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1.3. Η ΦΥΣΙΚΗ ΣΥΜΠΕΡΙΦΟΡΑ ΤΟΥ ΘΑΛΑΣΣΙΝΟΥ ΝΕΡΟΥ ΣΤΟΥΣ

ΩΚΕΑΝΟΥΣ

1.3.1. Ο ΥΔΡΟΛΟΓΙΚΟΣ ΚΥΚΛΟΣ

Το σύνολο του νερού που περιβάλλει τον πλανήτη μας φαίνεται να προέρχεται από τη

διαφυγή αερίων (συμπεριλαμβανομένων και υδρατμών) από το εσωτερικό της γης στα πρώτα

στάδια του σχηματισμού της. Όταν η θερμοκρασία του φλοιού έγινε κάτω από 150C οι

υδρατμοί υγροποιήθηκαν και δημιουργήθηκε το υγρό περίβλημα του πλανήτη μας που

ονομάστηκε "υδρόσφαιρα". Έκτοτε (τα τελευταία 4.0109 χρόνια) πολύ μικρές νέες

ποσότητες νερού, που αποτελούν ένα πολύ μικρό ποσοστό της αρχικής ποσότητας, έχουν

προστεθεί στον πλανήτη μας από διαφυγές από το μανδύα.

Το νερό του πλανήτη μας περιφέρεται μεταξύ των ωκεανών, των ηπείρων (εσωτερικά

ύδατα) και της ατμόσφαιρας, είτε υπό στερεά, είτε υγρά, είτε αέρια μορφή. Η περιφορά αυτή

του νερού λέγεται υδρολογικός κύκλος (Εικ. 1.3.1). Το κάθε ένα από τα προαναφερθέντα

συστήματα του πλανήτη μας μπορεί να θεωρηθεί ως ανεξάρτητη φυσική υδατοδεξαμενή

(reservoir), τα οποία επικοινωνούν μεταξύ τους.

Εικ. 1.3.1. Ο υδρολογικός κύκλος ή η περιφορά του νερού στον πλανήτη μας. Οι ποσότητες

του νερού που είναι αποταμιευμένες στις "υδατοδεξαμενές" αποδίδονται με τους αριθμούς σε

κόκκινο, ενώ οι ποσότητες του περιφερόμενου νερού από τη μια υδατοδεξαμενή στην άλλη

με πράσινο. Οι ποσότητες του νερού που δίνονται στην εικόνα αναφέρονται σε kg1015.
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Λαμβάνοντας υπόψη ότι η συνολική ποσότητα νερού που υπάρχει στον πλανήτη μας

είναι σταθερή και δεν υπάρχουν αυξομειώσεις, τότε ο πλανήτης μπορεί να θεωρηθεί ως προς

την ποσότητα νερού που τον περιβάλλει ως κλειστό σύστημα. Τούτο σημαίνει ότι υπάρχει

ισορροπία μεταξύ των εισερχομένων ποσοτήτων νερού από τη μία στην άλλη υδατοδεξαμενή

και επομένως οι υδατοδεξαμενές βρίσκονται σε “σταθερές συνθήκες” (steady state).

Εφόσον ισχύει το προαναφερθέν τότε ο μέσος χρόνος παραμονής (τ) του νερού σε μία

από τις ανεξάρτητες υδατοδεξαμενές του πλανήτη μας, προτού απομακρυνθεί μέσω κάποιων

διεργασιών μεταφοράς, δίνεται από τον τύπο:

εξ.εισ.

Τ

 WήW
Wτ 

όπου: WT η συνολική ποσότητα νερού στην υδατοδεξαμενή και

Wεισ., Wεξ. η συνολική ποσότητα εισερχομένου ή εξερχομένου νερού στην

υδατοδεξαμενή.

Αν η ποσότητα του νερού στους ωκεανούς είναι 1.321021 kg και η ποσότητα που

προέρχεται από τους ποταμούς ή/και τη βροχόπτωση είναι 3.61016 kg ανά έτος, τότε ο μέσος

χρόνος παραμονής του νερού στους ωκεανούς είναι:

4
16

21

103.7
kg103.6
kg101.32τ 




 χρόνια.

1.3.2. ΑΛΑΤΟΤΗΤΑ – ΘΕΡΜΟΚΡΑΣΙΑ – ΠΥΚΝΟΤΗΤΑ

Αλατότητα
Το θαλασσινό νερό είναι ένα υγρό που περιέχει σε διάλυση τα περισσότερα από τα

χημικά στοιχεία. Κατά μέσο όρο τα διαλυμένα στοιχεία αποτελούν το 35‰ του θαλασσινού

νερού. Λόγω της διαλυτικής ικανότητας του νερού τα άλατα που περιέχονται σ’ αυτό

βρίσκονται υπό μορφή ιόντων.

Ως αλατότητα (salinity) ορίζεται το μέτρο της συγκέντρωσης όλων των διαλυμένων

στο νερό στοιχείων σε gr που περιέχονται σε 1kgr θαλασσινού νερού, όταν όλα τα ανθρακικά

έχουν μετατραπεί σε οξείδια, τα βρωμιούχα και ιωδιούχα άλατα αντικατασταθούν με

χλωριούχα και η οργανική ύλη οξειδωθεί στους 480C. Επειδή έχει διαπιστωθεί ότι οι

συγκεντρώσεις όλων των κύριων ιόντων απαντώνται πάντα με τις ίδιες σχετικές αναλογίες, η

αλατότητα (S) μέχρι τη 10ετία του 1960 μετριώταν σε “μέρη επί τοις χιλίοις” ή ppt με την

ογκομέτρηση των ιόντων Cl- βάσει της σχέσης S‰ = 0.03 + [1.805( Cl-%)], η οποία είναι

γνωστή ως μέθοδος χλωριότητας.
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Την τελευταία 30ετία ο προσδιορισμός της αλατότητας επιτυγχάνεται με μεγάλη

ακρίβεια με τη μέτρηση της αγωγιμότητας του θαλασσινού νερού. Ο υπολογισμός με τη

μέθοδο αυτή ονομάζεται "πρακτική αλατότητα" (Spsu) και είναι αδιάστατο μέγεθος. Το

θαλασσινό νερό λόγω της περιεκτικότητάς του σε ιόντα έχει ηλεκτρική αγωγιμότητα, το

μέγεθος της οποίας είναι συνάρτηση των ιόντων ανά μονάδα όγκου και της κινητικότητας

των ιόντων αυτών, η με τη σειρά της οποία εξαρτάται από τη θερμοκρασία και πίεση (Εικ.

1.3.2).

Εικ. 1.3.2. Η αλατότητα του νερού σε σχέση με την αγωγιμότητα για διάφορες θερμοκρασίες.

Σήμερα σχεδόν όλα τα όργανα προσδιορισμού της αλατότητας χρησιμοποιούν

ηλεκτρονικά συστήματα με ενσωματωμένους υπολογιστές που μετρούν την αγωγιμότητα και

κάνοντας τις απαραίτητες διορθώσεις για θερμοκρασία και πίεση, καθορίζουν την αλατότητα.

Τα όργανα αυτά φέρουν το γενικό όνομα CTD’s (Conductivity, Temperature, Depth) ή

“θερμοσαλινόμετρα” και προσδιορίζουν την αλατότητα με επαναληψιμότητα (precision) της

τάξης του 0.003, ενώ με την μέθοδο της χλωριότητας η επαναληψιμότητα είναι της τάξης

του 0.02.
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ΘΕΡΜΟΚΡΑΣΙΑ

Θερμοκρασία είναι η δεύτερη φυσική παράμετρος που χαρακτηρίζει το θαλασσινό

νερό. Η θερμοκρασία μαζί με την αλατότητα καθώς επίσης και την πίεση καθορίζουν την

πυκνότητα του νερού.

Επειδή το νερό είναι συμπιεστό, υφίσταται αδιαβατικές μεταβολές της θερμοκρασίας.

Αν μια μάζα νερού μεταφερθεί από ένα βάθος στην επιφάνεια, χωρίς να γίνει ανταλλαγή

θερμότητας με το περιβάλλον, τότε η θερμοκρασία της μάζας θα ελαττωθεί. Τούτο οφείλεται

στο ότι κατά τη μεταφορά της μάζας στην επιφάνεια αυξάνεται ο όγκος της μάζας λόγω

ελάττωσης της πίεσης, με αποτέλεσμα να παράγει έργο σε σχέση με την εξωτερική πίεση. Η

αδιαβατική μεταβολή της θερμοκρασίας (δΤ) σε συνάρτηση με την πίεση για

ομογενοποιημένη υδάτινη στήλη δίνεται από τον τύπο:

T
CJ
αβ

δp
δT

p







όπου β: ο συντελεστής θερμικής διαστολής του νερού1,

α: ο ειδικός όγκος (specific volume) που είναι ίσος με ρ
1 ,

Τ: η απόλυτη θερμοκρασία σε Κ,

Cp: η ειδική θερμότητα του νερού2 σε σταθερή πίεση και

J = 4.1862107 erg/cal, το μηχανικό ισοδύναμο της θερμότητας.

Επειδή δp = gρδz, η παραπάνω εξίσωση γίνεται:

pCJ
Τgβ

δz
δT






όπου δz η μεταβολή του βάθους και g η επιτάχυνση της βαρύτητας.

Η θερμοκρασία ενός δείγματος νερού, την οποία αποκτά το δείγμα όταν ανέλθει

αδιαβατικά από ένα βάθος στην επιφάνεια, ονομάζεται “δυναμική θερμοκρασία” (potential

temperature) και συμβολίζεται με θ. Η δυναμική θερμοκρασία δίνεται από τον τύπο:

θ = t-δt

όπου t: η επιτόπια (in situ) θερμοκρασία του νερού στο βάθος που βρίσκεται και

δt: η αδιαβατική μεταβολή της θερμοκρασίας.

1 Ως συντελεστής θερμικής διαστολής "β" ορίζεται η σχετική μεταβολή του ειδικού όγκου (1/ρ) με τη

θερμοκρασία και εξαρτάται από την αλατότητα και την πίεση 











t
α

α
1β pt,s,

pt,s, 


.

