58° 58'с. ш., 177°  58'з. д., 7—8 августа 1959г.; е — 62° 14' с. ш., 175° 86'з. д., 16—17 августа 1959 г.; ж — 55° 38'9 с. ш., 164° 41'5 в. д., 18—19 октября 1953 г.; з — 58° 53'8 с. ш., 168006'9 в. д., 29—30 октября 1953 г.
Суточная изменчивость температуры воды на различных горизонтах представляет собой один из сложнейших разделов термодинамики. Она обу​словлена влиянием широкого спектра взаимосвя​занных гидрометеорологических факторов: радиа​ционного баланса на границе раздела вода—воздух, процессов теплообмена воздушных масс с подсти​лающей водной поверхностью, интенсивности волнообразования, сгонов и нагонов вблизи берегов, внутригодовых вариаций теплообмена [79].

Суточная изменчивость температуры в Беринго​вом море отличается большим разнообразием амп​литуд и характера колебаний по вертикали и в от​дельных частях исследуемой акватории. На рис. 17.7 представлено распределение по акватории моря максимальных суточных колебаний температуры воды, их глубина и соответствующие месяцы на​блюдений.

В зависимости от района моря и периода наблю​дений, как следует из рис. 17.7, температура воды в течение суток может измениться на 0,4—7,1 °С. Об​ращает на себя внимание тот факт, что в Беринго​вом море максимальные значения изменчивости на​блюдаются в слое 0—300 м. Минимальные колеба​ния температуры приурочены к районам со слабы​ми движениями водных масс. Так, на обширном восточно-беринговоморском шельфе вдали от бере​гов изменения температуры воды в течение суток не превышают 0,4—0,7 °С. Это связано здесь с незначи​тельными горизонтальными градиентами гидрологи​ческих характеристик и относительно слабыми ско​ростями приливных и непериодических течений.

Возрастание суточных колебаний температуры воды (до 2,36—2,76 °С) происходит в динамически активных районах. Это характерно для мест втор​жения в море тихоокеанских вод, где образуются вихревые образования, локализующие водные массы с различными характеристиками. Сложное перемещение их в пространстве приводит к вариа​циям значений температуры в точках наблюдений. В проливах и прилегающих к ним акваториях за счет приливных смещений перемешанных вод также наблюдаются периодические изменения зна​чений (см. рис. 17.7).

Наиболее высокие значения суточных колеба​ний температуры воды (до 4,4—7,1 °С) проявляются на свалах глубин, а также вблизи берегов на мелко​водье. В этих районах отмечается интенсификация приливных и непериодических течений, а также возрастает вероятность вихреобразования. В зали​вах и бухтах, кроме того, имеют место процессы за​мещения поверхностных вод водными массами от​крытых районов моря или нижележащих горизон​тов, что является следствием приливных движе​ний, а также сгонно-нагонных явлений. В зимнее время интенсивная конвекция приводит к сущест​венному увеличению толщины ВКС с наиболее низ​кими для всего года значениями температуры. Про​странственные градиенты температуры воды в этом слое незначительны, что приводит к существова​нию здесь минимальных суточных колебаний, ко​торые не превышают 0,1—0,2 °С (рис. 17.8). В шельфовых районах, где конвекция достигает дна, отме​ченные выше значения изменчивости температуры прослеживаются от поверхности до придонных го​ризонтов.
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Рис. 17.9. Трансформация профилей вертикального распределения температуры воды на многосерийных станциях в отдельных районах Берингова моря.

а — 56° 03'7 с. ш., 175° 06' в, д., 13 февраля 1982 г.; б — 63° 41' с. ш., 177° 36' з. д., 10—11 июля 1989 г.; в— 60° 17 с. ш., 166° 04' в. д., 28—29 июля 1980 г.; г — 58° 58' с. ш., 177° 58'5 з. д., 7—8 августа 1959 г.; д — 64°38'1 с. ш., 178°10'8 в. д., 3—4 сентября 1950 г.; е — 58° 53'8 с. ш., 168° 06'9 в. д., 29—30 октября 1963 г.
В глубоководной части моря на нижней границе слоя интенсивной осенне-зимней конвекции обра​зуется слой скачка температуры, разделяющий толщу переохлажденных вод и не затронутые охлаждением водные массы (ТПС). Образующаяся плотностная стратификация приводит к возникно​вению на поверхностях раздела, как следует из работ [1, 11, 30, 34, 35, 40, 46, 60, 82, 85], внутрен​них волн, формирующихся под влиянием широкого спектра вынуждающих факторов (приливных явле​ний, пространственных изменений поля течений и рельефа дна, смещений барических образований и, следовательно, изменчивости полей ветра и волне​ния). Их суперпозиция приводит к появлению короткопериодной изменчивости температуры воды с различными временными масштабами (см. рис. 17.8). Наблюдаемые в слое 150—200 м квазисинхронные колебания температуры воды имеют, вероятно, приливное происхождение. Размах суточных изме​нений температуры воды в этом слое составляет 1,0—2,5 °С (с максимумом на горизонте 200 м).

Летом, когда на исследуемой акватории образу​ется тонкий поверхностный прогретый слой, проис​ходит перемещение горизонта с максимальной из​менчивостью температуры воды в подповерхностные слои (рис. 17.8 д—ё). Значения температуры воды в течение суток здесь могут измениться на 2,0—4,5 °С. Однако в отдельных районах моря, где динамические процессы незначительны (например, шельф юго-восточной части моря), колебания тем​пературы в толще вод минимальны (рис. 17.8 в). Вторжение в точку наблюдений (за счет приливных движений вод) более теплых вод из глубоководной котловины может привести, например, к формиро​ванию наблюдаемого пика температуры на горизон​те 10 м (рис. 17.8 г). Временной ход температуры свидетельствует о том, что на отдельных станциях может наблюдаться (особенно при незначительной толщине ВКС) выклинивание нижележащих вод на поверхностные горизонты (рис. 17.8 д, е).

В теплое время года и в начальный период осен​него охлаждения в зоне распространения трансфор​мированных тихоокеанских вод, помимо подповерхностного слоя максимальной суточной измен​чивости температуры, в промежуточных водах об​разуется и второй слой значительных колебаний температуры воды. Отмеченный тип вертикального распределения суточной изменчивости проявляется в западной части моря и в Камчатском проливе (рис. 17.8 ж, з).

Анализ изменения конфигурации кривых вер​тикального распределения температуры воды, по​лученных в течение конкретных суток, дает пред​ставление о вариациях значений изменчивости тем​пературы на отдельных горизонтах наблюдений, а также о степени трансформации вертикальных про​филей температуры. На рис. 17.9 представлены ха​рактерные типы трансформации вертикальных профилей температуры воды в зависимости от пе​риода года и расположения пунктов наблюдений на акватории моря.

В зимнее время в глубоководной котловине (рис. 17.9 а) наиболее существенное и практически значимое изменение конфигурации вертикального профиля температуры воды выделяется в слое 150—250 м, где наблюдаются максимальные суточ​ные колебания температуры. В выше- и нижележа​щих слоях моря конфигурация профилей остается практически неизменной.

Наибольшая деформация вертикальных профи​лей температуры воды наблюдается в деятельном слое в июле (рис. 17.9 б, в). Это связано с тем, что на мелководье в первую половину лета верхний про​гретый квазиоднородный слой имеет незначитель​ную вертикальную протяженность (10—15 м), а на нижележащих горизонтах до дна наблюдается резко выраженный слой скачка температуры. Обра​зующиеся в мелководных районах внутренние вол​ны приводят к значительным суточным колебани​ям температуры воды от поверхности до придонных горизонтов.

В августе (рис. 17.9 г), несмотря на большие зна​чения суточных колебаний температуры воды в слое скачка, не наблюдается существенных дефор​маций вертикальных профилей.

Начинающееся в сентябре охлаждение поверх​ностных вод приводит к уменьшению суточных ко​лебаний температуры, что особенно заметно на мел​ководье (рис. 17.9 д). Здесь, в основном на различ​ных фазах приливных движений, происходят гори​зонтальные смещения всей толщи вод, что не ока​зывает существенного влияния на деформацию вер​тикальных профилей. В осеннее время также не на​блюдается существенных изменений вертикального профиля температуры и в глубоководной части моря (рис. 17.9 е).
17.3. Внутригодовая изменчивость
Внутригодовые изменения температуры воды Берингова моря достигают значительных величин и зависят от изменчивости компонентов теплового ба​ланса водной поверхности и перераспределения тепла в толще моря за счет горизонтальных и верти​кальных движений вод различного происхожде​ния: водообмена с соседними регионами Мирового океана, турбулентной теплопроводности, а также других факторов. В отличие от суточного, годовой ход температуры воды значительно сильнее сказы​вается на физических, химических и биологичес​ких процессах исследуемой акватории.

Сравнительно полное представление о годовом ходе температуры воды на акватории моря и в от​дельных ее частях складывается при анализе значе​ний и сроков наступления экстремумов, а также ин​тенсивности процессов нагревания и охлаждения водных масс [57, 66—68, 73, 81].

В наших исследованиях применялись только средние многолетние месячные значения темпера​туры воды на отечественных береговых станциях. На рис. 17.10 представлены характерные кривые, отражающие особенности годового хода температу​ры воды в прибрежной зоне Берингова моря. Ана​лиз имеющихся кривых показывает, что они, как правило, имеют однотипную конфигурацию и раз​личаются лишь значениями в отдельные месяцы.

Минимальных значений температура воды в прибрежной зоне Берингова моря достигает в декаб​ре. По продолжительности стояния наиболее низ​ких температур прибрежная зона делится на два не​одинаковых по протяженности района. Первый простирается от Берингова пролива до Карагинского залива. Здесь минимальные значения температу​ры воды выделяются по апрель включительно. Вто​рой район — это юго-западное побережье, охваты​вающее станции Мыс Озерной и Мыс Африка, а также станцию на о. Беринга. Период минималь​ных температур здесь на месяц короче и заканчива​ется в марте (см. рис. 17.10).

Наиболее низкие значения температуры воды в прибрежной зоне (достигающие -1,4 ... -1,6 °С) на​блюдаются в мелководных заливах, которые значительно вдаются в материк (Карагинском, Анадыр​ском и Креста). В эти районы (из-за малых глубин) затруднено поступление вод из глубоководной части моря, которые имеют более высокий теплозапас, и, кроме того, здесь в зимнее время более низ​кие значения температуры воздуха.
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Рис. 17.10. Годовой ход температуры воды на береговых станциях Берингова моря.

1 — о. Ратманова; 2 — Эгвекинот; 3 — Анадырь; 4 — бух. Угольная; 5 — Красная; б — Топата-Олюторская; 7 — бух. Лаврова; 8 — Корф; 9 — Оссора; 10 — Мыс Озерной; 11 — Мыс Африка; 12 — о. Беринга.
На участках побережья, подверженных отепля​ющему воздействию трансформированных тихооке​анских вод, значения температуры воды в зимнее время не опускаются ниже -0,8 ... -1,0 °С. Это ха​рактерно для станций на о. Ратманова и в крайней юго-западной части моря (см. рис. 17.10).

У берегов Олюторско-Наваринского района, где вследствие расхождения течений существует ква​зистационарный подъем глубинных вод, в зимнее время также отмечаются повышенные значения температуры воды, которые не опускаются ниже -1,0 °С (станции Красная и Топата-Олюторская на рис. 17,10).

На большей части рассматриваемого побережья максимальная температура прибрежных вод отме​чается в августе (см. рис. 17.10). Исключением яв​ляются области, прилегающие к станциям Анадырь и Корф, где наибольший прогрев наблюдается в июле. Связано это с тем, что здесь доминирующее влияние на температуру прибрежных вод оказывают речные воды, максимальные значения темпера​туры которых отмечаются в июле [22].

Выделяются также участки побережья, на кото​рых период максимальных температур достигает 2 мес. Так, данные ст. бух. Лаврова свидетельству​ют о том, что максимум температуры воды проявля​ется в июле—августе, а на ст. Мыс Африка — в ав​густе—сентябре. Отмеченная особенность кривых годового хода на этих участках побережья связана с адвекцией вод. В первом случае — вод материково​го стока. Подтверждением этому могут служить средние месячные значения температуры воды впа​дающей поблизости р. Пахачи [23]. В ее водах мак​симум температуры наблюдается в июле (11,2 °С) и августе (10,6 °С). В то же время участок побережья у м. Африка находится под влиянием трансформи​рованных в Алеутско-Командорских проливах ти​хоокеанских вод, в которых вследствие интенсивно​го приливного перемешивания вод происходит сме​щение максимума температуры на сентябрь. В ре​зультате их последующего смешения с водами Бе​рингова моря (по мере продвижения в циклоничес​ком круговороте юго-западной части моря) проис​ходит смещение времени наступления максималь​ной температуры поверхностных вод на август— сентябрь, что и отмечается на ст. Мыс Африка (см. рис. 17.10).

Самый низкий прогрев поверхностных вод в прибрежной части моря летом отмечается в районе Берингова пролива (ст. о. Ратманова) и в зал. Крес​та (ст. Эгвекинот). Здесь значения температуры воды составляют соответственно 4 и 7 °С (см. рис. 17.10). Доминирующими факторами выделяю​щегося слабого прогрева поверхностных вод явля​ются наиболее низкие значения температуры возду​ха на протяжении большей части года и наличие мощного ледяного покрова, наблюдаемого после су​ровых зим круглый год.

Наиболее высокие значения температуры воды летом отмечаются в прибрежных районах мелко​водных заливов и бухт, что характерно для верши​ны Анадырского залива, а также Олюторского и Карагинского заливов, температура воды в которых достигает 11,6—13,5 °С (см. рис. 17.10).

В районах, подверженных адвекции тихоокеан​ских вод (например, южное побережье Камчатки) температура воды летом не превышает 10—11 °С. Уменьшение температуры прибрежных вод между мысами Олюторским и Наварин до 7—8 °С (см. рис. 17.10) является следствием подъема глубин​ных вод у корякского побережья.

В открытых районах Берингова моря температу​ра воды на поверхности в летнее время несколько ниже, чем в заливах и бухтах (рис. 17.10—17.12). В то же время, если сравнивать значения в глубоко​водной и шельфовой частях моря, то выясняется, что в пределах глубоководной котловины Беринго​ва моря температура выше как на момент наиболь​шего прогрева, так и в период максимального охлаждения поверхностных вод (см. рис. 17.11, 17.12), когда значения температуры воды не опус​каются ниже 0,3—0,4 °С. Причем наибольший теплозапас имеют воды в районах Алеутских проливов (квадраты 76 и 175 на рис. 17.11) или на прилегаю​щих к ним акваториях (например, кв. 240 на рис. 17.11). В глубоководном районе моря самая низ​кая температура поверхностных вод проявляется в западной и северной его частях (квадраты 24, 62 и 172 на рис. 17.11).
Наблюдаемая пространственная дифференциа​ция поверхностной температуры связана главным образом с адвекцией более теплых вод из Тихого океана в глубоководную часть Берингова моря, с одной стороны, и затратами тепла на таяние ледя​ного покрова на шельфе, с другой.

На большей части акватории Берингова моря пе​риод наибольшего охлаждения поверхностных вод заканчивается в апреле. В отдельных районах моря, где образуется мощный ледяной покров (Анадыр​ский залив, центральная часть восточно-беринговоморского шельфа и акватория Берингова пролива), к настоящему времени нет данных океанографичес​ких наблюдений в зимнее время. Привлекая для анализа известные сведения о гидрологическом ре​жиме Берингова моря и других субарктических и арктических районов Мирового океана [5, 12, 59, 90, 151], можно предположить, что минимальные значения температуры воды здесь должны наблю​даться в течение всего периода существования ледя​ного покрова.
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Рис. 17.11. Годовой ход температуры воды в отдельных квадратах глубоководной части Берингова моря на различных горизонтах.  I — 0 м; 2 — 20 м; 3 — 60 м; 4 — 100 м; 5 — 150 м.
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Рис. 17.12. Годовой ход температуры воды в отдельных квадратах шельфовой части Берингова моря. Условные обозначения си. на рис. 17.11.
Время наступления максимального прогрева по​верхностных вод на большей части Берингова моря приходится на август. В то же время в динамически активных зонах, где происходит интенсивный вер​тикальный обмен поверхностных и нижележащих вод, пик наибольшего прогрева смещается на сен​тябрь (например, прол. Ближний), а в районе цент​ральных проливов Алеутской гряды период наи​большего прогрева поверхностных вод растягивает​ся с августа по октябрь. На прилегающих к проли​вам акваториях моря, которые заполнены транс​формированными тихоокеанскими водами, макси​мум температуры воды приходится на август—сен​тябрь (рис. 17.11—17.13).

Максимальная температура воды на горизонте 20 м формируется на первом этапе термической конвекции (в результате осеннего охлаждения по​верхностных вод). Это происходит, как правило, в сентябре. Однако в зонах интенсивного вертикаль​ного перемешивания вод (например, районы свала глубин и акватории, прилегающие к мелководным проливам Алеутской гряды), время наступления максимума температуры воды на горизонте 20 м смещается на август—сентябрь (см. рис. 17.11, 17.13).

По мере возрастания глубин происходит еще большее смещение времени наступления пика мак​симальной температуры воды. Там, где процессы вертикального и бокового обмена сравнительно ин​тенсивны (например, юг восточно-беринговоморского шельфа, свал глубин и акватория Берингова про​лива), максимум температуры воды на горизонте 50 м наступает в сентябре—октябре. В более спо​койных регионах моря максимум температуры на горизонте 50 м наступает, как правило, в октябре— ноябре (см. рис. 17.12, 17.13).
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Рис. 17.13. Время наступления максимальной температуры воды на поверхности (а) и на горизонте 60 м (б), а также внутригодовые колебания температуры воды (°С) на поверхности (в) и на горизонте 50 м (г). 1 — август; 2 — сентябрь; 3 — октябрь; 4 — ноябрь.
Наиболее показательной величиной, характери​зующей внутригодовую изменчивость, является го​довой размах температуры воды. В каждом квадра​те он получен как разность между максимальной и минимальной температурой воды на соответствую​щей кривой годового хода. В шельфовых районах моря, где на период существования ледяного покро​ва отсутствуют данные наблюдений, при определе​нии минимальных значений принято следующее допущение. Пространственно-временное распреде​ление солености вод в районе восточно-беринговоморского шельфа свидетельствует о том, что значе​ния в толще вод изменяются от 30,00 до 32,75 %о. Температура замерзания для вод данного интервала солености варьирует от —1,63 до —1,80 °С. Поэтому, принимая в качестве минимальной температуры воды отмеченные выше значения, мы допустим ошибку в квадратах шельфовой зоны не более 0,17 °С.

Распределение значений внутригодовых колеба​ний температуры поверхности воды представлено на рис. 17.13 в, из которого следует, что максималь​ные значения (12—14 °С) приурочены к прибреж​ным районам моря (Бристольский, Анадырский, Карагинский и Олюторский заливы). В этих райо​нах в летнее время наблюдается максимальная тем​пература воды.

Наиболее низкие значения изменчивости (4,5— 5,6 °С) наблюдаются на акваториях проливов Алеут​ской гряды, а также на прилегающих к ним аквато​риях моря (рис. 17.13 в). Здесь вследствие интен​сивного вертикального обмена поверхностных вод с нижележащими формируются самые высокие (для моря) значения температуры воды в зимнее время и относительно низкие — летом. Низкие значения (6—7 °С) внутригодовой изменчивости в районе Бе​рингова пролива связаны с малым прогревом по​верхностных вод.

На горизонте 50 м значения внутригодовой из​менчивости температуры воды, как правило, мень​ше поверхностных в 2—4 раза. Распределение зна​чений, как следует из рис. 17.13 в и г, более слож​ное, чем на поверхности моря. Однако прослежива​ется и определенная закономерность. Наибольшая изменчивость, как и на поверхности, отмечается в Бристольском, Карагинском и Олюторском зали​вах, а также в зоне свала глубин. Это связано с мак​симальным теплозапасом поверхностных вод в лет​нее время, а также с передачей тепла на нижележа​щие горизонты в осеннее время (на первой фазе тер​мической конвекции).

Минимальная внутригодовая изменчивость тем​пературы на горизонте 50 м, как и на поверхности моря (и по той же причине), отмечается в проливах Алеутской гряды и в местах распространения трансформированных тихоокеанских вод. Также низкие значения внутригодовых колебаний наблю​даются в центральной части восточно-беринговоморского шельфа и в Анадырском заливе, что в этих районах связано с незначительной толщиной верх​него прогреваемого в летнее время слоя, теплозапас которого существенно не меняет характеристики вод на горизонте 50 м при осенней термической кон​векции.

С дальнейшим возрастанием глубин происходит постепенное уменьшение значений внутригодовой изменчивости температуры воды. Недостаточное

количество данных наблюдений в отдельные меся​цы, а также невысокие значения изменчивости (на​пример, на горизонтах 100—150 м они, как прави​ло, не превышают 1,5—2,3 °С) не позволяют сейчас корректно рассмотреть их дифференциацию на ак​ватории моря. В то же время можно отметить, что максимальные значения отмечаются в местах втор​жения и дальнейшего распространения по аквато​рии моря тихоокеанских вод, а также в областях наиболее интенсивной осенне-зимней конвекции (свал глубин у берегов Камчатки), где термодина​мические процессы наиболее интенсивны.
17.4. Межгодовая изменчивость
При исследовании динамики численности про​мысловых животных в западной части моря в каче​стве основного предиктора до настоящего времени [5, 26, 27, 36] используют температуру воды на Авачинском разрезе, расположенном за пределами Бе​рингова моря. Это оправдано, так как процессы, происходящие в гидросфере всего восточного побе​режья п-ова Камчатка, в целом однонаправленные.

В середине 70-х годов была проведена первая по​пытка [140] провести исследования изменчивости температуры воды в юго-восточной части моря. Все дальнейшие исследования американских [94, 137, 140,149,150] и японских [121] ученых были посвя​щены изучению колебаний температуры воды о-вов Прибылова и одна из работ [149] — флюктуации ледовитости в районе восточно-беринговоморского шельфа. Из-за недостатка необходимого количества фактического материала авторы рассматривали ряды, состоящие из 8—12 лет. Поэтому найти какую-либо закономерность изменения в гидросфе​ре не представляется возможным. В целом в этих работах был рассмотрен период с 1963 по 1983 г.

Между тем вопрос многолетних колебаний гид​рологических параметров имеет важное значение в связи с необходимостью оценки влияния природ​ных условий на динамику численности промысло​вых объектов. Поэтому одной из основных задач промысловой океанографии является поиск такого критерия, который бы позволил иметь максималь​но длинный ряд многолетних наблюдений.

К сожалению, в Беринговом море нет векового разреза, как, например, Кольский в Баренцевом море. Но если бы он и был, представить тепловое со​стояние всего бассейна по одному разрезу невоз​можно, так как в дальневосточных морях нередки случаи противофазности между востоком и запа​дом, между севером и югом. Данные же береговых станций не могут отразить суть процессов, происхо​дящих в открытом море. Поэтому в качестве крите​рия термического состояния в последние годы бе​рется общая ледовитость моря [87, 88, 119], регу​лярные наблюдения за которой осуществляются с 1960 г. Другим не менее важным критерием терми​ческого состояния является положение южной гра​ницы остаточных зимних вод у дна восточно-берин​говоморского шельфа летом [88, 89, 120].

Область холодных вод зимнего охлаждения за​нимает огромное пространство от Анадырского до Бристольского залива, и в зависимости от интен​сивности зимнего выхолаживания меняется ее пло​щадь. За внешнюю границу этой области Такеноути и Отани [169] приняли изотерму 2 °С.
Положение изотермы 2 °С год от года меняется. Наиболее сильное колебание отмечается между о. Св. Матвея и п-овом Аляска. В холодные годы изотерма 2 °С максимально приближена к п-ову Аляска, тогда как в очень теплые годы она смеща​ется к северу до о. Св. Матвея.

Использование изотермы 2 °С как индикатора термического состояния восточной части Берингова моря вполне оправдано. Начиная с 1955 г. ежегодно здесь проводятся судовые наблюдения за темпера​турой воды в придонном слое. Несмотря на разли​чия целей и задач экспедиционных исследований, имеющиеся материалы позволили зафиксировать ежегодное положение южной границы холодных вод в июле—августе начиная с 1955 г.

Для исследования межгодовых колебаний тер​мических условий, прежде всего, необходимо, чтобы положение изотермы имело численное выра​жение. Для этого было измерено расстояние от севе​ро-западной оконечности п-ова Аляска (м. Лескова) до южной границы распространения холода (ЮГХ) в милях. Для простоты представления участок шельфа между м. Лескова и о. Св. Матвея был раз​бит на 100 равных частей п, а положение ЮГХ чис​ленно выражалось в kn-милях, где п равно 4,2 мили. Безразмерное k означает индекс относительного теплового состояния (ОТС) придонных шельфовых вод.

В нормальные годы индекс ОТС находится в пре​делах 20—30, в аномально холодные — 0—10, уме​ренные холодные — 10—20, умеренно теплые — 30—40 и аномально теплые — от 40 и выше.

Из имеющегося ряда наблюдений к аномально холодным годам относятся 1959,1960,1972—1976, 1986 гг., к умеренно холодным — 1961,1962,1964, 1966, 1968, 1971, 1984, 1985 гг., к нормальным — 1956, 1963, 1965, 1970, 1977 гг., к умеренно теп​лым — 1980,1982,1988 гг., к аномально теплым — 1955,1958,1967,1969,1978,1979,1981,1983, 1987,1989 гг.

Общий вид графика многолетней изменчивости (рис. 17.14) свидетельствует о преобладании квазиодиннадцатилетней цикличности. В течение пос​ледних 35 лет фазы потепления в восточной части Берингова моря всегда совпадали с эпохами макси​мальной солнечной активности. Так было в конце 50-х годов (1955—1958), в конце 60-х годов (1967— 1970) и в конце 70-х — начале 80-х годов (1978— 1983). Очередное потепление, начавшееся в 1987 г., совпадает с восходящей ветвью чисел Вольфа.

В период спада солнечной активности в восточ​ной части Берингова моря отмечалось резкое похо​лодание с сильным смещением ЮГХ в южном на​правлении до п-ова Аляска. Известны три холод​ных периода: 1959—1966,1971—1976 и 1984— 1986 гг.

Для теплых периодов характерно наличие не менее двух гребней положительных аномалий, между которыми находится относительно холод​ный год, т. е. на фоне 11-летней цикличности ярко проявляются 2-летние колебания.

Связь между солнечной активностью и положе​нием ЮГХ опосредована через атмосферные процес​сы, крупномасштабные изменения которых нахо​дят отклик в океане. Водная среда обладает боль​шой инерцией и „памятью" по отношению к имею​щим место атмосферным воздействиям на нее. Учи​тывая, что наибольшее динамическое воздействие на океан атмосферные процессы оказывают в холод​ное полугодие, рассмотрены особенности процессов в декабре—феврале. При этом в качестве показате​ля атмосферных процессов взята циклоническая де​ятельность [19, 43].
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Рис. 17.14. Многолетние колебания чисел Вольфа W(a) и относительного теплового состояния ОТС (б) восточной части Берингова моря.
В среднем многолетнем плане зимой над север​ной частью Тихого океана наблюдаются две области с наибольшей повторяемостью дней с циклонами. Одна расположена в районе зал. Аляска, другая — в районе Командорских островов.

В зимы, предшествующие теплым годам, над се​верной частью Тихого океана преобладали мериди​ональные процессы. Ось наибольшей повторяемос​ти дней с циклонами проходит с юго-запада на севе​ро-восток. Такое ее положение свидетельствует об интенсивном притоке тепла с южных широт в сто​рону восточной части Берингова моря, благодаря чему здесь устанавливаются сравнительно мягкие зимы [14—16].

В холодные годы, наоборот, над Беринговым морем и южнее его преобладают зональные процес​сы. Ось наибольшей повторяемости дней с циклона​ми проходит южнее Алеутских островов и имеет широтное направление. В данном случае происхо​дит усиление притока арктических воздушных масс в восточную часть Берингова моря, что приво​дит к установлению суровых зим.

Так, сильные северные ветры, наблюдавшиеся в зимние сезоны 1973—1976 гг., привели к аномаль​но южному смещению ЮГХ и понижению темпера​туры воздуха в районе о-вов Прибылова ниже нормы, тогда как при последующем усилении южных ветров в конце 70-х годов, ЮГХ была сме​щена аномально к северу, и, естественно, повыси​лась температура воздуха.
Ледовитость является важным показателем тер​мического состояния любого субарктического моря. Учитывая, что ледяной покров является наиболее доступным видом океанологической информации, его можно использовать при мониторинге. Тем более, что в настоящее время имеется архив декад​ной ледовитости Берингова моря начиная с 1960 г.

Зимняя ледовитость определялась путем осред​нения ежедекадной информации за период ян​варь—апрель. Такое осреднение позволило исклю​чить внутрисезонную вариацию ледовых условий, свойственную Берингову морю [48] вследствие кратковременных нарушений ведущего макроциркуляционного процесса в атмосфере, связанного с нетипичными перемещениями крупных циклонов.

В пределах наблюдаемого ряда (1960—1990 гг.) средняя зимняя ледовитость испытывала большие межгодовые колебания: от 18 % в самый теплый 1979 г. до 42 % в самый ледовитый 1976 г. В нор​мальные годы средняя зимняя ледовитость состав​ляла 31 %.

Спектральный анализ не выявил явного преоб​ладания какой-либо одной периодичности. Наи​больший вклад все-таки вносит 11-летняя циклич​ность, затем по значимости стоят 5—6-летний цикл и 2-летняя периодичность [71, 75].

По аномалии ледовитости можно зафиксировать чередование циклов холодных и теплых лет: 1960— 1965 гг. — холодный, 1966—1970 гг. — теплый, 1971—1977 гг. ~ холодный, 1978—1983 гг. — теп​лый и совпадение их с ранее выявленными цикличностями при анализе колебаний ЮГХ. Особенно ярко проявляется это соответствие при сглажива​нии короткопериодных колебаний, произведенном путем скользящего пятилетнего осреднения дан​ных (рис. 17.15). Сопряженность межгодового ко​лебания ледовитости и ОТС обусловлена прямой за​висимостью их от крупномасштабных изменений синоптических процессов в северной части Тихого океана.
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Рис. 17.15. Многолетние колебания относительного теп​лового состояния ОТС (а) и ледовитости моря S (б) при пятилетнем скользящем осреднении.
Ледовитость и термические условия Берингова моря не только обусловливаются одной общей при​чиной, но и взаимозависимы. К примеру, усиление притока холодных воздушных масс из Арктическо​го бассейна приводит к резкому отклонению темпе​ратуры воздуха и воды ниже средних значений;

усиливается конвекция на шельфе, интенсифици​руется процесс ледообразования. Постоянные се​верные ветры обусловливают преимущественный дрейф ледяных полей в южном направлении. В очень суровые зимы, как, например, в 1976 г., кромка льда смещается на юг до 56° с. ш., тогда как в аномально теплые годы она не опускается южнее 58° с. ш.

Почти весь шельф, за исключением Унимакского района, в суровые зимы покрывается ледяными полями. После таких зим часть солнечной радиа​ции расходуется на то, чтобы растопить ледяные массивы, тогда как в теплые годы вся солнечная энергия идет на прогрев воды. В холодные годы ве​сенние процессы в море протекают с запаздывани​ем, а в апреле, мае и июне значения температуры ниже обычного, т. е. очевидна внутригодовая пре​емственность термических условий.

По данным многолетних наблюдений на стан​дартном разрезе, выполняемом летом в восточной части моря (табл. 17.1), известный [121, 140] цикл похолодания 70-х годов начался в 1970 г., когда температура воды в слое 0—100 м по сравнению с предыдущим теплым годом понизилась на 0,8 °С в открытом море и на 2 °С на шельфе. В течение пос​ледующих 6 лет температура воды в том и другом районах была заметно ниже средних многолетних значений, соответственно равных 4,6 и 3,8 °С. Осо​бенно сильное понижение температуры произошло в 1972,1975 и 1976 гг.: в мористой части разреза на 0,5—1,0 °С, в шельфовой — на 1,2—2,0 °С.

В 1977 г. произошло заметное потепление, в ре​зультате чего температура воды достигла среднего многолетнего уровня. В дальнейшем наблюдалась устойчивая тенденция к увеличению температуры воды с сохранением аномально высоких значений до 1983 г. Причем, как и в период предыдущего по​тепления (1966—1969 гг.), в нечетные годы всегда было заметно теплее, чем в четные.

С глубиной 2-летнее колебание быстро затухает, а ниже горизонта 200 м практически не прослежи​вается. Тем не менее тенденция к повышению тем​пературы, наметившаяся во второй половине 70-х годов, сохранилась вплоть до 500 м. Однако, если в верхнем 100-метровом слое смена знаков аномалий произошла в 1978 г., то с глубиной переходный мо​мент был смещен к более поздним годам: в слое 200—300 м — в 1979 г., на горизонте 500 м — в 1980 г.

Несмотря на сдвиг начальной фазы потепления с глубиной, поля температуры выше 300 м тесно вза​имосвязаны между собой и с положением ЮГХ на шельфе летом, которая в свою очередь находится в обратной зависимости от ледовых условий (табл. 17.2).

У словно примем градацию [92], когда при Р ≤|0,50|— связь несущественная; |0,75|≥ Р > |0,50| — связь прогностическая; Р > |0,75| — связь инерционная.
Таблица 17.1 
Межгодовые изменения средней температуры воды (oС) на квазистандартном разрезе в июле
Год
Аномалия ледовитости  ∆S,%
ОТС
Шельф
Открытое море ( глубина  более120м)




Т0—дно
T0—100
t0—3o
t50—100
tмин
t200
t300
t500

1966
-4,9
14
3,70
4,50
—
—
—
—
—
—

1967
-9,9
73
5,00
5,20
—
—
—
—
—
—

1968
-4,6
11
3,10
4,20
—
—
—
—
—
—

1969
-4,3
58
5,10
5,30
—
—
—
—
—
—

1970
-1,0
29
3,10
4,47
—
—
—
—
—
—

1971
5,9
17
2,63
3,70
—
—
—
—
—
—

1972
4,4
7
1,84
3,63
—
—
—
—
—
—

1973
2,1
10
2,25
4,0
—
—
—
—
—
—

1974
2,9
0
2,86
4,18
—
—
—
—
—
—

1975
7,6
0
2,13
3,85
5,35
2,92
2,55
3,16
3,42
3,48

1976
11,1
0
1,74
4,06
5,42
3,35
3,16
3,18
3,53
3,47

1977
7,0
20
3,87
4,75
6,68
3,70
3,11
3,26
3,55
3,43

1978
-7,5
50
4,69
5,09
6,44
4,15
3,11
3,36
3,56
3,50

1978
-11,5
64
6,22
5,83
8,05
4,41
3,77
3,79
3,73
3,48

1980
-1,9
40
4,59
5,14
6,34
4,02
3,44
3,60
3,74
3,54

1981
-2,0
49
5,72
5,52
7,40
4,40
3,50
3,70
3,72
3,54

1982
-6,7
30
4,24
4,84
5,85
4,12
3,68
3,78
3,74
3,50

1983
-2,2
58
5,68
6,10
7,94
4,58
3,80
3,96
8,84
3,54

1984
0,8
9
2,77
5,18
6,73
4,27
3,34
3,53
3,61
3,55

1985
-4,0
13
1,84
4,44
5,52
3,70
3,23
3,65
3,68
3,51

1986
-3,1
8
3,25
5,21
6,80
4,20
3,55
3,78
3,75
3,52

1987
-4,1
80
5,14
5,07
6,56
4,15
3,58
3,94
3,81
3,51

Примечание. Т0—дно, Т0—100, Т0—30,Т50—100— средняя температура воды соответственно в слоях 0—дно, 0—100, 0—30, 50—100 м;Т200, Т300,Т500, — средняя температура воды соответственно на горизонтах 200, 300, 500 м; Тмин,— средняя температура воды на горизонте подповерхностного минимума.

Таблица 17.2 
Корреляционная матрица океанологических полей

∆S
ОТС
Т0—дно
Т0—100
Т0—30
Т50—100
Тмин
Т200
Т300
Т500

S
1,00










ОТС
-0,76
1,00









Т0—дно
-0,76
0,91
1,00








Т0—100
-0,68
0,88
0,96
1,00







Т0—30
-0,59
0,84
0,90
0,94
1,00






Т50—100
-0,80
0,96
0,94
0,95
0,83
1,00





Тмин
-0,67
0,80
0,76
0,83
0,71
0,88
1,00




Т200
-0,73
0,85
0,82
0,87
0,73
0,88
0,92
1,00



Т300
-0,71
0,86
0,84
0,89
0,73
0,89
0,90
0,97
1,00


Т500
-0,44
0,53
0,49
0,51
0,30
0,55
0,45
0,62
0,64
1,00

Как можно заметить, коэффициенты корреля​ции между Т0—100, Т0—дно, Т50—100, Т200, Т300 и ЮГХ превышают 0,75, т. е. связи очень существен​ные, что позволяет с успехом восстановить любое из этих полей при наличии одного аргумента. Это и по​нятно, если учесть, что указанные поля формиру​ются в зимний период года и мало меняются в тече​ние теплого полугодия.