2 Ως ειδική θερμότητα "Cp" νερού ορίζεται το ποσό θερμότητας που απαιτείται για να αυξηθεί κατά 1C μάζα
νερού ίση με 1gr και εξαρτάται από τη θερμοκρασία, την αλατότητα και την πίεση του νερού.
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Στο διάγραμμα της Εικ. 1.3.3 και στον Πίνακα 1.3.1 δίνεται η σχέση μεταξύ

δυναμικής και επιτόπιας θερμοκρασίας μιας μάζας θαλασσινού νερού, αν ανέβει από ένα

βάθος z, στην επιφάνεια της θάλασσας.

Η δυναμική θερμοκρασία ως παράμετρος σύγκρισης είναι πολύ χρήσιμη επειδή

ανάγει την επιτόπια θερμοκρασία στην επιφάνεια είτε σε ένα οποιοδήποτε οριζόντιο επίπεδο

και επομένως μας επιτρέπει να συγκρίνουμε θερμοκρασίες θαλασσινού νερού που είναι σε

διάφορα βάθη δίνοντας έτσι τη δυνατότητα για τη σύγκριση των θαλάσσιων μαζών.

Εικ. 1.3.3. Νομόγραμμα στο οποίο δίνεται η σχέση μεταξύ επιτόπιας θερμοκρασίας

(καμπύλες γραμμές) και της δυναμικής θερμοκρασίας (οριζόντιος άξονας) μάζας νερού που

μετατοπίζεται από ένα συγκεκριμένο βάθος (κατακόρυφος άξονας) στην επιφάνεια. Το

νομόγραμμα αυτό ισχύει για θαλασσινό νερό αλατότητας 34.85‰.

δt

δt



7

Πίνακας 1.3.1. Αδιαβατική μεταβολή της θερμοκρασίας (δt) (10-2 ºC) για θαλασσινό νερό (S

= 34.85‰) σε σχέση με την επιτόπια θερμοκρασία (t σε ºC) και την ανύψωση μάζας νερού

από βάθος d (m) στην επιφάνεια (κατά Helland – Hansen).

t (ºC)

d (m)
-2 -1 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10

1000 2.6 3.5 4.4 5.3 6.2 7.0 7.8 8.6 9.5 10.2 11.0 11.7 12.4

1500 5.4 6.7 8.0 9.3 10.6 11.8 12.9 14.1 15.3 16.4 17.5 18.6 19.7

2000 7.2 8.9 10.7 12.4 14.1 15.7 17.2 18.8 20.4 21.9 23.3 24.8 26.2

2500 10.9 12.9 15.1 17.2 19.3 21.2 23.1 25.0 26.9 28.7 30.6 32.3 34.0

3000 13.6 16.1 18.7 21.2 23.6 25.9 28.2 30.5 32.7 34.9 37.1 39.2 41.2

3500 18.1 21.0 24.0 26.8 29.6 32.2 34.8 37.3 39.8 42.3 44.8 47.2 49.5

4000 21.7 25.0 28.4 31.6 34.7 37.7 40.6 43.5 46.3 49.1 51.9 54.6 57.2

4500 27.0 30.7 34.4 37.9 41.3 44.7 47.9

5000 31.5 35.5 39.6 43.4 47.2 50.9 54.4

5500 37.5 41.9 46.3 50.4 54.5 58.4 62.2

6000 42.8 47.5 52.2 56.7 61.1 65.3 69.4

6500 59.6 64.3 69.0 73.4 77.7

7000 66.2 71.3 76.2 80.9 85.5

7500 74.2 79.5 84.7 89.6 94.4

8000 81.5 87.1 92.5 97.7 102.7

8500 90.1 95.9 101.6 106.9 112.1

9000 98.1 104.1 109.9 115.6 121.0

9500 107.2 113.4 119.4 125.2 130.8

10000 115.7 122.1 128.3 134.4 140.2

ΠΥΚΝΟΤΗΤΑ

Η πυκνότητα του θαλασσινού νερού εξαρτάται κατά κύριο λόγο από τη θερμοκρασία,

την αλατότητα και πολύ λίγο από την πίεση. Η σχέση επομένως που δίνει την πυκνότητα σε

ένα σημείο είναι:

 p t,s,ρ f

όπου s, t και p η αλατότητα, η θερμοκρασία και η πίεση αντίστοιχα, που αντιστοιχούν στο

σημείο της μέτρησης. Αυτή η πυκνότητα ονομάζεται επιτόπια (in-situ).

Η πίεση του θαλασσινού νερού στη μεταβολή της πυκνότητας μέχρι ένα βάθος νερού

1,000 έως 1,500m δε λαμβάνεται υπόψη, καθώς το νερό είναι ελάχιστα συμπιεστό. Στα

μεγάλα βάθη των ωκεανών η πίεση κυμαίνεται από 104 – 105 kPa (10m νερό εξασκούν πίεση

περίπου 1Atm) με αποτέλεσμα το νερό να συμπιέζεται και κατά συνέπεια να αυξάνεται η
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πυκνότητά του. Για παράδειγμα αν το νερό ήταν τελείως ασυμπίεστο η στάθμη της θάλασσας

θα ήταν 30m υψηλότερη.

Η διακύμανση της πυκνότητας στους ωκεανούς κυμαίνεται από 1.02100 στην

επιφάνεια έως 1.07000 gr/cm3 (σε βάθος 10,000m). Επειδή όμως στο μεγαλύτερο μέρος των

ωκεανών η πυκνότητα μεταβάλλεται από 1.02100 έως 1.02800 gr/cm3 και η διακύμανση είναι

λιγότερο του 7% είναι απαραίτητο η ακρίβεια της μέτρησης να φθάνει στο 5ο δεκαδικό

ψηφίο. Για ευκολία επομένως η πυκνότητα του θαλασσινού νερού εκφράζεται από τη σχέση

σ(s,t,p) = (ρ(s,t,p) – 1 gr/cm3)103. Επομένως αντί να λέμε η πυκνότητα ρ(s,t,p) του θαλασσινού

νερού είναι 1.02042 gr/cm3, λέμε ότι το νερό έχει σ(s,t,p) = 20.42.

Συνήθως η πυκνότητα του θαλασσινού νερού αναφέρεται σε ατμοσφαιρική πίεση

γιατί πάντα συγκρίνονται οι πυκνότητες νερού που βρίσκονται στο ίδιο βάθος, επομένως αντί

για την παράμετρο σ(s,t,p) χρησιμοποιούμε την σ(s,t,0) ή σt (σίγμα – t).

Η μέτρηση της πυκνότητας με ακρίβεια 5ου δεκαδικού ψηφίου δεν επιτυγχάνεται

εύκολα με φυσικές μεθόδους, όπως πυκνόμετρα και υδρόμετρα, λόγω των σφαλμάτων που

υπεισέρχονται κατά τη μέτρηση, όπως: (i) ύπαρξη φυσαλίδων στο δείγμα, (ii) τριχοειδή

φαινόμενα και (iii) διαφορά θερμοκρασίας μεταξύ δείγματος και οργάνου.

Αντ’ αυτού η πυκνότητα υπολογίζεται με καλύτερη προσέγγιση και ευκολότερα με

την εφαρμογή μιας πολύπλοκης εξίσωσης υπό μορφή πολυωνύμου, που συνδέει την

πυκνότητα με τη θερμοκρασία και την αλατότητα. Η εξίσωση αυτή έγινε αποδεκτή το 1981

από την Ωκεανογραφική Επιτροπή της UNESCO ως διεθνές πρότυπο και ονομάζεται

“Παγκόσμια Καταστατική Εξίσωση του Νερού” (International Equation of Seawater State)

και συμβολίζεται ως IES80. Με βάση την εξίσωση αυτή η πυκνότητα υπολογίζεται είτε από

νομογράμματα, είτε από πίνακες ή υπολογιστικά. Σήμερα όλα τα CTD ή θερμοσαλινόμετρα

φέρουν λογισμικό στο ηλεκτρονικό τους σύστημα με βάση την πιο πάνω εξίσωση και δίνουν

αυτόματα την πυκνότητα.

Μια γενική εικόνα της επίδρασης της θερμοκρασίας και αλατότητας στην πυκνότητα

παρουσιάζεται στο νομόγραμμα θερμοκρασίας – αλατότητας (T/S διάγραμμα) (Εικ. 1.3.4),

στο οποίο έχουν σχεδιασθεί οι ισόπυκνες (σt) καμπύλες για το σύνολο των συνδυασμών του

πεδίου τιμών της θερμοκρασίας και αλατότητας.
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Εικ. 1.3.4. Διάγραμμα Θερμοκρασίας - Αλατότητας (T/S) στο οποίο παρίστανται οι καμπύλες

ίσης πυκνότητας (σt).

Ο Πίνακας 1.3.1 δίνει ένα αριθμητικό πράδειγμα της πολυσύνθετης σχέσης

θερμοκρασίας - αλατότητας με την πυκνότητα. Στη στήλη [α] φαίνεται ότι η μεταβολή της

πυκνότητας  
tσΔ για μεταβολή της θερμοκρασίας (Δt) ίσης με 1C σε όλο το πεδίο τιμών

της αλατότητας και θερμοκρασίας, είναι ανομοιόμορφη και κυμαίνεται από –0.34 έως 0.07.