Водные массы ниже 300 м представляют собой трансформированные тихоокеанские воды, посту​пающие через глубоководный прол. Ближний [5]. В течение года характеристики этих вод меняются не​значительно и только в тонком слое, соприкасаю​щемся с расположенными выше водными массами.

Роль солнечной радиации в формировании тем​пературного режима подповерхностных вод (ниже 50 м) пренебрежимо мала. Весенне-летний сезон​ный прогрев не проникает глубже 50 м, поэтому даже в слое 50—100 м в разгар летнего сезона пос​ледствия зимнего охлаждения сохраняются без су​щественного изменения. Коэффициент корреляции между аномалией ледовитости и летней температу​рой в слое 50—100 м высок и составляет -0,8.

Несмотря на значительное повышение темпера​туры воды на поверхности летом, связь между S и Tо_зо на уровне прогностической (Р = -0,59). Нет сомнения в том, что в апреле—мае связь между ними более существенная и, вероятно, даже на уровне инерционной.

Таким образом, ледовитость достаточно надеж​но отражает тепловой баланс юго-восточной части моря не только зимнего, но и весеннего и летнего се​зонов.

Для убедительности обратимся к табл. 17.3, где сведены результаты исследований, проведенных рядом авторов [88, 89, 121, 150]. Закономерности многолетних колебаний всех четырех характерис​тик достаточно близки друг другу, что подтвержда​ет внутригодовую преемственность термических ус​ловий.
Таблица 17.3

Типовые по годам характеристики гидрологического состояния вод Берингова моря [88, 89,121,150]
Год


Средняя зимняя делови​тость


Придонная температура у о-вов Прибылова


Южная граница холодных вод летом


Средняя годовая температура на поверхности юго-восточной части моря

1963
С
С
С
С

1964
Х
С
УХ
С

1965
Х
С
Т
С

1966
Т
С
Т
УХ

1967
Т
Т
AT
Т

1968
Т
С
УХ
С

1969
Т
Т
AT
Т

1970
С
С
С
С

1971
Х
Х
УХ
Х

1972
Х
Х
УХ
Х

1973
С
Х
АХ
Х

1974
С
Х
АХ
Х

1975
Х
Х
АХ
Х

1976
Х
Т
АХ
Т

Примечание. Х — холодный; АХ — аномально холод​ный; УХ — умеренно холодный; С — средний; Т — теплый; AT — аномально теплый годы.
Не вдаваясь в подробности сравнительного ана​лиза отдельных типовых характеристик по годам, необходимо заметить, что для некоторых лет они не совпадают. Такие отклонения связаны, во-первых, с разнообразием методик исследований, во-вторых, с недостатком данных в отдельные годы.

Чередование ледовитых и малоледовитых пери​одов через 4—7 лет, имевшее место по 1983 г., впос​ледствии было нарушено. По аналогии с прошлыми годами с 1984 г. следовало ожидать по крайней мере четыре ледовитые зимы. Однако все последующие годы были или теплые, или средние с уровнем ледовитости ниже среднего многолетнего значения. Тем не менее 11-летняя ритмика не. была нарушена, о чем свидетельствует кривая изменчивости, полу​ченная пятилетним скользящим осреднением (см. рис. 17.15). В соответствии с 11-летней ритмикой в середине 80-х годов в целом произошло увеличение деловитости относительно предшествующей фазы малоледовитых зим. Однако по уровню она значи​тельно ниже, чем в предыдущие холодные периоды (ниже даже среднего многолетнего значения).

Ранее [65], по данным нескольких станций Бе​рингова моря за 20-летний период (1953—1972 гг.), была выявлена тенденция увеличения годовых тем​ператур воды в среднем на 0,4 °С. Данные температуры воды за теплый период года на станциях Апу​ка и Корф (рис. 17.16) подтверждают факт общего климатического потепления Берингова моря в пос​ледние 50 лет. Расчеты средних температур теплого периода за смежные 20-летия (1953—1972 и 1969— 1988 гг.) по данным станций Апука и Корф показали повышение температуры на 0,3 oС, т. е. подтвердили результаты прежних исследований [64]. Таким обра​зом, резкое потепление Берингова моря в 80-е годы произошло на фоне общего повышения температуры воды, происходящего с середины 40-х годов.
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Рис. 17.16. Многолетние колебания температуры воды за теплый период года по данным станций Апука и Корф при пятилетнем скользящем осреднении.
17.5. Особенности пространственно-временного распределения
Знание особенностей пространственного распре​деления температуры воды на акватории Берингова моря способствует выявлению динамически актив​ных и сравнительно спокойных районов исследуе​мого региона, а ежемесячные поля температуры по​верхностного слоя (совместно с закономерностями вертикального распределения) в первом приближе​нии могут служить основой для климатического прогноза термического состояния вод моря в от​дельные периоды года.

Термическое состояние толщи вод Берингова моря (особенно ее поверхностного слоя) является наиболее значимой характеристикой как для океа​нологов, занимающихся гидрологическими прогно​зами, так и для практиков, интересы которых свя​заны с освоением ресурсов исследуемой акватории. Температура поверхностных вод в первую очередь отражает годовой цикл притока солнечной радиа​ции. Региональные особенности в полях распреде​ления температуры воды наиболее отчетливо прояв​ляются в прибрежных водах, где велико влияние стока речных вод, особенностей формирования и разрушения ледяного покрова, а также значитель​на изменчивость течений с различными временны​ми масштабами.

На акватории Берингова моря в течение года вы​деляются два периода, различающиеся между собой крупномасштабными особенностями распре​деления температуры поверхностных вод. За крите​рий выделения периодов принято термическое со​стояние района Алеутской гряды по отношению к полю температуры Берингова моря (рис. 17.17).

В холодное время года и в первую половину лета (с ноября по июнь) поступающие в море тихоокеан​ские воды являются более теплыми по сравнению с водами собственно Берингова моря.

В теплое время года (июль—сентябрь) наблюда​ется обратная картина пространственного распреде​ления температуры поверхностных вод. В районе Алеутской гряды температура воды значительно ниже, чем на акватории Берингова моря. В обоих случаях причина этому — интенсивное вертикаль​ное перемешивание вод в проливах, приводящее к перераспределению тепла по вертикали. Смешение прогретых поверхностных вод с более холодными нижележащими приводит к понижению температу​ры воды на поверхности.

Поле температуры в октябре является переход​ным между двумя вышеотмеченными термически​ми состояниями поверхностных вод Берингова мо​ря. В это время на поверхности моря (включая район Алеутской гряды) отмечается значительная перемежаемость областей с относительно теплыми либо холодными водами.
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Рис. 17.17. Распределение температуры воды (оС) на поверхности Берингова моря. а—м — соответственно январь—декабрь.
Поля температуры поверхностных вод (см. рис. 17.17) свидетельствуют о том, что термический режим Берингова моря в значительной степени за​висит от водообмена с Тихим океаном и от особен​ностей перераспределения трансформирующихся тихоокеанских вод по исследуемой акватории. Кон​фигурации изолиний 2 и 3 °С на этих картах могут служить индикатором роли отдельных проливов Алеутской гряды в водообмене моря с Тихим океа​ном. В январе—марте наиболее значимое для тер​мического режима поступление тихоокеанских вод происходит в двух обширных районах: к востоку от меридиана 175° з., а также между меридианами 170 и 180 ° в. (см. рис. 17.17).

Особенности пространственного распределения температуры воды на поверхности Берингова моря в холодный период года свидетельствуют о важной, с точки зрения гидрологических прогнозов, законо​мерности — отсутствии льда за пределами свала глубин, связанном со сравнительно высокой темпе​ратурой воды на северо-восточной периферии глу​боководной котловины (от 0,5 до 1,5 °С), формирую​щейся в результате перемещения здесь трансфор​мированных тихоокеанских вод.

С января по июнь (рис. 17.17 а—е) существуют довольно резкие контрасты (гидрологический фронт) между шельфовыми водами и водами глубо​ководной котловины Берингова моря.

Период повышения температуры воды на иссле​дуемой акватории начинается в мае. Наиболее заме​тен этот процесс в проливах Алеутской гряды, где температура повышается до 3,50—4,19 °С. Область отрицательных значений температуры воды на восточно-беринговоморском шельфе существенно уменьшается (рис. 17.17 5). Положение и конфигу​рация изолиний в мае свидетельствуют о том, что трансформированные и более теплые тихоокеан​ские воды в основном следуют вдоль материкового склона к м. Наварин.

В июне (рис. 17.17 е) на акватории Берингова моря температура поверхностных вод повсеместно выше нуля. Основные крупномасштабные законо​мерности поля температуры, присущие холодному периоду года, сохраняются на большей части иссле​дуемой акватории. В то же время наиболее прогре​тыми (до 5,5—7,5 °С) становятся периферийные участки моря (мелководные заливы и бухты, а также район Алеутской гряды). На юге моря это связано с вторжением более теплых тихоокеанских вод, а в мелководных заливах и бухтах является следствием резкой стратификации морских вод пос​ле разрушения ледяного покрова. В это время на​блюдаются слабые ветры, интенсивности которых недостаточно для перемешивания тонкого поверх​ностного распресненного слоя с нижележащими слоями. Наиболее низкие значения температуры воды отмечаются в центральной части восточно-беринговоморского шельфа и на акватории Берингова пролива, что связано с наиболее поздним разруше​нием в этих районах ледяного покрова.
В июле (рис. 17.17 ж) максимальные значения (до 9—11 °С) по-прежнему приурочены к вершинам заливов и бухтам. В результате прогрева поверх​ностных вод происходит уменьшение пространст​венных градиентов температуры. Поэтому не так ярко, как зимой и весной, проявляется отепляющее воздействие тихоокеанских вод. Июль является на​чалом периода, характеризующего летнюю терми​ческую структуру вод Берингова моря с понижен​ной температурой в районе Алеутской гряды.
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Рис. 17.20. Распределение температуры воды ("С) на горизонте 100 м. а — март; б — май; в — август; г — октябрь.

Поле температуры воды в августе характеризу​ется максимальными значениями как в прибреж​ной, так и в мористой части исследуемой аквато​рии. В этот период года по распределению темпера​туры воды на поверхности невозможно выделить потоки тихоокеанских вод. Не наблюдается также термических контрастов между шельфовыми вода​ми и водами глубоководной котловины. На преобла​дающей части моря температура воды изменяется в довольно узких пределах (от 8,0 до 10,5 °С). Увели​чение значений до 11,5—12,2 °С наблюдается толь​ко на мелководных участках заливов Бристольского, Карагинского и Нортон. Наиболее низкая темпе​ратура (менее 5 °С) отмечается вблизи Берингова пролива (рис. 17.17з).

Период осеннего охлаждения поверхностных вод Берингова моря начинается в сентябре. Вследст​вие этого температура воды в глубоководной части моря и в Бристольском заливе понижается (по отно​шению к августу) на 1,0—1,5 °С. В центральной и северной частях восточно-беринговоморского шель​фа, где в течение теплого периода года формируют​ся наиболее низкие значения теплозапаса в толще вод, в сентябре происходит наиболее значительное уменьшение температуры (южнее о. Св. Лаврентия на 2 °С, к северу и востоку от него до 2—4 °С, а в Ана​дырском заливе до 3,0—4,5 °С). В центральных про​ливах Алеутской гряды сохраняется область пони​женных значений температуры, что свидетельству​ет о летнем типе поля температуры Берингова моря (рис. 17.17 д— и).

В октябре (рис. 17.17 к) происходит перестройка поля температуры поверхности моря к зимнему со​стоянию. Возрастают термические контрасты между шельфовыми водами и водами глубоковод​ной котловины. Северная часть моря, а также вер​шины заливов и бухты вследствие их незначитель​ного теплозапаса выхолаживаются быстрее. Это особенно ярко проявляется в северной половине восточно-беринговоморского шельфа, где значения температуры воды снижаются от сентября к октяб​рю на 2—4 °С. Наиболее прогретыми (до 7,5—9,0 °С) в это время являются акватории проливов Алеут​ской гряды и прилегающие к ним участки моря. Од​нако по мере продвижения тихоокеанских вод в пределах моря происходит повсеместное снижение значений температуры воды.

Характер распределения поля температуры во​ды в ноябре (рис. 17.17 л) соответствует зимнему со​стоянию. Линии максимальных градиентов температуры простираются от прол. Ближнего к о. Св. Лав​рентия, а также располагаются по нормали к бере​говой черте п-ова Камчатка в пределах глубоковод​ной котловины. Наиболее низкие значения темпе​ратуры воды (менее 1 °С) выделяются в северной части моря. В западной части моря (по конфигура​ции изолиний) прослеживается продвижение хо​лодных вод у берегов Камчатки от м. Наварин к о. Карагинскому. О движении сравнительно теплых вод на северо-восток у берегов п-ова Аляска свиде​тельствуют конфигурации изолиний 4 и 5 оС.
Особенности поля температуры воды в декабре (рис. 17.17 м) не отличаются от его крупномасштаб​ного состояния в январе (рис. 17.17 а). Только зна​чения в юго-восточной части моря в декабре не​сколько выше (на 0,4—0,6 °С).

По особенностям поля температуры поверхност​ных вод в южной части моря выделяются два основ​ных района поступления теплых тихоокеанских вод: восточнее меридиана 167° з., а также через про​ливы, располагающиеся между меридианами 172 и 178° в.

На горизонте 30 м в сентябре, на который прихо​дится время максимального прогрева вод, отчетли​во выделяется летний тип пространственного рас​пределения температуры воды. Его особенности наиболее ярко проявляются над глубоководной кот​ловиной моря, а также в заливах Бристольском и Карагинском (рис. 17.18 б).
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Рис. 17.21. Распределение температуры воды (оС) на горизонте 200 м. Условные обозначения см. на рис. 17.20.

Октябрь является переходным месяцем. Как и на поверхности моря, поле температуры на горизонте 30 м в этот период года несет в себе черты как лет​него, так и зимнего распределения.

На горизонтах 50 и 100 м в течение всего года ос​новные особенности пространственного распределе​ния температуры воды остаются неизменными (рис. 17.19, 17.20). Наиболее высокие значения отмеча​ются в местах проникновения, а затем и перемеще​ния по акватории моря с соответствующей транс​формацией тихоокеанских вод. Уменьшение темпе​ратуры происходит по направлению от восточной части Алеутской гряды к берегам Камчатки, а также от линии свала глубин (простирающейся от восточных проливов к м. Наварин) к берегам Северо-Американского континента. Наиболее низкие значения температуры воды на горизонте 50 м в те​чение всего года отмечаются на восточно-беринговоморском шельфе. Повсеместное увеличение темпе​ратуры наблюдается с мая по октябрь, что связано с постепенным замещением выхоложенных в резуль​тате зимней конвекции вод более теплыми транс​формированными тихоокеанскими водами, а также как результат вертикального обмена с вышележа​щими водами.

На горизонте 200 м.(рис. 17.21) происходит перестройка поля температуры воды по отношению к вышележащим горизонтам. Если на меньших глубинах основное поступление тихоокеанских вод, которое характеризовалось более высокими значе​ниями температуры, отмечалось в мелководных проливах восточной части Алеутской гряды, то на горизонте 200 м основное вторжение  тихоокеанских вод наблюдается в прол. Ближнем, а также в проливах центральной части гряды.
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Рис. 17.22. Распределение температуры воды ('С) на горизонтах 500 м (в), 1000 м (б), 2000 м (в) и 3000 м (г).
Максимум температуры на горизонте 200 м вы​деляется в осенний период (рис. 17.21 г), что связа​но с конвективными процессами, а также с эффек​тами вертикального и бокового обмена вод, интен​сивность которых возрастает на акватории Беринго​ва моря в осенне-зимний период.

С дальнейшим возрастанием глубин происходит постепенное уменьшение температуры воды на всей акватории Берингова моря. Особенности внутригодовой изменчивости поля температуры выделить невозможно. Поэтому начиная с горизонта 500 м анализируются средние многолетние годовые карты (рис. 17.22).

На горизонтах 500 и 1000 м (по конфигурации изолиний) основное поступление тихоокеанских вод в море происходит в районе гряды между Ко​мандорскими островами и меридианом 173° в. Про​странственные изменения температуры не превы​шают на этих глубинах 0,2—0,3 °С. Максимальные значения отмечаются в пределах материкового склона и в вытянутой области, располагающейся вдоль островов Алеутской гряды к востоку от мери​диана 174° в. Это, наиболее вероятно, связано здесь с интенсификацией вертикального перемешивания вод вблизи берегов, что приводит к передаче тепла от вышележащих слоев моря (рис. 17.22 а, б).

Имеющийся сейчас в нашем распоряжении мас​сив данных по температуре глубинных вод позволя​ет оценить только пределы изменений температуры

воды на исследуемой акватории. Так, на горизонте 2000 м температура вод Берингова моря изменяется от 1,80 до 1,95 °С, а на глубине 3000 м — от 1,56 до 1,70 °С (рис. 17.22 в, г).
18. Пространственно-временная характеристика солености вод
Особенности пространственно-временного рас​пределения солености вод Берингова моря рассмат​риваются аналогично температурным в предыду​щем разделе. Для анализа привлечены также сведе​ния о стоке рек и особенностях метеорологического режима.
18.1. Вертикальное распределение
Поле солености вод Берингова моря главным об​разом зависит от влагооборота между водной по​верхностью и атмосферой, материкового стока в прибрежных районах, ледообразования и таяния льда. Течения и процессы перемешивания вод раз​личного происхождения участвуют в перераспреде​лении солей. Сложное взаимодействие всех этих факторов отражается только в поверхностных и подповерхностных слоях моря, а на глубинах осо​бенности распределения солености вод зависят в ос​новном от трехмерных полей течений различного происхождения.
Характерные для всего моря кривые вертикаль​ного распределения солености вод представлены на рис. 18.1 и 18.2. Анализ построенных годовых набо​ров ежемесячных кривых во всех квадратах осред​нения показал, что толщу вод Берингова моря можно разделить на несколько слоев, отличающих​ся особенностями и масштабами происходящих в них процессов.