Επίσης φαίνεται ότι σε υψηλές θερμοκρασίες (π.χ. 30C) η μεταβολή της θερμοκρασίας (Δt =

1C) προκαλεί σημαντική μεταβολή της πυκνότητας ( -0.30 έως -0.34) σε όλο το πεδίο

τιμών της αλατότητας (π.χ. 0‰, 20‰, 40‰), ενώ σε χαμηλές θερμοκρασίες (π.χ. 0C)

προκαλεί μικρή μεταβολή της πυκνότητας ( -0.17 έως 0.07) σε όλο το πεδίο τιμών της

αλατότητας. Στη στήλη [β] φαίνεται ότι η μεταβολή της πυκνότητας  
tσΔ για μεταβολή της

αλατότητας (Δs) ίσης με 0.5‰ σε όλο το πεδίο τιμών της αλατότητας και θερμοκρασίας, είναι

περίπου η ίδια (από 0.38 έως 0.43). Από τα δύο αυτά αριθμητικά παραδείγματα

συμπεραίνεται ότι στις υψηλές θερμοκρασίες (π.χ. τροπικές περιοχές) ο καθοριστικός

παράγοντας για τη μεταβολή της πυκνότητας, σε όλο το πεδίο μεταβολών της αλατότητας,

είναι η θερμοκρασία και η επίδρασή της είναι ιδιαίτερα έντονη στις υψηλές αλατότητες.
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Πίνακας 1.3.2.

[α] [β]

tσΔ για Δt = +1C
tσΔ για Δs = +0.5‰

Αλατότητα

(‰)

Θερμοκρασία

(C) 0 20 40 0 20 40

30 -0.30 -0.33 -0.34 0.39 0.38 0.38

20 -0.21 -0.24 -0.27 0.40 0.38 0.38

10 -0.09 -0.14 -0.18 0.41 0.39 0.39

0 0.07 -0.01 -0.17 0.43 0.40 0.40

1.3.3. ΚΑΤΑΝΟΜΗ ΤΗΣ ΘΕΡΜΟΚΡΑΣΙΑΣ, ΑΛΑΤΟΤΗΤΑΣ ΚΑΙ ΠΥΚΝΟΤΗΤΑΣ

ΣΤΟΥΣ ΩΚΕΑΝΟΥΣ

Η θερμοκρασία, αλατότητα και πυκνότητα του θαλασσινού νερού ποικίλουν στο χώρο

και στο χρόνο. Σε γενικές γραμμές μπορεί να λεχθεί ότι το νερό των ωκεανών στο χώρο

παρουσιάζει μια οριζόντια στρωμάτωση με το βάθος, ενώ επιφανειακά παρουσιάζει μια

ζώνωση από τον ισημερινό προς τους πόλους. Σχετικά με το χρόνο οι παράμετροι που

χαρακτηρίζουν το θαλασσινό νερό σε βραχυχρόνια βάση παρουσιάζουν διακυμάνσεις, αλλά

σε μακροχρόνια βάση παραμένουν σταθεροί.

Στα επόμενα κεφάλαια θα εξετάσουμε την επιφανειακή κατανομή και την κατανομή

με το βάθος των πιο πάνω παραμέτρων, καθώς η μελέτη των κατανομών θα μας επιτρέψει να

βγάλουμε συμπεράσματα σχετικά με την κυκλοφορία του νερού στους ωκεανούς.

ΘΕΡΜΟΚΡΑΣΙΑ

Η κατανομή της θερμοκρασίας στην επιφάνεια των ωκεανών είναι ζωνώδης και

συνάρτηση του γεωγραφικού πλάτους (Εικ. 1.3.5). Η κατανομή της επιφανειακής

θερμοκρασίας αντιστοιχεί πλήρως με την κατανομή της ακτινοβολίας που εισέρχεται στους

ωκεανούς (Εικ. 1.3.6). Η θερμοκρασία από 28C στον Ισημερινό πέφτει στους 18C στις

τροπικές περιοχές και γίνεται περίπου 0C έως -2C στους πόλους. Οι ισόθερμες καμπύλες

στους ωκεανούς σε γενικές γραμμές αναπτύσσονται παράλληλα με το γεωγραφικό πλάτος

(Εικ. 1.3.5). Μεγάλες αποκλίσεις από την παραλληλία εμφανίζονται κοντά στις ακτές των

ηπείρων (Εικ. 1.3.5). Οι αποκλίσεις αυτές οφείλονται στην ύπαρξη ρευμάτων (currents) και
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αναβλύσεων (upwelling). Οι χαμηλές θερμοκρασίες κατά μήκος των ανατολικών ακτών του

Καναδά και οι υψηλές κατά μήκος των ακτών της Γαλλίας – Αγγλίας οφείλονται στα

ρεύματα Labrador και Gulf Stream αντίστοιχα. Οι χαμηλές θερμοκρασίες στις ακτές της

Αγκόλα και του Περού οφείλονται σε αναβλύσεις κρύων υδάτων από τα βαθιά.

Το ετήσιο εύρος διακύμανσης των επιφανειακών θερμοκρασιών γίνεται μέγιστο στα

ενδιάμεσα γεωγραφικά πλάτη, ενώ στα μικρά και μεγάλα γεωγραφικά πλάτη το εύρος είναι

ελάχιστο (1 έως 2C).

Εικ. 1.3.5. Η κατανομή της μέσης θερμοκρασίας στην επιφάνεια των ωκεανών το

Φεβρουάριο (α) και τον Αύγουστο (β).

Εικ. 1.3.6. Η ετήσια ποσότητα της ηλιακής ακτινοβολίας που προσπίπτει στην επιφάνεια της

γης σε Jm-2yr-1.
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Η εικόνα 1.3.7 δείχνει τη μεταβολή της θερμοκρασίας με το βάθος κατά μήκος ενός

μεσημβρινού στον Ατλαντικό ωκεανό. Στα μεσαία και μικρά γεωγραφικά πλάτη η

θερμοκρασιακή δομή επιτρέπει τη διάκριση της υδάτινης στήλης σε τρία στρώματα:

α) το επιφανειακό ή καλά αναμεμειγμένο στρώμα (well mixed layer) (Εικ. 1.3.7, ΠΡΟΦΙΛ Α

και Β). Το στρώμα αυτό εκτείνεται από την επιφάνεια μέχρι ένα βάθος 200m και

διακρίνεται από σχετικά ομοιόμορφη θερμοκρασία. Το στρώμα αυτό βρίσκεται κάτω από

την επίδραση της ηλιακής ακτινοβολίας, των θερμικών ανταλλαγών με την ατμόσφαιρα

και τα ανεμογενή κύματα. Τα τελευταία προκαλούν την καλή ανάμιξή του.

β) το στρώμα του μόνιμου θερμοκλινούς (permanent thermocline) (Εικ.1.3.7, ΠΡΟΦΙΛ Β).

Το στρώμα αυτό εκτείνεται από 200 – 1,000m και χαρακτηρίζεται από απότομη πτώση της

θερμοκρασίας με το βάθος. Το θερμοκλινές αυτό ονομάζεται μόνιμο ή διαρκές

θερμοκλινές γιατί διατηρείται σε όλες τις εποχές του χρόνου.

γ) το βαθύ ή πυθμαίο στρώμα (bottom layer) (Εικ.1.3.7, ΠΡΟΦΙΛ Α και Β). Το στρώμα αυτό

εκτείνεται από τα 1,000m έως τον πυθμένα και χαρακτηρίζεται από χαμηλή θερμοκρασία,

η οποία παραμένει σχεδόν αμετάβλητη.

(α)
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Εικ. 1.3.7. (α) Η κατανομή της θερμοκρασίας με το βάθος κατά μήκος ενός μεσημβρινού

στον Ατλαντικό Ωκεανό. Οι γραμμές ίσης θερμοκρασίας καλούνται "ισόθερμες".

(β) Η μεταβολή της θερμοκρασίας με το βάθος στα μικρά (προφίλ Β) και μεσαία (προφίλ Α)
γεωγραφικά πλάτη.

Στα μεσαία γεωγραφικά πλάτη, λόγω των μεγάλων διακυμάνσεων της ατμοσφαιρικής

θερμοκρασίας και άλλων ατμοσφαιρικών φαινομένων, η θερμοκρασία του επιφανειακού

στρώματος παρουσιάζει εποχιακές διακυμάνσεις της τάξης των 5C. Στα πλάτη αυτά, λόγω

των προαναφερθέντων, έχουμε τη δημιουργία ενός εποχιακού θερμοκλινούς (seasonal

thermocline) στα ανώτερα 50 – 100m (Εικ. 1.3.8). Το χειμώνα που ο κυματισμός είναι

έντονος το επιφανειακό στρώμα υφίσταται πλήρη (τυρβώδη) μίξη σε όλο το πάχος του, έτσι η

θερμοκρασία είναι χαμηλή και ομοιόμορφη. Το καλοκαίρι, όπου η ατμοσφαιρική

θερμοκρασία είναι υψηλή και η ένταση των κυμάτων μικρή, η τυρβώδης μίξη είναι ελάχιστη

και η θερμοκρασία του επιφανειακού στρώματος αυξάνει έντονα λόγω συσσώρευσης

θερμότητας. Στην Εικ. 1.3.8 παρουσιάζεται διαγραμματικά η δημιουργία, ανάπτυξη και η

καταστροφή του εποχιακού θερμοκλινούς. Από το Μάρτιο ως τον Αύγουστο η θερμοκρασία

στην επιφάνεια της θάλασσας συνεχώς αυξάνεται λόγω της απορρόφησης θερμότητας από

την ατμόσφαιρα. Έτσι την άνοιξη αρχίζει να δημιουργείται το εποχιακό θερμοκλινές το οποίο

έχει μικρό πάχος και μικρό θερμοκρασιακό εύρος. Το καλοκαίρι η επιφανειακή θερμοκρασία

συνεχώς αυξάνεται λόγω των υψηλών θερμοκρασιών που επικρατούν στην ατμόσφαιρα, με

αποτέλεσμα το εποχιακό θερμοκλινές να αποκτήσει μεγαλύτερο πάχος και μεγαλύτερο

θερμοκρασιακό εύρος. Από το Σεπτέμβριο μέχρι το Φεβρουάριο το επιφανειακό στρώμα

χάνει συνεχώς θερμότητα. Η θερμοκρασία της ατμόσφαιρας είναι μικρότερη της θάλασσας,

επιπλέον δε η ένταση των κυματισμών αυξάνεται συνεχώς ώστε να γίνεται πλήρης ανάδευση.