Главная отличительная особенность вертикаль​ного распределения солености вод исследуемого ре​гиона — это повсеместное и во все периоды года (за исключением времени образования ледяного покро​ва в море) возрастание ее значений с глубиной. В пе​риод образования льда на акватории моря наблюда​ется незначительная инверсия солености, возни​кающая за счет выделения солей в тонком поверх​ностном слое в процессе ледообразования.

Наиболее активным в динамическом и гидрохи​мическом отношении является верхний (деятель​ный) слой моря с хорошо развитым в нем сезонным галоклином. Его отличительная черта — это резкое возрастание солености с глубиной в теплое время года и незначительная инверсия солености в период образования ледяного покрова. Ниже простирается слой главного галоклина, нижней границей которо​го на преобладающей части Берингова моря являет​ся горизонт резкого изменения вертикальных гра​диентов солености в глубинных слоях. Здесь соле​ность всегда увеличивается с глубиной, а происхо​дящие в этом слое процессы более продолжительны по времени и меньше по масштабам изменчивости, чем в деятельном слое.
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Рис. 18.1. Характерные кривые вертикального распределения солености воды в глубоководной части Берингова моря. I—12 — соответственно январь—декабрь.
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Рис. 18.2. Характерные кривые вертикального распределения солености воды на шельфе Берингова моря. Условные обозначения см. на рис. 18.1.

На акваториях отдельных проливов Алеутской гряды и в прилегающих к ним частях моря на гра​нице раздела деятельного слоя и главного галокли​на (как правило, между горизонтами 100 и 200 м) наблюдается слой с повышенными градиентами. Это зона раздела между поверхностными водами Берингова моря и вторгающимися промежуточны​ми теплыми тихоокеанскими водами.

Последним структурным элементом вертикаль​ного распределения солености является слой, где обменные процессы слабы, а вертикальные гради​енты минимальны. Он простирается от нижней гра​ницы главного галоклина до дна.

В деятельном слое наибольшая изменчивость со​лености вод моря (как и температуры) наблюдается у поверхности (см. рис. 18.1, 18.2). Здесь соленость в течение года может изменяться на 0,5—0,8 o/oo в глубоководной и на 1—2 %о в мелководной частях моря, где влияние распресняющих процессов в лет​нее время более значительно. Особенно большие значения внутригодовых колебаний солености вод наблюдаются в заливах. Так, например, в Бристольском заливе они составляют 3,0—3,5 o/oo, а в Ана​дырском достигают 4,00—6,75 o/oo.

Значения внутригодовых колебаний солености резко уменьшаются с глубиной, и уже на горизонте 50 м они, как правило, не превышают 0,5—0,7 o/oo.и лишь в отдельных районах моря (шельф п-ова Кам​чатка) достигают 1,0—1,2 o/oo. С дальнейшим воз​растанием глубин происходит уменьшение внутри-годовых вариаций солености, и на нижней границе деятельного слоя они не превышают 0,3—0,5 o/oo.. Только в отдельных случаях (зоны интенсивной трансформации вод и границы течений) интервалы изменений расширяются до 0,7 o/oo.

За нижнюю границу деятельного слоя, опреде​ленную в каждом квадрате осреднения по взаимно​му положению ежемесячных кривых вертикального распределения солености вод, был принят гори​зонт, где не наблюдается (или мы не можем досто​верно определить) внутригодовая изменчивость ха​рактеристик, т. е. начало участка, на котором край​ние кривые вертикального распределения соленос​ти (являющиеся границами интервалов) становятся параллельными. Полученная таким образом топо​графия нижней границы деятельного слоя пред​ставлена на рис, 18.3.

На акватории Берингова моря внутригодовые колебания солености не проникают глубже 150 м (рис. 18.3 а). Минимальная толщина деятельного слоя (50—75 м) выделяется в шельфовых районах моря, а также в зоне вдоль свала глубин. Значитель​ное распреснение поверхностных вод в теплую по​ловину года в этих районах приводит к образованию резкого скачка плотности, что в конечном итоге за​трудняет проникновение внутригодовых колебаний солености вод на большие глубины.

Максимальная толщина деятельного слоя (100— 150 м) наблюдается в местах вторжения в море ти​хоокеанских вод, а также в зонах их распростране​ния по исследуемой акватории. Проявление внут​ригодовых колебаний в этих районах моря на зна​чительных глубинах связано с пространственными перемещениями отдельных звеньев циркуляции вод, интенсивным вертикальным обменом характе​ристик, а также с эффектом уплотнения при смеши​вании трансформированных тихоокеанских и соб​ственно беринговоморских вод, что способствует проявлению поверхностных возмущений на значи​тельных глубинах.

Здесь также необходимо привести значения до​верительных интервалов для рассчитанных в насто​ящей работе глубин залегания нижней границы де​ятельного слоя, полученных по средним многолет​ним месячным характеристикам, чтобы выяснить, различимы ли статистически между собой на этих горизонтах крайние кривые вертикального распре​деления солености из имеющихся их наборов в каж​дом из квадратов осреднения данных.

В течение года средние квадратические отклоне​ния солености вод на горизонтах 75 и 150 м (они ха​рактерны для положения нижней границы деятель​ного слоя на преобладающей части акватории моря), как правило, составляют 0,15—0,20 o/oo в глубоководной части моря и до 0,30 o/oo вблизи сва​ла глубин. Таким образом, 99 % -ная (нормальный закон распределения) или 80 % -ная (при произ​вольном распределении) вероятности предполагают размах ± 38, что составляет в нашем случае ± 0,7... 0,9 o/oo. Внутригодовые колебания средних много​летних месячных значений солености воды на гори​зонтах, где крайние из кривых вертикального рас​пределения солености воды становятся параллель​ными, не превышают 0,5—0,7 o/oo. Поэтому, начи​ная с этих горизонтов, мы не можем достоверно от​делить средние многолетние месячные кривые друг от друга.

На акваториях прол. Ближнего и глубоковод​ных проливов центральной части Алеутской гряды, а также на прилегающих к ним частях Берингова моря, которые можно ограничить изолинией 250 м на карте глубин залегания ядра теплого промежу​точного слоя (см. рис. 17.6 б), на кривых вертикаль​ного распределения солености выделяется участок резкого увеличения вертикальных градиентов. На этом отрезке кривых значения изменяются от 33,1—33,3 o/oo на горизонте 100 м до 33,65— 33,90 o/oo на горизонте 200 м. Этот слой повышен​ных градиентов солености образуется за счет по​ступления в пределы моря теплых и более соленых промежуточных вод из Тихого океана. По мере трансформации тихоокеанских вод в пределах моря происходит уменьшение градиентов в этом слое, а его нижняя граница заглубляется до горизонта 250 м.

Если в слое главного галоклина вертикальные градиенты солености вод на акватории моря состав​ляют 0,7—1,2 o/oo /км, то ниже слоя изменения вер​тикального градиента солености они уже не превы​шают 0,15—0,30 o/oo /км (т. е. снижаются в 4— 5 раз).

Глубина залегания нижней границы главного галоклина представлена на рис. 18.3 б. Минималь​ные значения (700—800 м) отмечаются в прол. Ближ​нем и в зонах распространения тихоокеанских вод. По мере продвижения тихоокеанских вод вдоль ост​ровов Алеутской гряды происходит постепенное за​глубление нижней границы главного галоклина на горизонты 900—1000 м. Вблизи северо-восточного и северо-западного склонов глубоководной котловины граница главного галоклина опускается до глу​бины 1100 м.
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Рис. 18.3. Топография (м) нижней границы деятельного слоя (а) и глубина залегания (м) нижней границы главного галоклина (б).
Ниже границы резкого изменения вертикально​го градиента солености, как отмечалось выше, соле​ность незначительно возрастает с глубиной (верти​кальные градиенты не превышают 0,15—0,30 %о /км). Пространственная изменчивость солености на раз​личных горизонтах в этом слое также незначитель​на, что будет показано при рассмотрении горизон​тальных особенностей поля солености вод Беринго​ва моря.

18.2. Короткопериодная изменчивость

Масштаб и характер короткопериодной измен​чивости солености вод Берингова моря в настоящее время можно оценить только по немногочисленным суточным океанографическим сериям наблюдений, которые выполнены в основном с дискретностью 3 ч. Анализ всех имеющихся материалов свидетель​ствует, что короткопериодная изменчивость соле​ности вод на поверхности и на глубинных горизон​тах в основном зависит от динамических процессов. На рис. 18.4 представлены наибольшие наблюден​ные суточные изменения солености вод с указанием соответствующих периодов года и горизонтов на​блюдений.

Минимальные для всей исследуемой акватории значения суточных колебаний солености (до 0,1 %о) приурочены к открытым районам восточно-беринговоморского шельфа (см. рис. 18.4). Эти значения характерны как для поверхностных, так и для ниже​лежащих горизонтов. Наиболее вероятная причина незначительных изменений солености в данном ре​гионе моря — это сравнительно невысокая интен​сивность приливных и непериодических течений. Имеющиеся данные инструментальных измерений течений свидетельствуют о том, что максимальные скорости приливных течений за сутки не превыша​ют здесь 15—25 см/с, а скорости непериодических течений могут достигать 17—30 см/с. Однако час​тая смена направлений течений приводит к тому, что средние суточные векторные суммы не превы​шают 5—7 см/с. Проведенные в настоящей работе диагностические расчеты течений также показали, что скорости геострофических течений на восточно-беринговоморском шельфе составляют 3—5 см/с.

В районах квазистационарных течений (Камчат​ского и Поперечного), а также в зоне основного поступления тихоокеанских вод (например, в прол. Ближнем и прилегающих к нему районах мо​ря) наблюдается возрастание суточных колебаний солености вод до 0,18—0,42 %о (см. рис. 18.4). Ос​новной причиной здесь является интенсивный вер​тикальный и боковой обмен гидрологических ха​рактеристик, а также адвективные процессы, кото​рые имеют нестационарный характер за счет вихре​вых образований в зонах течений.
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Рис. 18.4. Размах максимальных суточных колебаний солености воды o/oo) в отдельных районах моря. Числитель — значение; знаменатель — глубина (м) и месяц.

Во фронтальных зонах, которые образуются на границах течений и в местах трансформации мор​ских и речных вод, происходит возрастание суточ​ных колебаний солености вод до 1,01—1,85 o/oo . Максимальные значения колебаний в этих районах моря, как правило, приурочены к поверхностным горизонтам (см. рис. 18.4), где горизонтальные гра​диенты солености особенно велики. При этом на различных фазах приливных явлений в фиксиро​ванной точке могут наблюдаться характеристики различных водных масс, что приводит к значитель​ным суточным колебаниям солености вод (напри​мер, районы к востоку от о. Карагинского и Кам​чатского пролива).

Максимум суточных колебаний солености вод в прибрежных районах моря является следствием широкого спектра гидрометеорологических и дина​мических факторов (приливные и непериодические течения и их изменчивость, сгонно-нагонные явле​ния, вариации стока рек и осадков). Так, в откры​тых частях заливов суточные колебания солености могут достигать 3,58 o/oo (Анадырский залив), а по мере приближения к вершинам заливов и к при​устьевым районам они увеличиваются до 5,62— 5,78 o/oo (см. рис. 18.4).

В холодное время года, когда в верхнем слое моря (подверженном осенне-зимней конвекции) вертикальные градиенты солености незначитель​ны, суточные ее колебания практически отсутству​ют (рис. 18.5). В то же время на нижней границе этого слоя образуется слой скачка гидрологических характеристик, где изменения солености в течение суток достигают 0,3—0,9 o/oo (рис. 18.5 а, горизон​ты 150, 200 и 250 м). С дальнейшим возрастанием глубин и уменьшением пространственных градиен​тов солености ее суточная изменчивость уменьшает​ся до 0,1—0,2 o/oo (рис. 18.5 а, горизонты 400, 500 м) или вообще не прослеживается. Анализ кривых временного хода солености в слое скачка свидетель​ствует, что наблюдаемые колебания по характеру близки к приливным волнам. Это также подтверж​дается и постепенным изменением характера коле​баний солености от почти суточного до полусуточно​го (или наоборот) во время проведения наблюдений (рис. 18.5 а, б). В теплое время года по мере образо​вания ВКС в толще вод Берингова моря формируют​ся два слоя повышенной суточной изменчивости ха​рактеристик на границе раздела верхнего квазиод​нородного и подповерхностного слоев (рис. 18.5 б, горизонт 25 м), а также на промежуточных горизон​тах скачка характеристик, являющегося следстви​ем остаточных явлений осенне-зимнего перемеши​вания вод (рис. 18.5 б, горизонт 100 м). Суточные колебания солености в этих слоях скачка характе​ристик составляют 0,3—0,4 o/oo.
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Рис. 18.5. Суточный ход солености воды в отдельных районах Берингова моря на различных горизонтах.

а — 56о 03' с. ш., 175о  05' в. д., 14—15 февраля 1982 г.; б — 56о  03' с. ш„ 175о  05' в. д., 21—22 февраля 1982 г.; в — 58о  58' с. ш., 177о  58'5 з. д., 7—8 августа 1969 г.; г — 67о  22' с. ш., 165о  38' а. д., 25—26 июля 1959 г.; д — 60о  11' с. ш.. 165о  82' з. д., 10 июля 1986 г.; е — 60о 22' с. ш., 166о  02' в. д., 8 июля 1986 г.
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Рис. 18.6. Трансформация профилей вертикального распределения соле​ности воды в течение суток.

а — 66 о 03' с. т., 176'о   05' в. д., 13 февраля 1982 г.; б — 58о 58' с. ш., 177 о  58' з. д., 7—8 августа 1969 г.; в — 57 о 22' с. ш., 165 о  83' з. д., 25—26 июля 1959 г.; г — 63 о 41' с.ш.,177 о 36' з.д., 10—11 июля 1989 г.;  д — 60 о 21' с. ш„ 169 о 30'в. д., 5 августа 1950 г.; е — 64 о 38' с. ш., 178 о 10' в. д., 8—4 сентября 1950 т.

Имеющиеся к настоящему времени данные на​блюдений в открытых районах восточно-беринговоморского шельфа свидетельствуют о том, что при​меняемые в океанографической практике приборы и принятая дискретность наблюдений (как прави​ло, не менее 3 ч) не позволяют уверенно выделить основные периоды колебаний солености. Сейчас можно только оценить размах суточных изменений солености вод, который в этом районе моря не пре​вышает 0,1—0,2 o/oo (рис. 18.5 а).

По мере приближения к берегам характер суточ​ных колебаний солености в толще вод усложняется. Особенно ярко это проявляется в вершинах зали​вов, в которые впадают сравнительно крупные реки, а также вблизи устьевых районов моря. По​мимо большого числа переходных ситуаций, в при​брежной части моря имеют место два предельных случая внутрисуточных колебаний солености вод в слое наблюдений.

Если подстилающие (более осолоненные) воды не имеют значительных горизонтальных градиен​тов солености в масштабах приливных и непериоди​ческих перемещений вод, а слой скачка солености имеет незначительную вертикальную протяжен​ность и большие значения градиентов (вертикаль​ный обмен характеристик затруднен), то горизон​тальные смещения толщи вод под воздействием раз​личных сил приводят к существенным суточным колебаниям солености только в поверхностном распресненном слое (рис. 18.5 г).

В том случае, если в районах распреснения су​ществует интенсивный вертикальный обмен харак​теристик, приводящий к повсеместному возраста​нию солености вод от поверхности до придонных го​ризонтов, а также горизонтальный градиент соле​ности, то ее колебания на различных горизонтах происходят синхронно и имеют на различных глу​бинах примерно равные амплитуды (рис. 18.5 5).

Несмотря на отмеченные выше суточные колеба​ния солености, вызванные процессами различного происхождения в толще вод Берингова моря, верти​кальные профили солености (в отличие от особен​ностей вертикального распределения температуры) не претерпевают значительных нарушений. Это подтверждают суточные наборы кривых вертикаль​ного распределения солености, представляющих характерные особенности различных районов Бе​рингова моря (рис. 18.6). Наибольшая стабильность кривых во времени характерна для удаленных от берегов районов моря (рис. 18.6 а—в). Однако в зонах смешения вод различного происхождения (трансформированных тихоокеанских, беринговоморских и речных) в течение суток происходят су​щественные искажения профилей вертикального распределения солености (рис. 18.6 г). В прибреж​ных и устьевых районах, несмотря на самые высо​кие значения суточных колебаний солености от по​верхности до придонных горизонтов, серьезной трансформации вертикальных профилей не проис​ходит (рис. 18.6 д, е).

18.3. Внутригодовая изменчивость
На рис. 18.7 представлены характерные кривые, отражающие весь спектр особенностей годового хода солености вод в прибрежной зоне западной периферии Берингова моря. В нашем распоряже​нии имеются материалы наблюдений на станциях, расположенных только на территории России от о. Ратманова на севере до о. Беринга на юго-западе исследуемой акватории.

Имеющиеся данные прибрежных станций сви​детельствуют о том (см. рис. 18.7), что соленость прибрежных вод на исследуемой акватории в тече​ние года может измениться от 18,0 до 33,7 %о. Ми​нимальные значения изменчивости (не превышаю​щие 1 o/oo) присущи пунктам наблюдений, которые подвержены влиянию трансформированных тихо- океанских вод (станции о. Беринга и Мыс Африка на рис. 18.7) и вблизи которых не впадают сравни​тельно крупные реки. Низкие значения изменчи​вости (до 3 o/oo) отмечаются также в северной части моря, где происходит вынос трансформирован​ных тихоокеанских вод в Северный Ледовитый океан (ст. о. Ратманова на рис. 18.7). В этом районе испарение незначительно, за счет низких темпера​тур воды слаба изменчивость ледовых процессов и, наконец, мало влияние речного стока. Аналогич​ные значения внутригодовых колебаний солености (3,0—4,5 o/oo) отмечаются в районах с малой протя​женностью шельфа, а также вблизи очагов подъема глубинных вод моря (например, станции Топата-Олюторская, Красная и Мыс Озерной). На всех ос​тальных кривых годового хода солености воды, представленных на рис. 18.7, в различной степени отражается влияние рек, впадающих в Берингово море. Это особенно ярко проявляется по данным ст. Анадырь, где преобладающим фактором измен​чивости солености вод в течение года является сток р. Анадырь.