Έτσι το φθινόπωρο το πάχος του θερμοκλινούς αυξάνει, αλλά το εύρος του ελαττώνεται σε

(β)
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σχέση με το καλοκαίρι. Το χειμώνα η ελάττωση της θερμοκρασίας του επιφανειακού

στρώματος συνεχίζεται με αποτέλεσμα η θερμοκρασία να γίνει ομοιόμορφη μέχρι την οροφή

του διαρκούς θερμοκλινούς.

Εικ. 1.3.8. Μηνιαία μεταβολή της θερμοκρασίας με το βάθος στη διάρκεια του χρόνου, που

δείχνει το σχηματισμό, την ανάπτυξη και καταστροφή του εποχιακού θερμοκλινούς.

Εκτός από το εποχιακό θερμοκλινές στα μέσα γεωγραφικά πλάτη υπάρχει και το

ημερήσιο θερμοκλινές (diurnal thermocline) (Εικ. 1.3.9), το οποίο είναι ιδιαίτερα έντονο την

άνοιξη, καλοκαίρι και φθινόπωρο.

Στα μεγάλα γεωγραφικά πλάτη, κοντά στους πάγους, το θερμοκλινές απουσιάζει

τελείως, λόγω των χαμηλών θερμοκρασιών που επικρατούν μονίμως στην ατμόσφαιρα (Εικ.

1.3.7).
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Εικ. 1.3.9. Μεταβολή της θερμοκρασίας με το βάθος ανά τρίωρο κατά τη διάρκεια της

ημέρας, που δείχνει το σχηματισμό την ανάπτυξη και καταστροφή του ημερήσιου

θερμοκλινούς.

ΑΛΑΤΟΤΗΤΑ

Η επιφανειακή αλατότητα του θαλασσινού νερού στους ωκεανούς κυμαίνεται από 32

- 37‰, με μέσο όρο 34‰ και παρουσιάζει ζωνική κατανομή (Εικ. 1.3.10). Η κατά ζώνες

γεωγραφική κατανομή της αλατότητας συνδέεται κατά κύριο λόγο με τη βροχόπτωση

(precipitation) και εξάτμιση (evaporation). Οι μέγιστες τιμές αλατότητας βρίσκονται στα

γεωγραφικά πλάτη όπου η ετήσια εξάτμιση είναι μεγαλύτερη (υποτροπική ζώνη) από την

ετήσια βροχόπτωση και οι ελάχιστες τιμές αλατότητας βρίσκονται στα γεωγραφικά πλάτη

όπου η βροχόπτωση είναι μεγαλύτερη από την εξάτμιση (Ισημερινός και πολικές ζώνες) (Εικ.

1.3.11).

Η μέση τιμή της αλατότητας διαφέρει από ωκεανό σε ωκεανό. Στον Β. Ατλαντικό η

μέση τιμή της αλατότητας στο επιφανειακό στρώμα είναι 35.5‰, στο Ν. Ατλαντικό και Ν.

Ειρηνικό είναι 35.2‰, στον Ινδικό 35‰ και στο Β. Ειρηνικό η μέση τιμή είναι 34.2‰.
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Εικ. 1.3.10. Η κατανομή της μέσης αλατότητας στην επιφάνεια της θάλασσας. Οι γραμμές

ίσης αλατότητας καλούνται “ισόαλες”.

Εικ. 1.3.11. Κατανομή της επιφανειακής μέσης αλατότητας κατά μήκος ενός μεσημβρινού σε

σύγκριση με τη διαφορά εξάτμισης και βροχόπτωσης.

Κοντά στη ξηρά οι τιμές της αλατότητας παρεκκλίνουν σημαντικά από τις

προαναφερθέντες τιμές. Οι αποκλίσεις αυτές βρίσκονται σε περιοχές όπου:

α) υπάρχει μεγάλη έκχυση γλυκών υδάτων, όπως το δέλτα του Αμαζονίου, Ρίο ντε λα Πλάτα,

Μισσισιπής, κλπ.
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β) η επικοινωνία με τη θάλασσα είναι περιορισμένη, όπως στη Μεσόγειο θάλασσα, Ερυθρά

θάλασσα, Βαλτική και Μαύρη θάλασσα.

Όταν οι τιμές της αλατότητας είναι κάτω από 17‰ τότε τα νερά λέγονται υφάλμυρα

(brackish), όταν οι τιμές της αλατότητας είναι πάνω από 47‰ τότε τα νερά λέγονται

υπεράλμυρα (hyper saline). Η Βαλτική θάλασσα αποτελεί μια λεκάνη με περιορισμένη

επικοινωνία με τον Ατλαντικό, όπου χύνονται μεγάλοι ποταμοί, ενώ η εξάτμιση είναι

ελάχιστη. Σαν αποτέλεσμα οι τιμές της αλατότητας σε πολλές περιοχές της Βαλτικής είναι

κάτω από 10‰. Αντίθετα, η Μεσόγειος και η Ερυθρά θάλασσα είναι δύο λεκάνες όπου η

εξάτμιση είναι μεγάλη και η έκχυση ποτάμιων υδάτων είναι ελάχιστη, με αποτέλεσμα οι τιμές

της αλατότητας να είναι 39‰ και 41‰ αντίστοιχα κατά μέσο όρο.

Η Εικ. 1.3.12α, β παρουσιάζει τη μεταβολή της αλατότητας με το βάθος κατά μήκος

ενός μεσημβρινού για τον Ατλαντικό ωκεανό. Στα προφίλ αυτά φαίνεται ότι στα μικρά και

μεσαία γεωγραφικά πλάτη η αλατότητα είναι μέγιστη στα επιφανειακά στρώματα και αποκτά

ένα ελάχιστο από τα 600m έως τα 900m. Από τα 900m και μέχρι τα 4,500m αυξάνεται

ελαφρά στα μικρά πλάτη, ενώ στα μεσαία παραμένει σταθερή.

(α)
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Εικ. 1.3.12. (α) Η κατανομή της αλατότητας με το βάθος κατά μήκος ενός μεσημβρινού στον

Ατλαντικό Ωκεανό. (β) Μεταβολή της αλατότητας με το βάθος στα μικρά (προφίλ Α) και

μεσαία (προφίλ Β) γεωγραφικά πλάτη.

Η κατανομή της αλατότητας με το βάθος φαίνεται να επηρεάζεται από την αντίστοιχη

κατανομή της θερμοκρασίας. Τούτο οφείλεται στο γεγονός ότι η ευσταθής ισορροπία (βλ.

Στατική Ευστάθεια) που βρίσκεται η υδάτινη στήλη εξαρτάται κυρίως από τη θερμοκρασία

στα μικρά και μεσαία γεωγραφικά πλάτη. Έτσι νερά υψηλής θερμοκρασίας (μικρής

πυκνότητας) βρίσκονται στην επιφάνεια και νερά χαμηλής θερμοκρασίας (μεγάλης

πυκνότητας) στα βαθύτερα.

Στις παράκτιες περιοχές όπου χύνονται μεγάλοι ποταμοί δημιουργείται μια ζώνη

απότομης αύξησης της αλατότητας που βρίσκεται μεταξύ του επιφανειακού στρώματος, που

είναι χαμηλής αλατότητας (5-15‰), και του υποεπιφανειακού στρώματος, που είναι μεγάλης

αλατότητας (30-38‰). Η ζώνη αυτή λέγεται “αλοκλινές” (halocline). Βέβαια αλοκλινή

εμφανίζονται και στα επιφανειακά στρώματα των ωκεανών, αλλά παρουσιάζουν μικρότερες

μεταβολές της αλατότητας (Εικ. 1.3.12β).

Στα βάθη μεγαλύτερα των 4,000m η αλατότητα είναι κυρίως ομοιόμορφη με τιμές

που κυμαίνονται από 34.6 έως 34.9‰. Λαμβανομένου υπόψη ότι και η θερμοκρασία ποικίλει

πολύ λίγο (-0.9 έως 2C) συνεπάγεται ότι τα βαθιά νερά παρουσιάζουν ομοιογένεια όσον

αφορά στην αλατότητα.

ΠΥΚΝΟΤΗΤΑ

Η πυκνότητα του θαλασσινού νερού εξαρτάται κατά κύριο λόγο από τη θερμοκρασία

και την αλατότητα, επομένως οι διεργασίες που μεταβάλλουν τη θερμοκρασία και αλατότητα

επιδρούν άμεσα και στην πυκνότητα. Στην επιφάνεια η πυκνότητα αυξάνεται με την εξάτμιση

και το σχηματισμό πάγου και ελαττώνεται με την αύξηση της θερμοκρασίας, τη βροχόπτωση,

την τήξη των πάγων και την έκχυση γλυκών υδάτων.

Η κατανομή της πυκνότητας στην επιφάνεια κατά μήκος ενός μεσημβρινού

παρίσταται στην Εικ. 1.3.13. Η πυκνότητα έχει ένα ελάχιστο στον Ισημερινό σt=22 και

αποκτά και συνεχώς αυξάνεται προς τα μεγάλα γεωγραφικά πλάτη.

Η κατανομή της πυκνότητας με το βάθος κατά μήκος ενός μεσημβρινού στον

Ατλαντικό ωκεανό δίνεται στην Εικ. 1.3.14. Συγκρίνοντας την κατανομή της πυκνότητας

στην Εικ. 1.3.14 και την κατανομή της θερμοκρασίας στην Εικ. 1.3.7 φαίνεται η εξάρτηση
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της κατανομής της πυκνότητας από τη θερμοκρασία. Η μεταβολή της πυκνότητας με το

βάθος μεταβάλλεται με το γεωγραφικό πλάτος όπως ακριβώς η μεταβολή της θερμοκρασίας.

Εικ. 1.3.13. Η κατανομή της μέσης πυκνότητας στην επιφάνεια της θάλασσας σε σχέση με τη

μέση επιφανειακή θερμοκρασία κατά μήκος ενός μεσημβρινού.

Εικ. 1.3.14. Η κατανομή της πυκνότητας με το βάθος κατά μήκος ενός μεσημβρινού στον

Ατλαντικό Ωκεανό.