В юго-западной части моря, где прибрежные участки заполнены в основном трансформирован​ными тихоокеанскими водами, довольно сложно однозначно выделить пики максимальных и мини​мальных значений. На кривых годового хода отме​чаются только незначительные понижения соленос​ти в теплое время года (с июня по август).

Также сложно выделить особенности годового хода солености и на ст. о. Ратманова. Здесь только в июне проявляется слабое понижение значений, что, вероятно, может быть результатом увеличения стока на близлежащих реках Азиатского и Северо-Американского континентов.

На остальных станциях, данные которых пред​ставлены на рис. 18.7, особенности кривых годового хода солености вод в большей или меньшей степени отражают внутригодовую изменчивость стока близ​лежащих рек. Так, на станциях Эгвекинот, Ана​дырь и бух. Лаврова минимальные значения соле​ности наблюдаются в июне, что связано здесь с мак​симумом стока рек. Подтверждением этому может служить рис. 18.8, на котором представлены кри​вые годового хода стока рек, впадающих в Беринго​во море. Из него следует, что максимум стока на реках проявляется в июне.

Период высоких значений солености вод на при​брежных станциях Берингова моря продолжается с октября—ноября по март—апрель. Он, кроме того, довольно четко делится на два отрезка, различаю​щиеся по продолжительности и значениям. В нояб​ре—декабре за счет уменьшения стока рек, усиле​ния ветров, переохлаждения поверхностных вод и начинающегося осолонения вследствие ледообразо​вания происходит интенсификация вертикального и бокового обмена вод, что в конечном итоге приво​дит к образованию в этот отрезок времени макси​мальных (для всего года) значений солености вод на большинстве станций (см. рис. 18.7, станции Ана​дырь, Эгвекинот, бух. Лаврова).

Образование устойчивого ледяного покрова на прибрежных участках моря приводит к снижению интенсивности вертикального обмена океанологи​ческих характеристик. Снижается также влияние мористых акваторий на формирование солесодержания прибрежных вод. Более того, наличие ледя​ного покрова приводит к концентрации вод материкового стока в приустьевых участках моря, что спо​собствует уменьшению солености прибрежных вод в январе—марте (см. рис. 18.7, станции бух. Лавро​ва, Анадырь, Мыс Озерной, Красная, Топата-Олюторская).
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Рис. 18.8. Годовые изменения объемов стока рек, впадаю​щих в Берингово море.

1 — Кускоквим; 2 — Квичак; 3 — Нушагак; 4 — Анадырь; 5 — Пахача; 6 — Юков.

По мере разрушения сплошного ледяного покро​ва, возрастания вертикального и бокового обмена характеристик в прибрежных районах моря в марте (ст. Мыс Озерной) и в апреле (станции бух. Лаврова, Анадырь, Красная, Топата-Олюторская) вновь про​исходит возрастание солености вод. Временная дифференциация зависит от особенностей гидроме​теорологического режима прибрежных участков и местоположения конкретных станций.

Только на станциях, вблизи которых нет значи​тельных неперемерзающих рек, соленость при​брежных вод в осенне-зимнее время постепенно воз​растает и достигает максимума в марте (станции Эг​векинот и Корф).
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Рис. 18.7. Годовой ход солености воды на береговых станциях Берингова моря.

1—о. Ратманова; 2 — Эгвекинот; 3 — Анадырь; 4 — Топата-Олюторская; 5 — Красная; в — бух. Угольная; 7 — Корф; 8 — Оссара; 9 — бух. Лаврова; 10 — Мыс Африка; 11—0. Беринга; 12 — Мыс Озерной.

На отдельных станциях (Эгвекинот, Анадырь, Угольная, бух. Лаврова, Мыс Озерной) в летне-осен​ний период отмечается нарушение кривой годового хода солености вод. Здесь с августа по ноябрь в зави​симости от местоположения конкретных станций отмечается падение солености вод. Это связано с увеличением количества атмосферных осадков и со​ответственно с возрастанием в сентябре стока рек (рис. 18.8). Данные явления происходят за счет по​вышения повторяемости выхода циклонов на иссле​дуемую акваторию в конце лета и начале осени.

В открытых районах моря, где распресняющее воздействие рек мало заметно, внутригодовые коле​бания солености вод существенно уменьшаются (рис. 18.9, 18.10). Однако вблизи берегов в годовой ход солености вносит свой вклад (хотя и в меньшей степени, чем на береговых станциях) и сток рек, впадающих в Берингово море. Оказывает влияние также и неодинаковая обеспеченность данными на​блюдений, что сказывается на точности статистик и нарушает полученные кривые годового хода соле​ности вод на различных горизонтах.

В глубоководной части моря, которая в основ​ном заполнена трансформированными тихоокеан​скими водами, наблюдается более простой ход соле​ности в течение года (по сравнению с шельфовыми районами моря). Максимальная внутригодовая из​менчивость наблюдается на поверхности моря, что связано с преобладанием влияния в областях фор​мирования водных масс осадков, стока рек, а также эффектов образования и разрушения льда над про​цессами внутриводного обмена.

По мере приближения к берегам и возрастания градиентов между поверхностными и подповерхностными водами внутригодовые колебания соле​ности ограничиваются по глубине и прослеживают​ся только до горизонта 50 м (рис. 18.9, кв. 46). Ана​логичная картина проявляется и в глубоководной части Камчатского пролива, но внутригодовые из​менения солености здесь прослеживаются несколь​ко глубже (рис. 18.9, кв. 24).

В районе проливов Алеутской гряды и над глу​боководной котловиной Берингова моря максимум солености в деятельном слое вод отмечается с марта по май. Однако вблизи материкового склона наблю​даются изменения в конфигурации кривой годового хода и максимум солености в этом районе моря сме​щается на февраль—март (рис. 18.9, квадраты 46 и 206). Эти особенности, на наш взгляд, являются следствием различий интенсивности процессов перемешивания вод в отдельных частях моря.

В проливах Алеутской гряды эффект весеннего опреснения поверхностных вод (доминирующий в шельфовых районах) практически нейтрализуется обменом с нижележащими, более солеными вода​ми. Максимум солености в области формирования этих подповерхностных вод (в зал. Аляска) наблю​дается в феврале—марте; необходимо также учесть временную поправку на их перемещение в районы проливов. Так, например, на тихоокеанской сторо​не прол. Ближнего максимум солености выделяется в марте (рис. 18.9, кв. 58).
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Рис. 18.9. Годовой ход солености воды в отдельных квадратах глубоководной части Берингова моря на разных горизонтах. 1— 0 м; г — 20 м; 3 — 60 м; 4 — 100 м.

Минимум солености в глубоководной части моря проявляется с июля по сентябрь. Вблизи берегов он наблюдается в июле, что связано в основном со сто​ком рек (например, кв. 46 на рис. 18.9). В удален​ных от берегов районах глубоководной котловины минимум солености прослеживается в августе (рис. 18.9, квадраты 24, 58 и 206). Между тем в транс​формированных в проливах Алеутской гряды ти​хоокеанских водах минимум солености формирует​ся в августе—сентябре.
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Рис. 18.10. Годовой ход солености воды в отдельных квадратах шельфовой части Берингова моря на разных горизонтах. Условные обозначения см. на рис. 18.9.

На шельфе моря кривые внутригодового хода со​лености имеют более сложный вид (см. рис. 18.10) и отражают широкий спектр влияющих факторов. Здесь необходимо также учитывать, что в районах с суровой ледовой обстановкой отсутствуют наблюде​ния в зимнее время, что затрудняет оценку особен​ностей хода солености вод в это время года.

На большинстве представленных кривых (см. рис. 18.10) максимум солености вод шельфовых районов отмечается с января по март. Однако здесь следует помнить, что имеющиеся гидрологические данные получены на акваториях, свободных от ле​дяного покрова, т. е. в годы с мягкой ледовой обста​новкой. В то же время имеющиеся сведения по ле​довому режиму свидетельствуют, что в отдельные годы льдом покрывается практически вся площадь шельфа. Более того, соленость вод акваторий, по​крывающихся льдом, достигает своих максималь​ных значений в период максимального развития ле​дяного покрова. Поэтому можно предполагать, что максимум солености вод восточно-беринговоморского шельфа формируется к моменту максималь​ного развития ледяного покрова. Подтверждением этому могут также служить кривые годового хода солености вод мористее бух. Угольной (кв. 158) и на подходах к Берингову проливу (кв. 267), макси​мальные значения солености на которых выделяют​ся соответственно в мае и июне (см. рис. 18.10).

Период минимальных значений солености в шельфовых районах на кривых годового хода отме​чается с мая по ноябрь. Различия во времени на​ступления пиков солености на отдельных участках шельфа определяются неодинаковым вкладом распреснения вод при разрушении льда, атмосферных осадков и речного стока. Первый пик минимума, выделяемый в мае—июне, образуется как следствие таяния льда. Пики минимума солености в октяб​ре—ноябре формируются в результате увеличения количества осенних атмосферных осадков.

Вклад речного стока в формирование минимума солености шельфовых вод проявляется в районах, прилегающих к устьям крупных рек (например, кв. 158 на рис. 18.10).

Наиболее показательной величиной, характери​зующей внутригодовую изменчивость солености вод, является ее размах в течение года. Эта характе​ристика получена в каждом квадрате осреднения данных и на каждом горизонте как разность между значениями максимума и минимума солености вод на соответствующих кривых годового хода. В шель​фовых районах моря, где зимой существует мощ​ный ледяной покров и практически нет материалов наблюдений, было принято следующее допущение. Учитывая то, что здесь в теплое время года в подповерхностных слоях температура воды может состав​лять -1,5 ... -1,7 оС, и принимая ее за температуру замерзания вод, была определена соответствующая соленость [65].
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Рис. 18.11. Размах внутригодовых колебаний солености вод (%о) на горизонтах 0 м (а), 50 м (б), 100 м (в) и 150 м (г).

Наибольшая изменчивость солености отмечена в поверхностных слоях глубоководной части Берин​гова моря (рис. 18.11), причем максимумы измен​чивости (до 4—7 o/oo) здесь приурочены к перифе​рийным районам, где велика роль материкового стока. По мере удаления в открытые районы моря происходит ее уменьшение. Так, в пределах глубо​ководной котловины размах внутригодовой измен​чивости солености вод не превышает 1 o/oo. Наибо​лее малая изменчивость наблюдается в проливах Алеутской гряды, а также в зонах распространения трансформированных тихоокеанских вод (рис. 18.11 а).

На горизонте 50 м (рис. 18.11 б) значения внут​ригодовой изменчивости солености не превышают 1,10—1,21 o/oo, а на горизонте 100 м (рис. 18.11 в)— 0,60—0,72 o/oo.

Основные черты пространственной изменчивос​ти размаха внутригодовых вариаций солености на горизонтах 50 и 100 м близки к описанным выше на горизонтах 0 и 30 м.

На горизонте 150 м (рис. 18.11 г) по распределе​нию изменчивости исследуемую акваторию можно разделить на две части — восточную и западную. В первой из них отмечаются минимальные внутригодовые колебания солености вод (0,22—0,40 o/oo), а в

западной части моря, где происходит основное по​ступление тихоокеанских вод и существует наи​большая интенсивность обмена с поверхностными слоями, наблюдается возрастание внутригодовых колебаний солености до 0,52—0,65 o/oo. Только в юго-западной части моря, ограниченной Командор​скими островами и м. Олюторским, изменчивость уменьшается до 0,24—0,37 o/oo (рис. 18.11 г).

18.4. Особенности пространственно-временного распределения

На акватории Берингова моря основные крупно​масштабные особенности распределения солености поверхностных вод сохраняются в течение всего года (рис. 18.12—18.14). Однако абсолютные значе​ния и пространственные градиенты в различных частях моря, а также горизонтальные размеры ано​малий разного знака претерпевают определенные изменения.

Тихоокеанские воды, проникающие в море через многочисленные проливы Алеутско-Командорской гряды (имеющие различные морфометрические характеристики), оказывают доминирую​щее влияние на гидрологический режим Берингова моря. Их главная отличительная особенность — максимальные (для всего моря) значения солености поверхностных вод (см. рис. 18.12).

По мере распространения тихоокеанских вод на исследуемой акватории и постоянно происходящей их трансформации значения солености уменьшают​ся. На подходах к берегам происходит дальнейшее уменьшение солености, что является результатом распресняющего воздействия рек, впадающих в Бе​рингово море. В зависимости от времени года и объема поступающих речных вод происходит про​странственная дифференциация прибрежных гра​диентов солености и площадей зон распреснения. Наряду с этим наблюдается еще одна закономер​ность — значительные размеры зон распреснения на восточно-беринговоморском шельфе (см. рис. 18.12).

Отмеченные выше крупномасштабные законо​мерности распределения солености поверхностных вод Берингова моря могут нарушаться под действи​ем течений и процессов осенне-зимнего охлаждения вод, а также в локальных областях подъема глубин​ных вод.

Одна из наиболее ярких региональных черт гид​рологического режима Берингова моря — это нали​чие достаточно четко выраженной фронтальной зоны, разделяющей шельфовые воды и воды глубо​ководной котловины (заполненной трансформиро​ванными тихоокеанскими водами).

Помимо названных крупномасштабных черт распределения солености вод на поверхности иссле​дуемой акватории (общих для всего года), опреде​ленную значимость как для исследователей - гидро​метеорологов, так и для практиков представляют следующие особенности полей солености вод в кон​кретные месяцы.

От января (рис. 18.12 а) к февралю (рис. 18.12 б) наблюдается значительное расширение ареала наи​более соленых вод (соленостью свыше 33 o/oo) в глу​боководной части Берингова моря. В марте—апреле здесь уже заметно распреснение поверхностных вод за счет увеличения атмосферных осадков (рис. 18.12 в, г).

В мае (рис. 18.12 д) на восточно-беринговомор​ском шельфе происходит дальнейшее уменьшение солености поверхностных вод вследствие разруше​ния ледяного покрова, начавшееся еще в апреле (рис. 18.12 г). Соленость здесь понижается до 31,17—31,50 o/oo. Аналогичная картина наблюдает​ся и в юго-западной части моря, где за счет таяния льда на прибрежных участках, а также возрастания материкового стока соленость вод снижается до 32,63—32,75 o/oo. В то же время над преобладающей частью глубоководной котловины Берингова моря соленость поверхностных вод в мае (по сравнению с предыдущими месяцами) изменяется незначитель​но (рис. 18.12 а— д).

В июне (рис. 18.12 е) обращает на себя внимание значительное распреснение прибрежных вод, что наиболее заметно в вершинах заливов и бухтах. Происходит это за счет разрушения остатков ледя​ного покрова, а также максимального в этот месяц объема материкового стока, что подтверждается данными внутригодового хода расходов рек, впада​ющих в Берингово море (см. рис. 18.8).

Самые низкие значения солености наблюдаются в вершинах заливов: Анадырского (до 19—-20 o/oo), Нортон (до 29 o/oo) и Бристольского (до 30 o/oo). Распресняющее воздействие рек у берегов Камчатки проявляется несколько меньше, поэтому соленость прибрежных вод здесь не опускается ниже 30,5— 31,0 o/oo. Конфигурация изолиний 31,5 и 32,0 o/oo свидетельствует о поступлении более осолоненных тихоокеанских вод в пределы шельфа к востоку от м. Наварин (рис. 18.12 е).

За счет понижения солености поверхностных ти​хоокеанских вод, поступающих через проливы в море, происходит уменьшение ее (на 0,15—0,20 %о по сравнению с маем) на акватории глубоководной котловины. Вблизи островов Алеутской гряды (к востоку от меридиана 176° в.) в июне начинает про​являться область пониженных значений солености вод (рис. 18.12 е), которая образуется за счет возрас​тания объемов материкового стока в зал. Аляска, а также возрастания пресноводного стока с островов Алеутской гряды.

В июле (рис. 18.12 ж) распреснение прибреж​ных поверхностных вод достигает своего максиму​ма. Это связано с тем, что от момента наступления пика расходов на реках (июнь) до проявления их распресняющего воздействия в мористых участках шельфа необходимо некоторое время. Однако эф​фект пресноводного стока ограничивается матери​ковым склоном, в пределах которого значения соле​ности поверхностных вод (по сравнению с июнем) снижаются на 0,3—0,5 %о. Наиболее сильное рас​преснение (на 3,0—3,5 o/oo) отмечается в заливах Нортон и Карагинском. Несколько меньшее (на 1,0—1,3 o/oo) распреснение происходит в Бристольском заливе (рис. 18.12 е, ж).

В пределах глубоководной котловины Беринго​ва моря изменения солености поверхностных вод от июня к июлю не превышают 0,05 o/oo. Однако зона распреснения у островов Алеутской гряды (если следовать изолинии 33 o/oo) достигает меридиана 173° 30' в. и распространяется в море на 30— 40 миль. Только между островами Ближними и Крысьими распресненные воды простираются к се​веру на 80—90 миль.

В августе (рис. 18.12 з) в глубоководной части Берингова моря продолжается распреснение транс​формированных тихоокеанских вод, источник ко​торого располагается в прилегающих водах Тихого океана, в районе прол. Ближнего. В прибрежных районах шельфовой части моря (рис. 18.12 ж, з) в августе происходит возрастание солености поверх​ностных вод. Исключением является только зал. Нортон, где наблюдается снижение значений, в результате которого в его вершине соленость по​верхностных вод снижается до 21 %о. В то же время на открытых акваториях восточно-беринговоморского шельфа (вне заливов) соленость поверхност​ных вод по сравнению с июлем изменяется незначи​тельно (рис. 18.12 ж, з).
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Рис. 18.12. Распределение солености (%о) поверхностных вод Берингова моря. а—м — соответственно январь—декабрь.

В сентябре продолжают наблюдаться разнонаправленные процессы в глубоководной и шельфо​вой частях моря. Поверхностные воды над глубоководной котловиной достигают максимального распреснения. Одной из возможных причин происхо​дящего является возрастание в этот период года по​вторяемости циклонов и осадков. Поэтому только в отдельных локальных районах глубоководной кот​ловины моря значения солености поверхностных вод превышают 33 o/oo (рис. 18.12 и).

В этот период года формируется фронт соленос​ти, отделяющий воды глубоководной части моря от шельфовых вод вблизи берегов Камчатки. В Бристольском заливе за счет постоянного поступления тихоокеанских вод и уменьшения объема материко​вого стока значения солености возрастают до 30,5— 31,5 o/oo (рис. 18.12 и).