1.3.4. ΣΤΑΤΙΚΗ ΕΥΣΤΑΘΕΙΑ

Οι μεταβολές της πυκνότητας στην υδάτινη στήλη των ωκεανών μπορούν να

δημιουργήσουν μετακινήσεις θαλασσίων μαζών. Αν γενικά υπάρξει για οποιονδήποτε λόγο

νερό μεγαλύτερης πυκνότητας πάνω από νερό μικρότερης πυκνότητας, τότε θα υπάρξει
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“αναταραχή” (αναστροφή) στην υδάτινη στήλη ώστε το σύστημα να επανέλθει στην

κανονική κατάσταση ισορροπίας, όπως υπαγορεύει ο νόμος της βαρύτητας.

Αν για παράδειγμα στην υδάτινη στήλη η πυκνότητα του νερού αυξάνεται με το

βάθος (Εικ. 1.3.15) και αν υποθέσουμε ότι: (α) ένας μοναδιαίος όγκος νερού πυκνότητας ρ0

μετατοπισθεί από βάθος Ζ0 σε βάθος -Z1, χωρίς να λάβει χώρα καμία μίξη με το περιβάλλον

και (β) στη νέα θέση (-Z1) το περιβάλλον νερό έχει πυκνότητα ρ1 όπου ρ0>ρ1, τότε ο όγκος

νερού θα μετακινηθεί προς τα κάτω για να επανέλθει στην αρχική του θέση, σύμφωνα με την

αρχή του Αρχιμήδη, με μια επιτάχυνση επαναφοράς (w), η οποία για τον μοναδιαίο όγκο

νερού δίνεται από την εξίσωση:
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Εικ. 1.3.15. Μεταβολή της ισορροπίας μιας μάζας νερού αν μετατοπισθεί μέσα στην υδάτινη

στήλη, της οποίας η πυκνότητα αυξάνεται με το βάθος.

Αν ρ0-ρ1>0, τότε ο όγκος νερού που θα μετατοπισθεί από τη θέση Z0 που βρίσκεται σε

μία άλλη θέση –Z1 θα επανέλθει στην αρχική του θέση και επομένως η υδάτινη στήλη λέγεται

ότι βρίσκεται σε “ευσταθή” ισορροπία. Αν ρ0-ρ1<0 τότε ο όγκος νερού που θα μετατοπισθεί

από τη θέση που βρίσκεται σε άλλη θέση δεν θα μπορεί να επανέλθει στην αρχική του θέση

και η υδάτινη στήλη λέγεται ότι βρίσκεται σε “ασταθή” ισορροπία. Αν ρ1-ρ0=0 τότε ο όγκος
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νερού παραμένει σε οποιαδήποτε θέση μετατοπισθεί, οπότε η ισορροπία λέγεται “ουδέτερη”

ισορροπία.

Με βάση τα ανωτέρω η σταθερότητα ενός όγκου νερού στην υδάτινη στήλη εξαρτάται

από το ρυθμό μεταβολής της πυκνότητας με το βάθος (πυκνοβαθμίδα) και δίνεται από τον

τύπο:

z
ρ

ρ
1-E




όπου: ρ η πυκνότητα και

z ή κατακόρυφη μετακίνηση.

Από την εξίσωση αυτή φαίνεται ότι όσο πιο μεγάλη είναι η πυκνοβαθμίδα τόσο πιο

μεγάλη προσπάθεια ή ενέργεια απαιτείται για να μετατοπισθεί ο όγκος νερού από τη θέση

που βρίσκεται. Το Ε ονομάζεται “συντελεστής ευστάθειας”. Αν:

 Ε>0 τότε η υδάτινη στήλη είναι ευσταθής.

 Ε<0 τότε η υδάτινη στήλη είναι ασταθής.

 Ε=0 τότε η υδάτινη στήλη βρίσκεται σε ουδέτερη ισορροπία.

Ο πιο πάνω τύπος ισχύει όταν το θαλασσινό νερό θεωρείται ως ασυμπίεστο. Σε

περίπτωση όπου το νερό θεωρηθεί ως συμπιεστό, τότε η ευστάθεια δίνεται από τον τύπο:









 2c

g
ζ
ρ

ρ
1-E




όπου c: η ταχύτητα του ήχου στο νερό και

ρ: η επιτόπια πυκνότητα.

Ένας άλλος τρόπος υπολογισμού της ευστάθειας της υδάτινης στήλης είναι η

λεγόμενη Συχνότητα Brunt - Vaisala (N), η οποία εκφράζει τη συχνότητα ταλάντωσης ενός

όγκου νερού που θα μετατοπισθεί από την αρχική του θέση, γύρω από τη θέση αυτή. Η

συχνότητα Brunt - Vaisala (N) δίνεται από την εξίσωση:
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ρ
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Δεδομένου ότι
Τ
π2

Τ
1π2fπ2N  προκύπτει ότι όσο πιο μεγάλη είναι η

πυκνοβαθμίδα τόσο πιο μικρή είναι η περίοδος (Τ) ταλάντωσης ενός όγκου νερού που

μετατοπίζεται από τη θέση του στην υδάτινη στήλη.

Στο επιφανειακό στρώμα όπου το νερό είναι καλά αναμεμιγμένο η περίοδος Τ

κυμαίνεται μεταξύ 2 και 4 ώρες, ενώ πολλές φορές παρατηρείται αστάθεια.
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Στο στρώμα του πυκνοκλινούς που επικρατεί έντονη στρωμάτωση η περίοδος

κυμαίνεται από 10 έως 30min. Στη ζώνη του πυκνοκλινούς επομένως απαιτείται μεγάλη

ενέργεια για τη μετατόπιση ενός διακριτού όγκου νερού μέσω αυτού, το οποίο σημαίνει ότι

το πυκνοκλινές εμποδίζει την κατακόρυφη μεταφορά των θαλασσίων μαζών και κατά

συνέπεια την ανάμιξη των φυσικοχημικών παραμέτρων τους, όπως αλατότητα, θρεπτικά

άλατα και οξυγόνο. Η ελάττωση της ανάμιξης στη ζώνη του πυκνοκλινούς έχει συνέπειες και

στη διασπορά των ρύπων. Έτσι για παράδειγμα, ρύποι που αποβάλλονται στην επιφάνεια

παγιδεύονται στο επιφανειακό στρώμα πάνω από το πυκνοκλινές. Η διασπορά των ρύπων

περιορίζεται επομένως σε μικρότερο όγκο νερού με αποτέλεσμα οι ρύποι να βρίσκονται σε

υψηλές συγκεντρώσεις.

Στο βαθύ νερό όπου δεν υπάρχουν έντονες μεταβολές της πυκνότητας η περίοδος

είναι της τάξης των 2-5 ωρών.

1.3.5. ΣΤΡΩΜΑΤΟΠΟΙΗΣΗ

Η κατανομή της θερμοκρασίας / αλατότητας και πυκνότητας με το βάθος κατά μήκος

ενός μεσημβρινού οδηγεί στο διαχωρισμό των ωκεανών σε τρία στρώματα (Εικ. 1.3.16): α)

το επιφανειακό στρώμα, β) το στρώμα του πυκνοκλινούς και γ) το βαθύ στρώμα.

Εικ. 1.3.16. Απλουστευμένη τομή κατά μήκος ενός μεσημβρινού, που δείχνει τη

στρωματοποίηση της υδάτινης στήλης με το βάθος.

Το επιφανειακό στρώμα έχει μέσο πάχος περίπου 100m έως 200m και συνιστά το 2%

του νερού των ωκεανών σε όγκο. Το στρώμα αυτό παρουσιάζει, όπως έχει ήδη λεχθεί,

έντονες εποχιακές διακυμάνσεις, καθώς βρίσκεται σε συνεχή επαφή με την ατμόσφαιρα. Το

φως διεισδύει σε όλο το πάχος αυτού του στρώματος και αποτελεί το κατ’ εξοχήν στρώμα
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του νερού που λαμβάνει χώρα η φωτοσύνθεση εφόσον υπάρχουν επαρκείς ποσότητες

θρεπτικών ουσιών.

Το στρώμα του πυκνοκλινούς έχει μέσο πάχος 700-800m και συνιστά το 18% του

νερού των ωκεανών σε όγκο. Το στρώμα του πυκνοκλινούς περιορίζεται στα μικρά και μέσα

γεωγραφικά πλάτη και απουσιάζει από τα μεγάλα πλάτη.

Το βαθύ στρώμα (deep layer) συνιστά το 80% του νερού των ωκεανών σε όγκο.

Ο βαθμός στρωματοποίησης της υδάτινης στήλης υπολογίζεται είτε με τη χρήση του

διαγράμματος T/S, είτε υπολογίζοντας το συντελεστή ευστάθειας (Ε) ή τη συχνότητα Brunt -

Vaisala (N). Η Εικ. 1.3.17 απεικονίζει ένα διάγραμμα T/S όπου είναι σχεδιασμένες οι

ισόπυκνες. Στο διάγραμμα αυτό έχουν προβληθεί όλα τα ζεύγη θερμοκρασίας και αλατότητας

με τα αντίστοιχα βάθη που έχουν γίνει οι μετρήσεις για ένα υδρογραφικό σταθμό. Η θέση της

καμπύλης T/S σε σχέση με τις ισόπυκνες καθορίζει την κατάσταση σταθερότητας της

υδάτινης στήλης. Αν η πυκνότητα σt αυξάνεται μεταξύ διαδοχικών σημείων που

αντιπροσωπεύουν αύξηση του βάθους, όπως το τμήμα της καμπύλης "Α", τότε η κατάσταση

ισορροπίας είναι ευσταθής γι’ αυτό το τμήμα της υδάτινης στήλης. Αν η πυκνότητα

ελαττώνεται μεταξύ δύο σημείων που αντιπροσωπεύουν αύξηση του βάθους, όπως το τμήμα

"Β" της καμπύλης, τότε η ισορροπία είναι ασταθής. Αν η πυκνότητα παραμένει σταθερή με

το βάθος αυξανόμενο, όπως το τμήμα Γ της καμπύλης, τότε η ισορροπία είναι ουδέτερη.

Πρέπει να προσέξει κανείς ότι όσο μεγαλώνει η γωνία μεταξύ των ισόπυκνων και της

καμπύλης T/S, τόσο αυξάνεται η ευστάθεια της ισορροπίας, δηλαδή όταν η καμπύλη τέμνει

τις ισόπυκνες υπό μικρή γωνία τότε η ευστάθεια είναι μικρή, ενώ όταν η καμπύλη τέμνει τις

ισόπυκνες σχεδόν κάθετα τότε η ευστάθεια είναι μεγάλη. Στα διαγράμματα T/S η κλίμακα

του βάθους δεν είναι γραμμική κατά μήκος της καμπύλης T/S.

Ένας άλλος τρόπος ελέγχου της κατάστασης ισορροπίας της υδάτινης στήλης είναι,

όπως έχει ήδη αναφερθεί, ο συντελεστής ευστάθειας (Ε). Η Εικ. 1.3.18 δείχνει τη μεταβολή

του συντελεστή ευστάθειας (Ε) με το βάθος σε ένα κατακόρυφο σταθμό στον Ατλαντικό,

φαίνεται ότι η στρωματοποίηση μεταβάλλεται συνεχώς με το βάθος από ευσταθή (Ε>0) σε

ασταθή (Ε<0).
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Εικ. 1.3.17. Διάγραμμα T/S στο οποίο φαίνεται η κατάσταση ισορροπίας των θαλασσίων

μαζών σε έναν υδρογραφικό σταθμό.

Εικ. 1.3.18. Η ευστάθεια (Ε) της υδάτινης στήλης σε έναν υδρογραφικό σταθμό στον

Ατλαντικό Ωκεανό (553 Β, 4446 Δ), ο οποίος παρουσιάζει ευσταθή και ασταθή ισορροπία

με το βάθος.

1.3.6. ΓΕΝΙΚΗ ΚΥΚΛΟΦΟΡΙΑ ΤΩΝ ΝΕΡΩΝ ΣΤΟΥΣ ΩΚΕΑΝΟΥΣ

Το θαλασσινό νερό βρίσκεται σε μια συνεχή οριζόντια και κατακόρυφη κίνηση. Η

κίνηση αυτή του θαλασσινού νερού μπορεί να είναι συνεχής / ασυνεχής, περιοδική /

απεριοδική κι έχει ως αποτέλεσμα τη δημιουργία μεγάλης ή μικρής κλίμακας θαλασσίων

ρευμάτων.

Τα θαλάσσια ρεύματα διακρίνονται σε τέσσερις κύριες κατηγορίες, ανάλογα με το

αίτιο που είναι υπεύθυνο για το σχηματισμό τους. Οι κατηγορίες των θαλασσίων ρευμάτων

είναι: α) τα ανεμογενή ρεύματα που προκαλούνται από τον άνεμο, β) τα ρεύματα πυκνότητας

που προκαλούνται από τις διαφορές πυκνότητας στο θαλασσινό νερό, γ) τα παλιρροιακά

ρεύματα που προκαλούνται από την έλξη κυρίως του ηλίου και σελήνης και δευτερευόντως

ισόπυκνες
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από τα άλλα ουράνια σώματα και δ) τα κυματογενή ρεύματα που προκαλούνται από τα

κύματα.

Τα ρεύματα που παρατηρούνται στους ωκεανούς είναι αποτέλεσμα της συνισταμένης

κίνησης του θαλασσινού νερού που προκύπτει από την επίδραση σ’ αυτό του συνόλου των

προαναφερθέντων αιτιών. Πλην όμως η επιστημονική παρατήρηση έχει δείξει ότι η κίνηση

του θαλασσινού νερού αντανακλά το κύριο αίτιο που την προκαλεί. Παρακάτω θα

εξετάσουμε τα ρεύματα στους ωκεανούς, λαμβάνοντας υπόψη μόνο τη δράση του κύριου

αίτιου που τα προκαλεί. Επιπλέον, η στρωματοποίηση της υδάτινης στήλης μας επιτρέπει να

θεωρήσουμε ότι ο ωκεανός αποτελείται από δύο στρώματα: το “επιφανειακό στρώμα” και

το “βαθύ στρώμα” και να μελετήσουμε για ευκολία τα θαλάσσια ρεύματα χωριστά στο

καθένα.

Τα κύρια ρεύματα που παρατηρούνται στο επιφανειακό στρώμα εξαρτώνται ως επί το

πλείστον από τον άνεμο, ενώ στο βαθύ στρώμα εξαρτώνται από τις διαφορές πυκνότητας στο

χώρο, οι οποίες εξαρτώνται με τη σειρά τους από τη θερμοκρασία και αλατότητα και

επομένως η κυκλοφορία αυτή ονομάζεται “θερμο-αλατική κυκλοφορία”.

Τα επιφανειακά ανεμογενή ρεύματα επηρεάζουν το 10% του όγκου του θαλασσινού

νερού, ενώ η θερμο-αλατική κυκλοφορία επηρεάζει το 90% του όγκου του θαλασσινού

νερού.

ΕΠΙΦΑΝΕΙΑΚΗ ΚΥΚΛΟΦΟΡΙΑ

Στο επιφανειακό στρώμα η παγκόσμια (μεγάλης κλίμακας) κυκλοφορία νερών στους

ωκεανούς χαρακτηρίζεται από κυκλοτερή σχήματα ή γύρους (gyres) (Εικ. 1.3.19). Η

κυκλοφορία αυτή των επιφανειακών νερών είναι αποτέλεσμα του παγκόσμιου συστήματος

κυκλοφορίας των ανέμων (Εικ. 1.3.20) και της παρουσίας των ηπείρων και των ωκεανών

πάνω στον πλανήτη μας.

Η δημιουργία των ρευμάτων αυτών οφείλεται:

α) στη διατμητική τάση που εξασκεί ο άνεμος που πνέει πάνω στην επιφάνεια της θάλασσας

κι έχει ως αποτέλεσμα να συμπαρασύρει τα επιφανειακά νερά προς την ίδια κατεύθυνση

και

β) στη δύναμη Coriolis που επιδρά κάθετα στη διεύθυνση της κινούμενης μάζας και την

εκτρέπει συνεπώς από την πορεία της, προς τα δεξιά στο βόρειο ημισφαίριο και προς τα

αριστερά στο νότιο.
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Εικ. 1.3.19. Η ανεμογενής κυκλοφορία των επιφανειακών ρευμάτων στους ωκεανούς. Επίσης

παρουσιάζονται οι θέσεις των ζωνών απόκλισης και σύγκλισης του θαλασσινού νερού.

Εικ. 1.3.20. Παγκόσμιο Σύστημα Ανέμων σε μια περιστρεφόμενη Γη χωρίς ανάγλυφο

(αριστερά) και σχηματική παράσταση των επιφανειακών ρευμάτων στον Ατλαντικό Ωκεανό.

Στο Ν. Ατλαντικό γύρω από τον πόλο δε σχηματίζεται κυκλοτερές ρεύμα, καθώς η Αφρική

δεν εκτείνεται μέχρι το Νότιο πόλο ώστε να αποτελεί εμπόδιο στην κίνηση των ρευμάτων.

Όταν ο άνεμος πνέει πάνω από την επιφάνεια της θάλασσας θέτει σε κίνηση τα

επιφανειακά νερά, τα οποία κινούνται με την ίδια κατεύθυνση με τον άνεμο. Η ταχύτητα του
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επιφανειακού νερού είναι περίπου το 1-3% της ταχύτητας του ανέμου. Η σχέση αυτή της

ταχύτητας μεταξύ του ανέμου και των επιφανειακών νερών είναι απλουστευμένη γιατί η

μεταφορά ενέργειας από τον άνεμο στη θάλασσα συνιστά πολυσύνθετη διαδικασία (βλ.

Ε.Α.Π. …….).

Η κίνηση των επιφανειακών νερών μεταδίδεται και στα βαθύτερα στρώματα λόγω της

συνεκτικότητας (ιξώδες) του νερού, με την ταχύτητα κίνησης του νερού σε κάθε στρώμα

ελαττούμενη με το βάθος. Μπορεί να θεωρήσουμε επομένως ότι έχουμε επάλληλα στρώματα

νερού, τα οποία κινούνται με ταχύτητα ελαττούμενη προς τα κάτω (Εικ. 1.3.21). Αν σε κάθε

στρώμα νερού που κινείται επενεργεί η δύναμη Coriolis, τότε η διεύθυνση κίνησης κάθε

στρώματος θα είναι προς τα δεξιά της διεύθυνσης κίνησης του υπερκείμενου στρώματος (στο

Βόρειο ημισφαίριο). Με αυτόν τον τρόπο η μεταβολή διεύθυνσης κίνησης κάθε στρώματος

σχηματίζει ένα σπειροειδές που ονομάζεται “Σπειροειδές του Ekman” (Εικ. 1.3.21). Η

κίνηση αυτή του θαλασσινού νερού που προκαλείται από τη διατμητική τάση που εξασκεί ο

άνεμος στην επιφάνεια της θάλασσας μεταδίδεται περίπου μέχρι ένα βάθος 100m και είναι

περίπου το 4% της ταχύτητας στην επιφάνεια. Η κατεύθυνση μεταφοράς του συνόλου της

μάζας του νερού που βρίσκεται στο επιφανειακό αυτό στρώμα πάχους περίπου 100m (που

ονομάζεται στρώμα Ekman) είναι κάθετη και προς τα δεξιά της διεύθυνσης με την οποία

πνέει ο άνεμος (στο Βόρειο ημισφαίριο) (Εικ. 1.3.21).

Εικ. 1.3.21. Το σπειροειδές του Ekman: μεταβολή της διεύθυνσης ροής των ρευμάτων που

προκαλούνται από τον άνεμο, λόγω της επίδρασης της δύναμης Coriolis με το βάθος για το:

(α, β) Βόρειο και (γ) Νότιο ημισφαίριο.