В октябре на всей исследуемой акватории идет однонаправленный процесс повышения солености поверхностных вод. Так, в глубоководной части моря за счет начинающихся процессов термической конвекции и, следовательно, перемешивания с нижележащими слоями значения солености возрас​тают (по сравнению с данными за сентябрь) на 0,10—0,15 o/oo (рис. 18.12 и, к).

В ноябре (рис. 18.12 л) идет процесс дальнейше​го и повсеместного возрастания солености поверх​ностных вод. Наиболее высокие значения (до 33,15—33,24 o/oo) отмечаются вблизи прол. Ближ​него, а также у проливов средней части Алеутской гряды, где происходит вторжение тихоокеанских вод (имеющих более высокие значения солености) и динамические процессы наиболее выражены. В этот период года очень слабо проявляется опресняющее воздействие вод материкового стока. Можно только отметить понижение солености вод в северной части Бристольского залива (до 30 o/oo) и на мелководье западной части Анадырского залива (до 31,55 o/oo).

В декабре (рис. 18.12 м) заканчивается форми​рование фронта солености на границе восточно-беринговоморского шельфа, разделяющего воды шельфа и глубоководной котловины. Имеющиеся в это время данные наблюдений свидетельствуют, что минимальные значения (до 31,4 o/oo) отмечаются в центральной части восточно-беринговоморского шельфа. По конфигурации изолинии 31 o/oo можно отметить поступление более соленых вод на северо-восток в южной части Бристольского залива. Как следует из рис. 18.12 д—м, аналогичная картина со​лености поверхностных вод в южной части Брис​тольского залива прослеживается с мая по декабрь.

Наиболее высокие значения солености вод на по​верхности Берингова моря в декабре выделены в проливах средней части Алеутской гряды и в запад​ной части глубоководной котловины, что находится в полном соответствии с системой циклонических циркуляции вод в пределах глубоководной части исследуемой акватории.

На горизонте 30 м основные крупномасштабные закономерности распределения солености вод со​храняются в течение всего года. От поверхностного слоя они отличаются тем, что на этой глубине очень слабо сказывается распресняющее воздействие вод материкового стока и атмосферных осадков. Незна​чительные изменения солености вод на горизонте 30 м за счет протекающих на поверхности процес​сов опреснения прослеживаются только в динами​чески активных районах моря, в частности у проли​вов Алеутской гряды, а также при достижении осенней конвекцией данного горизонта.

На большей части акватории в течение всего года соленость на горизонте 30 м не более чем на 0,1—0,2 o/oo выше поверхностной. Поэтому про​странственно-временные вариации солености на этом горизонте практически идентичны описанным выше для поверхностного слоя, однако со значи​тельно меньшим размахом значений за счет отсут​ствия ярко выраженных минимумов, характерных для горизонта 0 м.

На горизонте 50 м (рис. 18.13) все основные крупномасштабные черты распределения солености вод, отмеченные выше для поверхностных горизон​тов, также сохраняются.

Поле солености на этом горизонте в течение года трансформируется незначительно. Минимальные из​менения его отмечаются на обширном восточно-беринговоморском шельфе. Здесь наблюдаются наиболее низкие скорости течений на протяжении всего года.

Наличие ледяного покрова в зимнее время и зна​чительное опреснение в теплое полугодие приводят к двухслойной структуре (с резко выраженным слоем скачка плотности между поверхностными и подстилающими водами). Все это способствует огра​ничению вертикального обмена и определяет незна​чительную изменчивость солености вод на горизон​те 50 м (см. рис. 18.13).

В Анадырском заливе, где в холодный период наблюдается наиболее суровая ледовая обстановка, происходит значительное осолонение толщи вод (особенно в его мелководной части). Летнее опресне​ние локализовано здесь в тонком поверхностном слое. Поэтому преобладающую часть года значения солености в Анадырском заливе на горизонте 50 м превышают 33,00—33,25 o/oo. Однако в октябре (рис. 18.13 г) с началом осенней конвекции и пере​дачей импульса поверхностного распреснения на нижележащие горизонты происходит снижение со​лености вод до 32,85 o/oo. В ноябре с началом ледооб​разования и резкого снижения объема материково​го стока соленость вод северо-западной части Ана​дырского залива вновь возрастает и может превы​шать 33 o/oo.

Фронтальная зона, располагающаяся в области материкового склона и отделяющая воды восточно-беринговоморского шельфа от вод глубоководной котловины, проявляется в течение всего года. Толь​ко с сентября по ноябрь градиенты в этой зоне сни​жаются, что связано с осенней конвекцией, в ре​зультате которой (совместно с повышенным обме​ном характеристик в пределах склона за счет интен​сификации течений) происходит сглаживание про​странственных градиентов солености. Колебания солености вод на горизонте 50 м в пределах склона в основном не превышают 0,1 o/oo на протяжении всего года (см. рис. 18.13).
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Рис. 18.13. Распределение солености o/oo) вод Берингова моря на горизонте 60 м. а — март; б — май; в — август; г — октябрь.

Самые значительные изменения солености на горизонте 50 м (до 0,2 o/oo в течение года) отмечают​ся в глубоководной котловине Берингова моря (см. рис. 18.13).

В проливах Алеутской гряды соленость вод на горизонте 50 м с января по март постепенно возрас​тает (см. рис. 18.13). Высокие значения ее (до 33,25—33,44 o/oo) сохраняются здесь (с небольши​ми, около 0,05—0,01 o/oo, изменениями) в апреле и мае (рис. 18.13 б). Эффект распреснения поверх​ностных вод начинает проявляться на горизонте 50 м только в июне и продолжается до конца года, что связано с повышенным вертикальным обменом характеристик в проливах. Причем в отдельных частях гряды период распреснения вод на этом го​ризонте разный по продолжительности. В восточ​ных проливах гряды он наиболее выражен в авгус​те—ноябре. В средней части гряды пониженный фон солености проявляется с июня по декабрь, а аб​солютный минимум выделяется в сентябре. В про​ливах западной части гряды минимальные значе​ния наблюдаются с июля по декабрь. Наблюдаемые различия и сложность пространственного распреде​ления солености на горизонте 50 м в проливах Але​утской гряды и на прилегающих к ним участках моря зависят от интенсивности вертикального и бо​кового обмена характеристик в проливах, а также от региональных особенностей областей формирова​ния конкретных вод, перемещающихся через от​дельные проливы.

Поля солености вод на горизонтах 100 и 200 м (рис. 18.14, 18.15) отражают ее поверхностные ва​риации только в динамически активных районах моря (проливы Алеутской гряды), а на остальной, преобладающей части моря изменения солености в течение года связаны с особенностями крупномас​штабной циркуляции вод.

Интенсивный вертикальный обмен характерис​тик (в холодную половину года) приводит к посте​пенному возрастанию солености в пределах глубо​ководной котловины. Максимальные значения здесь выделяются в мае (33,25—33,60 %о на гори​зонте 100 м и 33,75—33,90 o/oo на горизонте 200 м).

В динамически активных районах моря в конце лета и начале осени происходит снижение солености вод на под поверхностных горизонтах. Это явля​ется реакцией на поверхностное распреснение вод. На горизонтах 100 и 200 м этот процесс наиболее ярко проявляется в октябре. В это время в восточ​ной части гряды и водах к северу от нее соленость снижается до 33,0—33,1 o/oo на горизонте 100 м и до 33,25—33,40 o/oo на горизонте 200 м. Наблюдается также продвижение более осолоненных вод в запад​ную часть глубоководной котловины (рис. 18.14 г, 18.15 г).
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Рис. 18.14. Распределение солености (o/oo) вод Берингова моря на горизонте 100 м. Условные обозначения см. на рис. 18.13.
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Рис. 18.15. Распределение солености o/oo) вод Берингова моря на горизонте 200 м. Условные обозначения см. на рис. 18.13.

Периодические пульсации солености вод в про​ливах центральной и восточной частей гряды (мак​симум с марта по май и минимум в октябре) и даль​нейшие перемещения импульсов течениями в глу​боководной котловине приводят к образованию ло​кальных областей максимума солености (более 33,00—33,25 o/oo на горизонте 100 м и 33,50— 33,70 o/oo на горизонте 200 м) в западной части глу​боководной котловины в холодную половину года (рис. 18.14 о, б, 18.15 а, б). Учитывая периоды фор​мирования максимумов и минимумов солености в проливах, можно, в первом приближении, опреде​лить время обращения подповерхностных вод в пре​делах глубоководной котловины, которое в нашем случае составляет около года.

По результатам диагностических расчетов тече​ний (см. ч. VII) скорости основных потоков вод в глубоководной котловине Берингова моря составля​ют 10—15 см/с. Если (с учетом скоростей) просле​дить перемещение тихоокеанских вод по основным звеньям циклонического круговорота вод в глубо​ководной котловине, то получим, что для заверше​ния полного цикла нахождения их в пределах моря необходимо от 260 до 380 сут. (в зависимости от при​нятых скоростей). Таким образом, анализ карт рас​пределения солености и диагностические расчеты дают сходные результаты по времени нахождения тихоокеанских вод в пределах глубоководной кот​ловины Берингова моря.

На рис. 18.16 представлены средние годовые карты распределения солености вод Берингова моря на нижележащих горизонтах (500, 1000, 2000 и 3000 м). По распределению значений на горизон​тах 500 и 1000 м можно заключить, что поступле​ние тихоокеанских вод в море происходит через глубоководные проливы западной части Алеутской гряды (кроме Камчатского пролива). Соленость на прилегающих к ним участках моря максимальна и составляет 34,10—34,15 o/oo на горизонте 500 м и 34,4—34,5 o/oo на горизонте 1000 м (рис. 18.16 а, о). По мере распространения тихоокеанских вод по глубоководной котловине происходит уменьшение значений (вблизи материкового склона они состав​ляют соответственно 33,9 и 34,3—34,4 o/oo).
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Рис. 18.16. Распределение солености (o/oo) вод Берингова моря на горизонтах 500 м (а), 1000 м (б), 2000 м (в) и 8000 м (г).

На горизонтах 2000 и 3000 м (рис. 18.16 в, г) недостаточная точность определения солености вод и различное количество измерений в отдельных квад​ратах приводят к тому, что здесь невозможно выде​лить преобладающие закономерности и причинные связи пространственного распределения солености вод. Отмечаются только повышенные значения со​лености в западной части моря, что, вероятно, свя​зано с известными представлениями [38, 56] о по​ступлении тихоокеанских вод через Камчатский пролив на глубинных горизонтах.

Локальные области минимальных значений со​лености (в юго-восточной части котловины и к югу от м. Наварин), вероятно, определяются опускани​ем вод в антициклонических круговоротах.

19. Пространственно-временная характеристика плотности вод
В настоящей главе рассматриваются закономер​ности пространственно-временного распределения условной плотности вод [34, 35, 65] на исследуемой акватории аналогично анализу температуры и соле​ности в предыдущих разделах.

19.1. Вертикальное распределение
На рис. 19,1 и 19.2 представлены годовые набо​ры ежемесячных профилей вертикального распре​деления условной плотности вод (в дальнейшем будет употребляться термин плотность), которые отражают существующие особенности, характер​ные для акватории Берингова моря. Представлен​ные рисунки свидетельствуют о том, что толщу вод Берингова моря можно разделить на несколько слоев, различающихся между собой интенсивнос​тью происходящих в них процессов. За главные критерии данного разделения можно принять вер​тикальные градиенты плотности морской воды и их изменчивость в течение года, а также особенности внутригодовой изменчивости пространственного распределения плотности на различных горизон​тах.

Самый верхний слой (где проявляется наиболь​шая изменчивость плотности) — это слой сезонных вариаций плотности, распространяющийся от по​верхности до горизонта исчезновения (или невоз​можности выделения) внутригодовых колебаний плотности морской воды. Максимальные измене​ния плотности здесь происходят в поверхностных и подповерхностных горизонтах.

В теплое время года (от начала таяния ледяного покрова до начала осенне-зимнего охлаждения по​верхностных вод) плотность воды здесь повсеместно увеличивается с глубиной. Так, на восточно-беринговоморском шельфе (см. рис. 19.2) в этот период года от поверхности до горизонтов 20—40 м плот​ность морской воды возрастает на 0,8—1,0 усл. ед. Особенно резкие изменения плотности с глубиной происходят в заливах (здесь не рассматриваются процессы, происходящие в устьевых районах), где в слое 10—20 м ее значения возрастают на 6,0— 9,8 усл. ед. В глубоководной части моря сезонный пикноклин распространяется до горизонта 75 м, а плотность в нем увеличивается (по сравнению с по​верхностной) на 0,8—1,2 усл. ед. (см. рис. 19.1).

Осенью, по мере охлаждения поверхностного слоя моря, в верхней части сезонного пикноклина начинает образовываться слой плотностной инвер​сии. Он достигает своего максимального развития (за счет термической неустойчивости) к моменту об​разования ледяного покрова.

С образованием льда плотностная инверсия на поверхностных и подповерхностных горизонтах со​храняется уже за счет увеличения солености вод. Несмотря на то что инверсия плотности (за счет осолонения при ледообразовании) имеет меньшие гра​диенты, чем при термической конвекции, ее доста​точно для сохранения плотностной неустойчивости поверхностных вод до начала таяния льда.
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Рис. 19.1. Характерные кривые вертикального распределения плотности вод в глубоководной части Берингова моря. 1—12 — соответственно январь—декабрь.
[image: image79.png]K8.208

k8.331

K8.176

26 pyca.eo

2% 25

4
gL
x \S\\\..}h\\.d\g— a9, ).H.'
Lot YAt
o | ww—5 Wt
« 0 Pt
"
L
-« % P
:M&. \l\(:
-
i
{p )
x
P 1 ! i I i + ]
= ! 8 8B ¥ B 2




[image: image80.png]26 p ycn.ed

K8.242

25

00+ .
Hm

K8.223

k8. 249

8





Рис. 19.2. Характерные кривые вертикального распределения плотности вод в шельфовой части Берингова моря. Условные обозначения см. на рис. 19.1.

Нижняя граница деятельного слоя определя​лась в каждом квадрате осреднения таким же обра​зом, как и по значениям температуры. Практичес​ки за нее принималось начало участка, где крайние кривые вертикального распределения плотности воды (из годового набора средних многолетних ме​сячных профилей) становились параллельными.

Топография нижней границы деятельного слоя представлена на рис. 19.3 а. Как видно, внутригодовые колебания плотности вод на акватории Берин​гова моря достигают придонных горизонтов на пре​обладающей части восточно-беринговоморского шельфа. Над глубоководной котловиной и районом внешнего шельфа нижняя граница деятельного слоя располагается на глубинах 50—75 м.
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Рис. 19.3. Топография (м) нижней границы деятельного слоя (а) и глубина залегания (м) нижней границы главного пикноклина (б). Заштрихована область, где нижняя граница деятельного слоя достигает два.

В течение года средние квадратические отклоне​ния плотности вод на горизонтах 50 и 75 м, как пра​вило, составляют 0,1—0,2 усл. ед. в глубоководной части моря и возрастают на свале глубин и в шельфовой части моря до 0,25—0,35 усл. ед. Таким обра​зом, 99 %-ная (нормальный закон распределения) или 80 % -ная (при произвольном распределении) ве​роятности предполагают ± 36. Для глубоководной части моря это будет составлять ± (0,3—0,6) усл. ед., а в мелководных районах и на свале глубин — ± (0,75—1,05) усл. ед. Внутригодовые колебания средних многолетних месячных значений плотнос​ти вод на горизонтах 50 и 75 м (где крайние из кри​вых вертикального распределения плотности вод параллельны) не превышают 0,4—0,7 усл. ед. в глу​боководной части моря и 0,30—0,65 усл. ед. на шельфе. Если учитывать приведенные значения, то мы не можем, начиная с горизонтов, где крайние кривые вертикального распределения плотности вод становятся параллельными, достоверно отде​лить средние многолетние месячные профили друг от друга.

От нижней границы деятельного слоя до гори​зонтов резкой смены вертикальных градиентов плотности вод располагается слой главного пикно​клина Берингова моря. Отличительная его черта — это повсеместное и в течение всего года возрастание плотности с глубиной.

Топография нижней границы главного пикно​клина на акватории Берингова моря представлена на рис. 19.3 б. В целом она довольно близка к топо​графии нижней границы главного галоклина на рис. 18.3 б и, по-видимому, обусловлена теми же факторами (см. п. 18.1). Вертикальные градиенты плотности здесь варьируют в пределах 0,075— 0,125 усл. ед.

От нижней границы главного пикноклина до придонных горизонтов располагается мощный слой глубинных и придонных вод, в которых значения

плотности незначительно возрастают с глубиной со скоростью 0,020—0,035 усл. ед./м.

19.2. Короткопериодная изменчивость
Масштаб и характер короткопериодной измен​чивости плотности вод Берингова моря в настоящее время можно оценить только по немногочисленным суточным океанографическим сериям наблюдений, которые выполнены в основном с недостаточной временной дискретностью (не менее 3 ч). Проведен​ный анализ всех имеющихся материалов свидетель​ствует, что Короткопериодная изменчивость плот​ности вод на поверхности моря и на глубинных го​ризонтах, как правило, зависит от динамических факторов.

На рис. 19.4 представлены максимальные значе​ния наблюденных суточных изменений плотности вод для отдельных пунктов. Наиболее низкие зна​чения (0,16—0,19 усл. ед.) наблюдаются в откры​тых районах моря (например, в центре глубоковод​ной котловины). Проведенный анализ временных изменений плотности в толще вод Берингова моря на многосерийных станциях показывает, что мак​симальные колебания плотности за сутки приуроче​ны к слоям раздела между различными водными массами, а также на границе раздела летней и зим​ней модификаций вод в деятельном слое (рис. 19.4, см. станции в глубоководной котловине для холод​ного и теплого периодов года).

Суточные колебания плотности возрастают в ди​намически активных регионах моря. Так, на стан​циях, расположенных в районах распространения трансформированных тихоокеанских вод (внешняя часть Анадырского залива и область восточно-беринговоморского шельфа юго-западнее о. Св. Лав​рентия), суточные изменения плотности увеличива​ются до 0,23—0,32 усл. ед. (см. рис. 19.4). В прол. Ближнем и прилегающей к нему акватории моря вследствие возрастания скоростей приливных течений, а также за счет вихревой структуры потока проникающих в море тихоокеанских вод суточные колебания плотности возрастают до 0,63 усл. ед.
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Рис. 19.4. Размах суточных колебаний плотности вод (усл. ед.) на акватории моря. Числитель — значение; знаменатель — глубина (м) и месяц.
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Рис. 19.5. Суточные колебания плотности вод в отдельных районах Берингова моря на различных горизонтах. а — 56o 03' с. ш., 175o 05' в. д., 12—13 февраля 1982 г.; б — 68o  39' с. ш., 177o  43' в. д., 24—26.августа 1960 г.; в — 54o  34' с. ш., 170' 68' в. д., 24—25 октября 1953 г.; г — 55o  52' с. ш., 164o 08' в. д., 16—17 августа 1960 г.; д — 58o 53' с. ш., 164o  46' в. д., 13—14 июля 1952 г.; е — 58o  59' с. т., 163o  20' в. д., 13 августа 1950 г.; ж — 60o 18' с. ш., 167o  16' в. д., 3—4 августа 1950 г.; з — 64o  38' с. ш., 178o  10' в. д., 3—4 сентября 1950 г.
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Рис. 19.6. Трансформация профилей вертикального распределения плотности вод в течение суток.

а — 58o 39' с. ш., 177o 43' в. д., 24—25 августа 1950 г.; б — 56o 63' с. ш., 175o 05' в. д., 12—23 февраля 1982 г.; в — 54o 34' с. ш., 170o 68' в. д., 24—25 октября 1953 г.; г — 55o 52'с. т., 164o 08'в. д., 16—17 августа 1950 г.; д — 58o 53'с. т., 164o  46'в. д., 13—14 июля 1952 г.; е — 58o 59'с. т., 163o 20'в. д., 13 августа 1950 г.; ж—60o 18'с. ш., 167o 16'в. д., 3—4 августа 1950 г.; з — 64o 38'с. ш., 178o 10'в. д., 3—4 сентября 1950 г.
Интенсификация скоростей течений на мелководье Камчатского пролива приводит к увеличению суточных изменений плотности вод до 0,94— 1,51 усл. ед. В этом районе, как следует из рис. 19.4, наиболее резкие изменения наблюдают​ся в поверхностном (0—10 м) слое, что, вероятно, связано здесь (помимо интенсификации скоростей течений) с взаимодействием вод Камчатского тече​ния и прибрежных распресненных водных масс.

Максимальные для всей исследуемой аквато​рии значения суточных колебаний плотности (до 4,67—18,55 усл. ед.) приурочены к прибрежным районам моря (см. рис. 19.4). Наиболее высокие значения отмечаются в поверхностном (0—10 м) слое. Возрастание суточных колебаний плотности в прибрежных районах происходит за счет усложне​ния гидрометеорологических и динамических про​цессов (значительная суточная изменчивость при​ливных и непериодических течений, сгонно-нагонные явления, вариации стока рек и осадков, а так​же другие факторы).

Зимой в открытых районах моря во всем реги​стрируемом слое отмечаются наиболее низкие зна​чения суточной изменчивости плотности. Так, в слое осенне-зимней конвекции, где вертикальные градиенты незначительны, суточные колебания плотности не превышают 0,04—0,08 усл. ед. Фор​мирование скачка плотности (на нижней границе квазиоднородного слоя) способствует увеличению суточных колебаний до 0,11—0,18 усл. ед. Затем, по мере дальнейшего возрастания глубин (слой 500—800 м), изменчивость вновь уменьшается до 0,06—0,07 усл. ед. (рис. 19.5).

В летнее время в глубоководной части моря про​исходит возрастание суточных колебаний плотно​сти (до 0,09—0,19 усл. ед.). В толще вод отмечает​ся два слоя повышенных ее значений: поверхност​ный (0—50 м) и промежуточный (200—400 м). Их образование определяется наличием двух слоев скачка плотности: первого — на нижней границе ВКС и второго — на горизонтах предельного проник​новения осенне-зимней конвекции (см. рис. 19.5).

По мере приближения к проливам Командорско-Алеутской гряды особенности вертикального распределения значений изменчивости не отлича​ются от закономерностей в открытой части моря. Значения возрастают от 0,43—0,53 усл. ед. в прол. Ближнем до 1,03—1,37 усл. ед. в Камчат​ском проливе. Так же как и в открытой части моря, в проливах не выделяется определенной пе​риодичности суточных колебаний плотности вод (см. рис. 19.5).

Несмотря на отмеченные выше значительные суточные изменения температуры и солености вод, а также имеющиеся колебания плотности в слоях скачка, которые вызываются факторами различно​го происхождения, вертикальные профили плотно​сти в течение суток не претерпевают значительных нарушений. Наиболее ярко это подтверждают су​точные наборы кривых вертикального распределе​ния плотности в открытых районах глубоководной части моря (рис. 19.6 а—в). Вблизи берегов могут наблюдаться существенные нарушения вертикаль​ных профилей в течение суток (рис. 19.6 г—е). В то же время на отдельных станциях, выполненных на мелководье (наряду со значительной суточной из​менчивостью плотности во всей толще вод), конфи​гурация вертикальных профилей в течение суток

может не искажаться, что в основном происходит за счет квазисинхронных изменений плотности во всем слое (рис. 19.6 ж, з).

19.3. Внутригодовая изменчивость
Максимальная внутригодовая изменчивость плотности вод на акватории Берингова моря отно​сится к поверхностному слою (рис. 19.7, 19.8). Слабое вертикальное развитие верхнего прогретого квазиоднородного слоя, а также его распреснение в теплый период года приводят к сравнительно вы​соким внутригодовым колебаниям плотности, ко​торые на исследуемой акватории достигают 1,7— 2,2 усл. ед. вдали от берегов и 6,0—8,5 усл. ед. в за​ливах. Здесь следует отметить, что в настоящей ра​боте не рассматриваются внутригодовые измене​ния плотности вод в приустьевых участках моря.

В годовом ходе плотности поверхностных вод (во всех квадратах осреднения данных) наблюдает​ся один максимум и один минимум. Минимум плотности поверхностных вод Берингова моря фор​мируется с июля по сентябрь (см. рис. 19.7, 19.8). Довольно широкий временной интервал наступле​ния данного экстремума связан с гидрометеороло​гическими особенностями исследуемого региона и с динамическими процессами, происходящими в от​дельных районах моря. Так, в июле минимум плот​ности поверхностных вод формируется в районах, подверженных существенному влиянию вод мате​рикового стока (например, кв. 195 на рис. 19.8). К данным районам относятся: Анадырский залив, зал. Нортон, воды вблизи побережья п-ова Камчат​ка от м. Наварин до Камчатского пролива, а также узкая область (не более 90—120 миль) восточно-беринговоморского шельфа, простирающаяся от се​верной части Бристольского залива до южной око​нечности Чукотского полуострова. Запаздывание пика минимальной плотности поверхностных вод на один месяц относительно максимальных расхо​дов на реках Азиатского и Северо-Американского континентов объясняется необходимым временем на перемещение речных вод в соответствующие квадраты на акватории моря, а также на происхо​дящие при этом процессы смешения речных и мор​ских вод, имеющих различные значения темпера​туры и солености.

На большей части Берингова моря, где не ска​зывается влияние вод материкового стока, мини​мум плотности поверхностных вод формируется в августе (см. рис. 19.7, 19.8), что находится в пол​ном соответствии с особенностями термического режима исследуемого региона.

Интенсивный вертикальный обмен характери​стик в проливах Алеутской гряды приводит к тому, что максимум температуры здесь наступает в сентябре (в отдельных проливах даже в октябре). Как следует из карт пространственного распределе​ния солености, минимальные ее значения в районе Алеутской гряды и в прилегающих частях моря проявляются в сентябре. Поэтому минимальная плотность поверхностных вод на акваториях про​ливов Алеутской гряды (рис. 19.7, кв. 170) форми​руется в сентябре (в мелководных проливах с силь​ными течениями она может смещаться на сен​тябрь—октябрь). На сентябрь приходится пик ми​нимальной плотности в трансформированных ти​хоокеанских водах, перемещающихся по аквато​рии глубоководной котловины Берингова моря.
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Рис. 19.7. Годовой ход плотности воды в отдельных квадратах глубоководной части Берингова моря. 1 — 0 м; 2 — 20 м; 3 — 60 м.
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Рис. 19.8. Годовой ход плотности воды в отдельных квадратах шельфовой части Берингова моря. Условные обозначения см. на рис. 19.7.
Максимальная плотность поверхностных вод Берингова моря на акваториях, свободных от ледя​ного покрова, формируется в феврале и марте (см. рис. 19.7, 19.8), что связано с максимальным ох​лаждением морских вод и минимальным количест​вом атмосферных осадков.

В зонах интенсивного перемешивания вод (на​пример, проливы Алеутской гряды и район мате​рикового склона), где максимальное охлаждение поверхностных вод может запаздывать на один ме​сяц, пик максимума плотности смещается на март, а в отдельных случаях — на март—апрель (см. рис. 19.7, 19.8).

В шельфовых районах моря, где зимой сущест​вует ледяной покров, максимальной плотности по​верхностные воды достигают к моменту максима​льного его развития.

На акватории Берингова моря с ростом глубин в пределах деятельного слоя не наблюдается времен​ных различий наступления максимума плотности вод. Это связано с тем, что в процессе осенне-зимней конвекции в этом слое исчезают вертикальные градиенты гидрологических характеристик.

Время наступления минимальных значений плотности вод Берингова моря на различных гори​зонтах зависит в основном от интенсивности дина​мических процессов, происходящих в толще вод. В районах интенсивного вертикального перемешива​ния вод, а также на путях следования трансформи​рованных тихоокеанских вод не наблюдается раз​личий во времени наступления минимальных зна​чений плотности на горизонтах 0 и 20 м (рис. 19.7, кв. 170 и 240; рис. 19.8, кв. 265 и 294).

В тех районах, где приливные и непериодиче​ские течения незначительны, на горизонте 20 м на​ступление минимальных значений плотности вод происходит позже на один месяц, чем у поверхно​сти (см. рис. 19.7,19.8). Это также свидетельствует о том, что нижняя граница ВКС на преобладающей части Берингова моря в летнее время не достигает горизонта 20 м.

С дальнейшим возрастанием глубин происходит еще более значительное смещение (по сравнению с поверхностью моря) пика минимальной плотности вод (если его по имеющимся данным можно выде​лить). Так, на горизонте 50 м он, как правило, вы​деляется в ноябре—декабре (см. рис. 19.7, 19.8). Это соответствует времени достижения данного го​ризонта термической конвекцией, в результате ко​торой (при смешении поверхностных вод с нижеле​жащими) происходит повышение температуры и снижение солености вод на подповерхностных го​ризонтах.

В поверхностном слое Берингова моря максима​льная изменчивость плотности приурочена к райо​нам с наибольшей внутригодовой изменчивостью температуры и солености вод, что особенно ярко проявляется в заливах и бухтах Азиатского и Северо-Американского континентов. Размах внутригодовых колебаний плотности вод здесь достигает 6—9 усл. ед. (рис. 19.9 а). За пределами заливов
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Рис. 19.9. Размах внутригодовых колебаний плотности вод (усл. ед.) на горизонтах 0 м (а), 50 м (б), 100 м (в) и 15O м (г).
размах резко уменьшается и на преобладающей ча​сти моря не превышает 1,5 усл. ед. Наиболее низ​кие значения изменчивости (менее 1,2 усл. ед.) вы​деляются в динамически активных районах моря (проливы Алеутской гряды и прилегающие к ним части моря) (рис. 19.9 а).

По мере увеличения глубин происходит умень​шение внутригодовой изменчивости плотности вод. На горизонте 50 м (рис. 19.9 б) ее значения, как правило, не превышают 0,6—0,7 усл. ед. Минима​льная изменчивость (до 0,3—0,5 усл. ед.) отмечает​ся в районах интенсивного вертикального обмена характеристик (мелководные проливы Алеутской гряды и прилегающие к ним районы моря, а также материковый склон и периферии основных круго​воротов вод). Незначительный уровень изменчиво​сти в Анадырском заливе на горизонте 50 м (до 0,2—0,3 усл. ед.) связан с резкой стратификацией плотности вод в летнее время, что препятствует об​мену характеристик поверхностных вод с нижеле​жащими.

На горизонтах 100 и 150 м происходит дальней​шее уменьшение внутригодовой изменчивости плотности вод (рис. 19.9 в, г). Необходимо отме​тить, что ее размах здесь в основном определяется динамическими факторами. Поэтому максималь​ные значения внутригодовых колебаний плотности вод на этих горизонтах отмечаются на перифериях основных круговоротов вод моря (рис. 19.9 в, г).
19.4. Особенности пространственно-временного распределения
Проведенный анализ полученных полей плот​ности поверхностных вод Берингова моря показал, что они имеют повторяющиеся крупномасштабные черты в течение всего года. Максимум значений, как правило, располагается в местах поступления и дальнейшего перемещения тихоокеанских вод по исследуемой акватории. Пространственные гради​енты плотности поверхностных вод в пределах глу​боководной котловины моря минимальны. По мере приближения к берегам градиенты возрастают. Это свидетельствует о том, что в шельфовых районах моря поле солености является основным фактором, формирующим закономерности распределения плот​ности на поверхности. Особенности термического режима отдельных частей моря также вносят свой вклад и усложняют представленную выше картину.

В зимнее время (январь—март) поле плотности поверхностных вод Берингова моря не отличается сложностью. Максимальные значения (до 26,55— 26,63 усл. ед.) выделяются в проливах средней час​ти Алеутской гряды, а также на акватории глубо​ководной котловины (рис. 19.10 а). Значения здесь от января к марту постепенно и повсеместно возра​стают на 0,05—0,10 усл. ед.
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Рис. 19.10. Распределение плотности вод (усл. ед.) на поверхности Берингова моря. а — март; б — май; в — август; г — ноябрь.

Минимальные значения плотности поверхност​ных вод (не превышающие 26 усл. ед.) находятся на восточно-беринговоморском шельфе. Здесь так​же от января к марту (рис. 19.10. а) происходит возрастание плотности, что можно проследить на примере изопикны 25,6 усл. ед. Это в основном связано с понижением температуры тихоокеан​ских вод, проникающих через проливы восточной части Алеутской гряды.

Апрель характеризуется началом повсеместно​го снижения плотности поверхностных вод по сравнению с зимними месяцами. Возрастание ко​личества атмосферных осадков и увеличение тем​пературы поверхностных вод приводят к уменьше​нию плотности (по отношению к марту) на 0,1— 0,2 усл. ед. Минимальные изменения ее происхо​дят в центре глубоководной котловины и в области материкового склона.

В глубоководной части моря дальнейшее сни​жение значений плотности продолжается с мая по август. Наиболее четко это прослеживается по по​ложению изопикны 25,5 усл. ед. (рис. 19.10 б, в). Однако в прибрежных районах моря, особенно в Олюторском и Анадырском заливах, минимальная плотность поверхностных вод формируется в июле. Это, как отмечалось выше, связано с распресняющим влиянием вод материкового стока.

В сентябре по всей акватории Берингова моря вновь начинает возрастать плотность поверхност​ных вод. Наиболее сильно это выражено в шельфовых районах моря, где плотность повышается на 0,5—1,0 усл. ед. В глубоководной части моря, где теплозапас вод более значителен, а также вследст​вие снижения солености вод вблизи островов Але​утской гряды, повышение плотности поверхност​ных вод составляет не более 0,1—0,2 усл. ед.

Осенью (октябрь—декабрь) наблюдается даль​нейшее увеличение значений плотности поверхно​стных вод (рис. 19.10 г). Однако имеющиеся круп​номасштабные закономерности поля плотности не претерпевают изменений. Максимальные значения плотности в этот период отмечаются у берегов п-ова Камчатка, что связано здесь с более суровы​ми метеорологическими условиями и соответствен​но с возрастанием обмена с нижележащими более плотными слоями вод.

По особенностям расположения изопикн в те​чение всего года отмечается поступление более плотных вод в северную часть моря от м. Наварин к о. Св. Лаврентия. Выделяется также поступле​ние тихоокеанских вод в южную часть Бристольского залива. Наиболее отчетливо это выражается в конфигурации изопикн с июля по декабрь (рис. 19.10 в, г).

С января по март в слое 0—50 м вертикальных градиентов плотности практически не наблюдается (рис. 19.10 а, 19.11 а).

В мае основные черты поля плотности вод на горизонте 50 м не отличаются от поверхностных, од​нако повсеместно плотность на горизонте 50 м выше. Минимальные различия (около 0,1—0,2 усл. ед.) на​блюдаются в южной части моря (к северу от островов центральной части Алеутской гряды) и на восточно-беринговоморском шельфе, а у берегов Кам​чатки они возрастают до 0,3—0,4 усл. ед. (рис. 19.11 б).

Уменьшение значений плотности вод на гори​зонте 50 м продолжается в течение всего лета и осе​ни (рис. 19.11 в, г).

На горизонте 100 м поле плотности вод претер​певает незначительные внутригодовые изменения. Основные крупномасштабные черты распределе​ния сохраняются в течение всего года (рис. 19.12). Максимальные значения плотности выделяются в проливах западной части Алеутской гряды и вбли​зи берегов Камчатки. В первом районе это связано с поступлением в море более плотных тихоокеан​ских вод и с интенсивным вертикальным обменом характеристик в пределах проливов, а во втором — с наиболее мощной осенне-зимней конвекцией.

По мере приближения к свалу глубин, разделя​ющему море на глубоководную и шельфовую час​ти, градиенты плотности резко возрастают, что способствует формированию здесь фронтальной зо​ны, которая резко выделяется в течение всего года (см. рис. 19.12 б).
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Рис. 19.11. Распределение плотности вод (усл. ед.) на горизонте 50 м. Условные обозначения см. на рис. 19.10.
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Рис. 19.12. Распределение плотности вод (усл. ед.) на горизонте 100 м.

Условные обозначения см. на рис. 19.10. Рис. 19.13. Распределение плотности вод (усл. ед.) на горизонте 200 м.

Условные обозначения см. на рис. 19.10.
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Рис. 19.14. Распределение плотности вод (усл. ед.) Берингова моря на горизонтах 500 м (а), 1000 м (б), 2000 м (в) и 3000 м (г).
Минимальные значения плотности на горизон​те 100 м отмечаются в Беринговом море в ноябре, что является в основном результатом обмена с по​верхностными водами во время первого этапа осен​ней термической конвекции. В этот период темпе​ратура промежуточных вод моря резко возрастает, а соленость снижается (см. рис. 19.12).

Максимальные значения плотности вод на го​ризонте 100 м проявляются с марта по май, что в основном также является результатом осенне-зим​ней конвекции, на последнем этапе которой темпе​ратура вод достигает своих минимальных значе​ний, а соленость — максимальных (см. рис. 19.12).