(α)

(β)

(γ)
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Λαμβάνοντας υπόψη τις διευθύνσεις των ανέμων που πνέουν πάνω από τον

Ατλαντικό ωκεανό και τις διευθύνσεις μεταφοράς του θαλασσινού νερού στο στρώμα Ekman

(Εικ. 1.3.22), προκύπτει ότι στα γεωγραφικά πλάτη 30Β και 30Ν αναμένονται να

δημιουργούνται ζώνες σύγκλισης (convergence), ενώ στον Ισημερινό και στα πλάτη 60Β και

60Ν δημιουργούνται ζώνες απόκλισης (divergence) θαλασσινού νερού με αποτέλεσμα να

δημιουργούνται εξάρσεις και κοιλώματα (Εικ. 1.3.22). Η δημιουργία εξάρσεων και

κοιλωμάτων στην επιφάνεια των θαλασσών έχει ως αποτέλεσμα τη δημιουργία

δευτερευόντων ρευμάτων. Τα ρεύματα αυτά είναι αποτέλεσμα της κίνησης των μαζών από

την κορυφή των εξάρσεων προς τα κοιλώματα, κάτω από την επίδραση της βαρύτητας. Από

τη στιγμή που η μάζα του νερού αρχίζει να κινείται από την κορυφή της έξαρσης προς τα

κατάντη, αρχίζει η επίδραση της δύναμης Coriolis πάνω στην κινούμενη μάζα, η οποία την

εκτρέπει προς τα δεξιά (Εικ. 1.3.23). Όσο επιταχύνεται η μάζα λόγω της επίδρασης της

βαρύτητας, τόσο αυξάνεται και η δύναμη Coriolis, η οποία εκτρέπει τη μάζα του νερού

συνεχώς από την πορεία της. Σε μια δεδομένη στιγμή η δύναμη της βαρύτητας

εξισορροπείται από τη δύναμη Coriolis (γίνονται ίσες και αντίθετες), οπότε η μάζα του νερού

συνεχίζει να κινείται πλέον παράλληλα προς τις ισοϋψείς των εξάρσεων (Εικ. 1.3.23). Η

κίνηση της μάζας του νερού παράλληλα προς τις ισοϋψείς των εξάρσεων δημιουργεί τα

προαναφερθέντα κυκλοτερή ρεύματα, τα οποία αναφέρονται επίσης ως γεωστροφικά

ρεύματα. Τα πλέον γνωστά γεωστροφικά ρεύματα είναι το Ρεύμα του Κόλπου (Gulf Stream)

και το Ρεύμα Kurashio στο Β. Ατλαντικό και Β. Ειρηνικό ωκεανό αντίστοιχα (Εικ. 1.3.19).

Τα γεωστροφικά αυτά ρεύματα είναι εντονότερα και καλύτερα διαμορφωμένα στα δυτικά

τμήματα των ωκεανών (Εικ. 1.3.24), ενώ είναι ασθενέστερα και λιγότερο διαμορφωμένα στα

ανατολικά τμήματα των ωκεανών. Τα ανατολικά τμήματα των γεωστροφικών αυτών

ρευμάτων είναι γνωστά ως Ρεύμα των Καναρίων και Ρεύμα της Καλιφόρνια αντίστοιχα.

Το ρεύμα του Κόλπου στα δυτικά έχει μέση ταχύτητα 1.2m/sec (4km/h), ένα βάθος

που φθάνει τα 2000m κι ένα εύρος 70km. Αντίστοιχα, το ρεύμα των Καναρίων έχει μέση

ταχύτητα 0.6m/sec (2.1 km/h), ένα βάθος περίπου 500m κι ένα μέσο εύρος 800km. Οι

ποσότητες νερού που μεταφέρει το ρεύμα του Κόλπου προς τα βόρεια στο δυτικό τμήμα των

ωκεανών είναι μεταξύ 26 και 55106m3/sec, ενώ προς τα νότια στο ανατολικό τμήμα είναι

περίπου 10 - 15106m3/sec (Εικ. 1.3.24).
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Εικ. 1.3.22. Σχηματική παράσταση της δημιουργίας εξάρσεων και κοιλωμάτων στον

Ατλαντικό Ωκεανό λόγω των ανέμων που πνέουν πάνω από τη Γη και της μεταφοράς των

επιφανειακών νερών (μεταφορά Ekman) κάθετα στην διεύθυνση πνοής των.

Εικ. 1.3.23. Σχηματική παράσταση της δημιουργίας κυκλοτερών ρευμάτων που κινούνται

παράλληλα προς τις ισοϋψείς μιας ημισφαιρικής έξαρσης.
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Εικ. 1.3.24. Το ρεύμα του Κόλπου (GS) και των Καναρίων (CC) στο βόρειο Ατλαντικό

Ωκεανό. Η θάλασσα των Σαργασσών συνιστά την ασύμμετρη ημισφαιρική έξαρση στα

δυτικά της οποίας το ισχυρό ρεύμα του Κόλπου μεταφέρει περίπου 26 -55106m3/sec νερού,

ενώ στα ανατολικά της ρέει το ρεύμα των Καναρίων, το οποίο μεταφέρει 10 - 15106m3/sec

νερού.

Η ασυμμετρία που παρατηρείται στα γεωστροφικά ρεύματα έχει σχέση με την

ασυμμετρία στο σχήμα που παρουσιάζουν οι εξάρσεις (Εικ. 1.3.25). Η ασυμμετρία των

εξάρσεων γενικά οφείλεται στη δύναμη Coriolis και στην πλανητική στροβιλότητα (planetary

vorticity). Η εξήγηση των φαινομένων αυτών είναι πέρα από τους στόχους του παρόντος

κειμένου.
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Εικ. 1.3.25. Σχηματική παράσταση της ασύμμετρης έξαρσης της θάλασσας των Σαργασσών.

Η υψομετρική διαφορά μεταξύ της κορυφής της έξαρσης και της περιφέρειάς της στις ακτές

είναι περίπου 1.5m.

ΘΕΡΜΟ-ΑΛΑΤΙΚΗ ΚΥΚΛΟΦΟΡΙΑ

Η θερμο-αλατική κυκλοφορία στους ωκεανούς είναι αποτέλεσμα της ύπαρξης

διακυμάνσεων της πυκνότητας στον θαλάσσιο χώρο. Η ύπαρξη διαφορών στις πυκνότητες

στην υδάτινη στήλη οδηγεί τις μάζες του θαλασσινού νερού να βυθίζονται ή να αναδύονται,

μέχρι να βρεθούν σε ισορροπία με τις περιβάλλουσες θαλάσσιες μάζες, καθώς επίσης και να

κινούνται οριζόντια στο χώρο ισορροπίας τους ανάλογα με την επικρατούσα πιεσοβαθμίδα

(βλ. ΕΑΠ……….).

Η κατανομή της θερμοκρασίας, αλατότητας και πυκνότητας σε ένα κατακόρυφο

επίπεδο κατά μήκος ενός μεσημβρινού στον Ατλαντικό ωκεανό (Εικ. 1.3.7, 1.3.12, 1.3.14)

δείχνει ότι διεργασίες σαν τις προαναφερθείσες λαμβάνουν χώρα στον Ατλαντικό ωκεανό.

Οι επιφανειακές θαλάσσιες μάζες γύρω από τον Βόρειο και Νότιο πόλο του

Ατλαντικού ωκεανού χαρακτηρίζονται από πολύ χαμηλές θερμοκρασίες, με αποτέλεσμα να

έχουν μεγάλη πυκνότητα. Ιδιαίτερα οι επιφανειακές μάζες στο νότιο πόλο το χειμώνα

χαρακτηρίζονται επιπλέον από υψηλή αλατότητα, καθώς κατά τη διάρκεια του σχηματισμού

των πάγων το αλάτι του θαλασσινού νερού που γίνεται πάγος αποβάλλεται και δεν περιέχεται

στον πάγο, με αποτέλεσμα να αυξάνεται η αλατότητα του περιβάλλοντος θαλασσινού νερού.

Κατ’ αυτόν τον τρόπο το επιφανειακό θαλασσινό νερό στο νότιο πόλο είναι πυκνότερο από

αυτό στο βόρειο. Οι επιφανειακές αυτές θαλάσσιες μάζες, που ονομάζονται Ανταρκτικό

Πυθμαίο Νερό και Βόρειο Ατλαντικό Βαθύ Νερό, λόγω της μεγάλης πυκνότητας

βυθίζονται και ακολουθούν το ανάγλυφο του πυθμένα (Εικ. 1.3.26). Η θαλάσσια μάζα του

Ανταρκτικού Πυθμαίου Νερού καθώς βυθίζεται ακολουθεί το ανάγλυφο του πυθμένα και

κινείται προς τα βόρεια, φθάνοντας μέχρι το βόρειο γεωγραφικό πλάτος των 30. Η θαλάσσια

μάζα του Βορείου Ατλαντικού Βαθιού Νερού καθώς βυθίζεται ακολουθεί το ανάγλυφο του

πυθμένα, κινείται προς τα νότια και όταν συναντήσει τη μάζα του Ανταρκτικού Πυθμαίου

Νερού, λόγω της μικρότερης πυκνότητας, ανεβαίνει από πάνω και συνεχίζει να κινείται

νότια, μέχρι το νότιο γεωγραφικό πλάτος των 60, οπότε ανέρχεται στην επιφάνεια κατά

μήκος της Ανταρκτικής Απόκλισης (Εικ. 1.3.26).
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Εικ. 1.3.26. Σχηματική αναπαράσταση της θερμο-αλατικής κυκλοφορίας κατά μήκος ενός
μεσημβρινού στον Ατλαντικό Ωκεανό.