На горизонте 200 м поле плотности вод Берин​гова моря практически не претерпевает измене​ний. Максимальные значения плотности (более 26,8 усл. ед.) выделяются в проливах западной час​ти Алеутской гряды, а также в областях распро​странения тихоокеанских вод. Резкое уменьшение плотности происходит вблизи материкового склона моря (рис. 19.13).

Поле плотности на нижележащих горизонтах (от 500 до 3000 м) представлено средними годовы​ми картами (рис. 19.14), из которых следует, что на всей исследуемой акватории отмечается ее по​степенное увеличение с глубиной. Крупномасштаб​ные особенности поля плотности на горизонтах 500 и 1000 м не отличаются от распределения характе​ристик  на вышележащих  горизонтах (см. рис. 19.12—19.14).

На горизонтах 2000 и 3000 м (рис. 19.14 в, г) плотность вод Берингова моря изменяется в очень узких пределах (не более 0,01—0,03 усл. ед.). Со​временное состояние отечественной приборной ба​зы и погрешности при производстве наблюдений не позволяют рассмотреть пространственные особен​ности поля плотности вод моря на этих горизонтах и региональные аспекты их формирования.

20. Водные массы
В настоящей главе рассматриваются Г, S-соотношения водных масс Берингова моря, проводится их классификация и анализируется пространст​венное распределение. Метод Т, S-анализа для вы​деления водных масс на исследуемой акватории принят из-за его простоты, наглядности, достаточ​ной точности и, что особенно важно, простой воз​можности исключения погрешностей наблюдений и расчетов.

Все имеющиеся к настоящему времени исследо​вания, посвященные распределению водных масс в море, свидетельствуют о том, что Берингово море лежит в области субарктической структуры вод, главной особенностью которой является наличие холодного и теплого промежуточных слоев [5, 31, 38, 61].

На формирование поверхностных водных масс Берингова моря оказывают большое влияние сток рек, поступление вод из Тихого океана, солнечная радиация, испарение, осадки, волновое перемеши​вание поверхностного слоя, мощная осенне-зимняя конвекция, являющаяся результатом охлаждения поверхностных вод, образование и разрушение ле​дяного покрова, перераспределение океанологиче​ских характеристик в пределах моря существую​щей системой циркуляции вод, а также процессы вертикального и бокового перемешивания вод.

На промежуточных и глубинных горизонтах практически не наблюдается прямого воздействия процессов, происходящих на поверхности моря, на формирование водных масс этой части моря. Осно​вополагающими здесь являются водообмен с Ти​хим океаном, перераспределение тихоокеанских вод в море течениями, а также вертикальный и бо​ковой обмен характеристик, являющийся следст​вием приливных и непериодических течений.

На рис. 20.1 представлены наиболее характер​ные Т, S-кривые мелководной части Берингова моря. Все они свидетельствуют о том, что на об​ширном восточно-беринговоморском шельфе при​сутствуют только две водные массы: поверхност​ная, которая в теплое время года имеет максималь​ную для всей толщи вод температуру и наиболее низкую соленость, и придонная, являющаяся здесь холодным слоем с наиболее низкими значениями температуры и максимальными (для толщи вод этой части моря) значениями солености.

В большинстве случаев водные массы, лежащие в верхнем 100-метровом слое и подверженные вли​янию процессов, происходящих на поверхности ис​следуемых акваторий Мирового океана (ветровое перемешивание, изменяющийся знак теплообмена с атмосферой, вариации материкового стока и т. д.), исключаются из стандартного Т, S-анализа. Это связано с тем, что поверхностные (от 0 до 100 м) ветви Т, S-кривых большинства станций
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Рис. 20.1. Характерные Т, S-кривые шельфовой части Берингова моря в марте, мае, августе и октябре.

Мирового океана имеют значительный разброс, вы​званный нестационарностью указанных выше про​цессов [56].

Таким образом, использование стандартного подхода (при выделении водных масс) исключает из рассмотрения деятельный слой Берингова моря и может привести к двум последствиям. Во-пер​вых, значительная часть исследуемой акватории будет исключена из анализа. Кроме того, холод​ный промежуточный слой Берингова моря являет​ся неотъемлемой частью его гидрологического ре​жима. Этот слой, претерпевая внутригодовые изме​нения характеристик, сохраняется большую часть года. Более того, подробное рассмотрение вариаций параметров поверхностной водной массы необходи​мо для объяснения особенностей гидрологического состояния вод нижележащих горизонтов. Все вы​шеперечисленное может быть обоснованием того, что целесообразно (конечно, с некоторыми допуще​ниями) рассмотреть особенности водных масс в де​ятельном слое Берингова моря.

Холодная промежуточная водная масса Бе​рингова моря является продуктом осенне-зимнего охлаждения толщи вод, в результате которого тем​пература вод понижается до точки замерзания. С появлением ледяного покрова происходит некото​рое увеличение ее солености, а также незначитель​но понижается температура. На момент максима​льного развития осенне-зимней конвекции, как следует из Т, 5-кривых квадратов 211 и 313 (см. рис. 20.1), ядро промежуточной холодной вод​ной массы Берингова моря выклинивается на по​верхность.

Весной по мере прогрева и распреснения тонко​го поверхностного слоя вод, а также передачи теп​ла (за счет динамических процессов) на нижележа​щие горизонты данная водная масса становится подповерхностным холодным слоем; ее ядро сме​щается на горизонты минимальных значений тем​пературы воды. Следует также подчеркнуть, что на акватории Берингова моря интенсивности летнего радиационного прогрева оказывается недостаточ​но, чтобы произошло полное разрушение данного слоя. Наблюдается только внутригодовая изменчи​вость его вертикальной протяженности, а также значений характеристик ядра.

Поверхностная водная масса Берингова моря образуется в основном под действием радиационно​го прогрева вод, речного распреснения и атмосфер​ных осадков. Ее распространение на нижележащие горизонты осуществляется, как правило, за счет динамических процессов (ветрового перемешива​ния, вертикального и бокового обмена характери​стик и интенсификации обменных процессов на границах отдельных звеньев циркуляции вод).

В глубоководной части моря по мере увеличе​ния глубин количество водных масс, заполняющих котловину Берингова моря, возрастает до четырех. Особенно наглядно это проявляется на Г, S-кривых, представленных на рис. 20.2.

Холодная промежуточная водная масса Берин​гова моря в этой части исследуемой акватории вы​деляется довольно уверенно, но значения темпера​туры в ней, как следует из рис. 20.2, не опускают​ся ниже 0 "С. Только у берегов Камчатки, где наи​более сильно проявляется осенне-зимняя конвек​ция, ее температура может иметь отрицательные значения.

Следующая по вертикали водная масса — про​межуточная тихоокеанская, главной особенностью
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Рис. 20.2. Характерные Т, S-кривые глубоководной части Берингова моря в марте, мае, августе и октябре.

которой является наличие максимума температу​ры воды (см. рис. 20.2). Соленость в ней повсемест​но возрастает с глубиной. Формируется эта водная масса в Тихом океане. Глубинная водная масса, на которую приходится самая большая доля объема вод моря, наиболее однородна по своим характери​стикам. Она характеризуется более низкими (по сравнению с промежуточной тихоокеанской) зна​чениями температуры и максимальными (для всей исследуемой акватории) значениями солености вод (см. рис. 20.2). Слабый водообмен Берингова моря с Тихим океаном в придонных слоях является при​чиной существования здесь незначительных про​странственных градиентов гидрологических харак​теристик.

Поверхностная водная масса летней модифи​кации, как отмечалось выше, проявляется на аква​тории Берингова моря только в теплое время года. Положение нижней границы данной водной массы в отдельные сезоны года будет рассмотрено при анализе особенностей промежуточной берингово-морской водной массы.

Промежуточная беринговоморская водная масса (ПБВМ), или холодный промежуточный слой. Эта водная масса, образовавшаяся в процессе осенне-зимней конвекции, характеризуется наибо​лее низкими для всего года значениями температу​ры воды. В районах, где в зимнее время образуется ледяной покров, это происходит с момента начала его образования, а на остальной акватории моря — сразу после разрушения верхнего прогретого слоя вод. Ядро образовавшейся переохлажденной вод​ной массы располагается на поверхности исследуе​мой акватории.

С началом весеннего прогрева и распреснения поверхностных вод конфигурация Г, S-кривых дает возможность выделить верхнюю границу ПБВМ весенней модификации. Как следует из рис. 20.3 а, она наиболее заглублена (до 20—25 м) в местах поступления и дальнейшего распростра​нения по акватории моря трансформированных ти​хоокеанских вод (юго-западная и восточная части глубоководной котловины). Еще одна область боль​шого заглубления ПБВМ располагается к юго-за​паду от о. Св. Лаврентия. Если в первом районе по​вышенные значения связаны с интенсивным вер​тикальным перемешиванием вод в проливах Але​утской гряды, то во втором — образуются за счет опускания поверхностных вод в пределах антицик​лонического круговорота вод. Вблизи берегов, где формируется резкая стратификация в поверхност​ном слое вод (за счет максимального прогрева и распреснения), верхняя граница ПБВМ поднимает​ся на горизонты 10 м и менее (рис. 20.3 а).

Глубина залегания ядра весенней модификации ПБВМ представлена на рис. 20.3 б, из которого следует, что ее крупномасштабные черты не отли​чаются от особенностей топографии верхней грани​цы данной водной массы, а значения в пределах моря варьируют от 40—50 до 160 м.
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Рис 20.3 Характеристики промежуточной беринговоморской водной массы весенней модификации. а - положение верхней границы, м; б - глубина залегания ядра, м: в - температура ядра, оС; . - соленость ядра. о/оо

Распределение температуры в ядре ПБВМ пока​зано на рис. 20.3 в. Значения температуры на аква​тории моря в ней изменяются от -1,0 до 3,5 "С. Здесь также следует отметить, что данные наблю​дений на восточно-беринговоморском шельфе, на котором эта водная масса наиболее выражена, от​сутствуют. Значения температуры здесь должны быть близки к точке замерзания вод при опреде​ленной солености. Возрастание температуры про​исходит по мере приближения к проливам Алеут​ской гряды. Максимальные значения (более 3 °С) отмечаются в проливах восточной части гряды, что свидетельствует о максимальном поступлении теп​ла в этом районе в подповерхностном слое (рис. 20.3 б).

Соленость ядра ПБВМ весенней модификации, как видно из рис. 20.3 г, изменяется на акватории Берингова моря от 32,0 до 33,4 %о. Наибольшее со​держание солей имеют трансформированные тихо​океанские воды. В глубоководной части моря соле​ность весьма однородна. В районе материкового свала глубин наблюдаются максимальные горизон​тальные градиенты солености.

В летнее время увеличение прогрева вод, а так​же действие динамических факторов (ветровое вол​нение, адвекция вод из соседних регионов, прилив​ные и непериодические движения) приводят к за​глублению верхней границы ПВВМ. Однако основ​ные особенности и характеристики водной массы

не отличаются от характеристик весенней модифи​кации данной водной массы (рис. 20.4 а).

От весны к лету не наблюдается особых разли​чий в глубине залегания ядра ПБВМ (рис. 20.3 б, 20.4 б).

Значительной изменчивости от весны к лету подвергается температура ядра ПБВМ. Макси​мальная температура (до 4—5 °С) отмечается в про​ливах средней и восточной частей Алеутской гря​ды. По мере продвижения к берегам Камчатки зна​чения уменьшаются до 0,5—1,0 °С. Наиболее низ​кая температура этих вод (0 °С и менее) выделена в пределах антициклонического круговорота к югу от о. Св. Лаврентия (рис. 20.4 в).

Соленость ядра ПБВМ в летнее время на аквато​рии моря изменяется от 31,5 до 33,2—33,5 %о. В проливах Алеутской гряды и над глубоководной котловиной моря она понижается (по сравнению с весенним распределением) на 0,2—0,4 %о, что в основном связано здесь с повышенным вертикаль​ным и боковым обменом характеристик. В области шельфа, напротив, происходит повсеместное возра​стание значений. Это можно объяснить существую​щей системой циркуляции вод. Здесь, по внешней кромке шельфа, перемещается поток трансформи​рованных тихоокеанских вод. Смешение этих вод с шельфовыми водами приводит к постепенному воз​растанию значений солености в центральных райо​нах шельфа, что и отражает рис. 20.4 г.
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Рис. 20.4. Характеристики промежуточной беринговоморской водной массы летней модификации. Условные обозначения см. на рис. 20.3.

Процессы термической конвекции вод приводят осенью к заглублению верхней границы и ядра ПБВМ (рис. 20.5 а, б). На преобладающей части акватории моря происходит снижение температу​ры на 0,3—0,5 оС. Исключением являются только районы восточных проливов Алеутской гряды и об​ласть шельфа южнее о. Св. Лаврентия. На шельфе происходит разрушение переохлажденного подповерхностного слоя вод за счет передачи тепла с по​верхности на первом этапе термической конвек​ции. В проливах гряды и в прилегающих к ним районах моря, где теплозапас вод наиболее высок, термическая конвекция еще не достигает горизон​тов расположения ядра ПБВМ. Поэтому темпера​тура вод здесь практически не изменяется (рис. 20.4 в, 20.5 в).

Соленость ядра ПБВМ в осенний период изме​няется от 32,6 до 33,2—33,4 %о. Наибольшие из​менения (по отношению к летнему состоянию) она претерпевает в области материкового склона, что связано с повышенным вертикальным обменом с нижележащими слоями вод (рис. 20.4 г, 20.5 г).

Промежуточная тихоокеанская водная масса в течение  года  изменяется незначительно (рис. 20.6—20.9). Верхняя ее граница от момента наибольшего охлаждения деятельного слоя моря (март) и до начала следующего этапа охлаждения поверхностных вод (октябрь) постепенно заглубля​ется. Если в марте (рис. 20.6 а) она располагается, как правило, на горизонтах 100—180 м, то в авгу​сте—октябре заглубляется до 200—250 м. В марте, когда идет интенсивное выхолаживание вод дея​тельного слоя, верхняя граница промежуточной тихоокеанской водной массы наименее заглублена в местах поступления тихоокеанских вод. По мере распространения их в пределах глубоководной кот​ловины происходит заглубление верхней границы, что связано с вертикальным перемешиванием вод. В теплое время года за счет смешения промежуточ​ных тихоокеанских и беринговоморских водных масс происходит повсеместное заглубление грани​цы их раздела (рис. 20.7 а—20.9 а). Видимое на ри​сунках нарушение отмеченных закономерностей объясняется в основном недостаточной пространст​венно-временной освещенностью данными наблю​дений исследуемой акватории.

Ядро промежуточной тихоокеанской водной массы выделяется на горизонтах от 200—250 до 500 м (рис. 20.6 б—20.9 б). Минимум значений располагается в местах поступления тихоокеан​ских вод в море (прол. Ближний и проливы сред​ней части Алеутской гряды). Максимально заглуб​лено ядро промежуточных тихоокеанских вод на периферии глубоководной котловины, где отмеча​ются повышенные значения скоростей течений и соответственно возрастает вертикальный и боковой обмен характеристик.

Значения температуры в промежуточной тихо​океанской водной массе изменяются в очень узких пределах (от 3,4 до 4,0 °С). В течение всего года на исследуемой акватории не изменяются крупномас​штабные ее закономерности. Максимум темпера​тур отмечается в местах вторжения тихоокеанских вод в море, а по мере их перемещения (и заглубле​ния) по глубоководной котловине происходит умень​шение температуры. Наиболее низкие значения (3,4—3,5 °С) отмечаются у берегов Камчатки, что связано здесь с максимальным развитием процессов осенне-зимнего охлаждения вод (рис. 20.6 в—20.9 в).
[image: image97.png]



Рис. 20.5. Характеристики промежуточной беринговоморской водной массы осенней модификации. Условные обозначения см. на рис. 20.3.
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Рис. 20.6. Характеристики промежуточной тихоокеанской водной массы в марте. я — положение верхней границы, м; б — глубина залегания ядра, м; в — температура ядра, оС; г — соленость ядра, о/оо; заштрихованы мелководные участки.

Рис. 20.7. Характеристики промежуточной тихоокеанской водной массы в мае. Условные обозначения си. на рис. 20.6.
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Рис. 20.8. Характеристики промежуточной тихоокеанской водной массы в августе.

Условные обозначения см. на рис. 20.6. 

Рис. 20.9. Характеристики промежуточной тихоокеанской водной массы в октябре.

Условные обозначения см. на рис. 20.6.
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Рис. 20.10. Топография (м) верхней границы глубинной водной массы.

Соленость ядра промежуточной тихоокеанской водной массы находится в пределах 33,4—34,0 о/оо. Максимальные ее значения зимой, весной и летом отмечаются в местах поступления тихоокеанских вод в море, а также у берегов Камчатки. По мере распространения тихоокеанских вод в пределах котловины моря, а также смешения их с промежу​точными беринговоморскими происходит уменьше​ние солености (рис. 20.6 г—20.9 г). Осенью в дина​мически активных районах моря (проливы Алеут​ской гряды и северо-восточный склон) в ядре проме​жуточной тихоокеанской водной массы отмечаются минимальные значения солености, что является следствием ее смешения с распресненными поверх​ностными водами (рис. 20.9 г). Между тем в центре глубоководной котловины и у берегов Камчатки значения солености в ядре этих вод практически не изменяются (рис. 20.6 г—20.9 г).

Глубинная водная масса Берингова моря обра​зуется в результате трансформации тихоокеанских вод, которые поступают в море через глубоковод​ные проливы Алеутской гряды. Положение верх​ней границы этих вод представлено на рис. 20.10. Область ее минимальных значений (около 800 м) охватывает зоны поступления тихоокеанских вод и периферийные участки моря. Здесь отмечаются максимальные значения скоростей, что приводит к минимальному временному интервалу нахождения трансформирующихся тихоокеанских вод в преде​лах моря. В центрах круговоротов вод над Алеут​ской и Командорскими котловинами скорости те​чений ниже и трансформирующиеся тихоокеан​ские воды находятся здесь больший промежуток времени, вследствие чего происходит их более зна​чительное заглубление (см. рис. 20.10).

Ядро глубинной водной кассы располагается на дне глубоководной котловины Берингова моря. Все имеющиеся данные глубоководных гидрологиче​ских наблюдений свидетельствуют о том, что темпе​ратура этих вод на горизонтах ниже 3000 м состав​ляет 1,40—1,62 °С, а соленость — 34,60—34,71 о/оо.
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