Στα μέσα γεωγραφικά πλάτη στο Βόρειο και Νότιο Ατλαντικό ωκεανό οι

επικρατούσες θερμοκρασίες και αλατότητες στην επιφάνεια προσδίδουν στα επιφανειακά

νερά πυκνότητες που τους επιτρέπει να βυθίζονται. Στο Ν. Ατλαντικό ωκεανό κατά μήκος της

ζώνης της Ανταρκτικής Σύγκλισης (γεωγραφικό πλάτος 60) νερό χαμηλής θερμοκρασίας και

λόγω της πυκνότητας που έχει, βυθίζεται μέχρι να φθάσει πάνω από το Βόρειο Ατλαντικό

Βαθύ Νερό. Το θαλάσσιο αυτό νερό, το οποίο ονομάζεται Ανταρκτικό Ενδιάμεσο Νερό,

κινείται προς τα βόρεια πάνω από το Βόρειο Ατλαντικό Βαθύ Νερό λόγω της χαμηλότερης

πυκνότητάς του. Ακόμη πλησιέστερα προς τον Ισημερινό, στο γεωγραφικό πλάτος 30, κατά

μήκος της ζώνης της Υποτροπικής Σύγκλισης (Εικ. 1.3.19), επιφανειακό νερό βυθίζεται και

κινείται πάνω από το Ανταρκτικό Ενδιάμεσο Νερό. Αντίστοιχα, στο Β. Ατλαντικό, κατά

μήκος της ζώνης Αρκτικής Σύγκλισης, στην περιοχή της θάλασσας του Labrador έχουμε

βύθιση επιφανειακού νερού με παρόμοια χαρακτηριστικά με το Ανταρκτικό Ενδιάμεσο Νερό,

το οποίο κινείται προς τα νότια πάνω από το Βόρειο Ατλαντικό Βαθύ Νερό.

1.3.7. ΤΟ ΦΩΣ ΣΤΟΥΣ ΩΚΕΑΝΟΥΣ

ΔΙΑΔΟΣΗ ΤΟΥ ΦΩΤΟΣ ΣΤΟ ΘΑΛΑΣΣΙΝΟ ΝΕΡΟ

Το φως αποτελεί το ορατό φάσμα της ηλεκτρομαγνητικής ακτινοβολίας που εκπέμπει

ο ήλιος, το οποίο συνίσταται από βραχέα μήκη κύματος με εύρος από 0.4μm (ιώδες) έως 0.8
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μm (ερυθρό) (Εικ. 1.3.27). Το φως μεταδίδεται στο θαλασσινό νερό με ταχύτητα περίπου

2.2108m/sec που είναι μικρότερη από αυτήν που μεταδίδεται στο κενό (3108m/sec). Το

φως εισερχόμενο στο θαλασσινό νερό εξασθενεί με το βάθος. Ο ρυθμός εξασθένησης του

φωτός με το βάθος (z) δίνεται από τον τύπο:

Ι = Ι0e-κz

όπου: Ι η ένταση του φωτός σε βάθος z,

Ι0 η ένταση του φωτός που διέρχεται κάθετα στην επιφάνεια της θάλασσας,

κ ο συντελεστής εξασθένησης, ο οποίος εκφράζεται σε m-1 και

e η βάση του φυσικού λογάριθμου.

Η εξασθένηση της έντασης της φωτεινής δέσμης εξαρτάται από την απορρόφηση

(absorption) και τη σκέδαση (scattering) της ενέργειάς της.

Η απορρόφηση της έντασης της ενέργειας οφείλεται στη μετατροπή της σε άλλες

μορφές ενέργειας, όπως θερμική ή χημική ενέργεια (φωτοσύνθεση). Η απορρόφηση της

ενέργειας της φωτεινής δέσμης γίνεται από: (α) τα ίδια τα μόρια του νερού, (β) τα οργανικά

και ανόργανα αιωρούμενα υλικά, (γ) τις διαλυμένες οργανικές ουσίες και (δ) το

φυτοπλαγκτόν το οποίο χρησιμοποιεί τη φωτεινή ενέργεια για φωτοσύνθεση.

Η σκέδαση της φωτεινής δέσμης συνίσταται στην εκτροπή των ακτίνων από τη

διεύθυνση μετάδοσής της λόγω ανάκλασης και περίθλασής τους στα παρεμβαλλόμενα

αιωρούμενα σωματίδια στο θαλασσινό νερό, αλλά και στα ίδια τα μόρια του θαλασσινού

νερού.

Η εξασθένηση που υφίσταται το ηλιακό φως καθώς διέρχεται την υδάτινη στήλη

οφείλεται κυρίως στη σκέδαση και λιγότερο στην απορρόφηση.

 Ως ένταση (Ι) ορίζεται η ενέργεια που περνά κάθετα στη μονάδα επιφάνειας, στη μονάδα του χρόνου. Η
ένταση (Ι) του φωτός είναι ανάλογη του τετραγώνου του πλάτους του κύματος.
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Εικ. 1.3.27. (α) Σχηματική παράσταση της φασματικής κατανομής της ηλιακής ενέργειας

στην επιφάνεια των ωκεανών, 0.1, 1, 10 και 100m κάτω από αυτή.

(β) Ποσοστιαία κατανομή της συνολικής ενέργειας και της ενέργειας του ορατού

φάσματος με το βάθος.

Ο συντελεστής εξασθένησης (κ) στο θαλασσινό νερό έχει διαφορετικές τιμές για τα

διάφορα μήκη κύματος (Εικ. 1.3.28), ενώ επιπλέον εξαρτάται από το θαλασσινό νερό,

ανάλογα με την ποσότητα και τη φύση των αιωρούμενων υλικών, αλλά και τη χημική

σύσταση των διαλυμένων ουσιών σ’ αυτό (Εικ. 1.3.28).

Εικ. 1.3.28. Φασματική κατανομή του συντελεστή εξασθένησης του φωτός σε διαυγή νερά
των ωκεανών και σε παράκτια νερά μεγάλης θολερότητας.

(α) (β)
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Ο Πίνακας 1.3.3 δίνει τα βάθη του νερού που διεισδύει μια μονοχρωματική δέσμη

φωτός (κυανό) για διαφορετικές τιμές του συντελεστή εξασθένησης (κ) σε ποσοστό της

έντασης (Ι0) που εισέρχεται στην επιφάνεια της θάλασσας. Ο συντελεστής εξασθένησης 0.02

m-1 αντιστοιχεί σε νερά υψηλής διαύγειας που σχετίζονται με ωκεάνια νερά με σχεδόν

καθόλου αιωρούμενα υλικά, ενώ ο συντελεστής εξασθένησης 0.2 m-1 και 2 m-1 αντιστοιχούν

σε μέτριας διαύγειας νερά και μεγάλης θολερότητας (παράκτια ύδατα) αντίστοιχα.

Στο φάσμα του κυανού (0.45μm) το φως έχει τον μικρότερο συντελεστή εξασθένησης

στο υψηλής διαύγειας νερό (Εικ. 1.3.28) και διεισδύει περισσότερο στην υδάτινη στήλη.

Έτσι, σε βάθος 50m κάτω από την επιφάνεια φθάνει το 37% της αρχικής έντασης. Στο φάσμα

του ιώδους και του ερυθρού ο συντελεστής εξασθένησης είναι μεγάλος με αποτέλεσμα το

ιώδες και το ερυθρό να μην φθάνει μέχρι το βάθος των50m κάτω από την επιφάνεια, ενώ σε

βάθος 10m κάτω από την επιφάνεια φθάνει περίπου το 5% του ερυθρού και το 50% του

ιώδους. Γι’ αυτό το λόγο η λήψη φωτογραφιών με φυσικό φως στην υδάτινη στήλη σε βάθος

20 ή 30m είναι σαν να έχει ληφθεί με μονοχρωματικό κυανο-πράσινο φως. Για το λόγο αυτό,

αντικείμενα που φωτογραφίζονται σε βάθη μεγαλύτερα των 30 και 40m παρουσιάζονται ως

επί το πλείστον σκοτεινόχρωμα. Είναι γνωστό ότι το χρώμα των αντικειμένων που βλέπουμε

οφείλεται στο γεγονός ότι το αντικείμενο απορροφά όλα τα χρώματα του ορατού φάσματος

εκτός από εκείνο που έχει, το οποίο το ανακλά. Το αίμα έχει ερυθρό χρώμα γιατί οι

χρωστικές ουσίες που περιέχει απορροφούν όλα τα χρώματα του ορατού φάσματος, εκτός του

ερυθρού, που το ανακλούν. Κατ’ αυτόν τον τρόπο όταν ένας δύτης έχει καταδυθεί σε βάθος

30m, το αίμα που θα χυθεί αν κοπεί δεν θα είναι ερυθρόχρωμο, αλλά σκοτεινόχρωμο, καθώς

σ’ αυτό το βάθος έχει απορροφηθεί το ερυθρό χρώμα του ορατού φάσματος και επομένως δεν

υπάρχει για να ανακλαστεί από τις χρωστικές του αίματος.

Πίνακας 1.3.3.

Βάθος

z (m)

Συντελεστής εξασθένησης κ (m-1)

0.02 0.2 2

0 Ι0=100 100 100

1 98 82 14

2 96 67 2

10 82 14 0

50 37 0 0

100 14 0 0
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Η φωτιζόμενη ζώνη στην υδάτινη στήλη όπου η ένταση του φωτός είναι αρκετή για

τη φωτοσύνθεση ονομάζεται ευφωτική ζώνη (euphotic zone). Όσο υψηλότερη είναι η

διαύγεια του θαλασσινού νερού, τόσο μεγαλύτερο το πάχος της ευφωτικής ζώνης (Εικ.

1.3.29). Η ευφωτική ζώνη στα υψηλής διαύγειας νερά των ωκεανών φθάνει μέχρι τα 200m

από την επιφάνεια, ενώ στα χαμηλής διαύγειας νερά της υφαλοκρηπίδας είναι 80m και κοντά

στις ακτές ελαττώνεται ακόμα πιο πολύ και περιορίζεται στα 15m. Κάτω από την ευφωτική

ζώνη βρίσκεται η αφωτική ζώνη (aphotic zone), όπου η ένταση του φωτός είναι πολύ μικρή

για να λάβει χώρα  φωτοσύνθεση. Η πραγματική αφωτική ζώνη που δεν φθάνει η φωτεινή

ακτινοβολία αρχίζει από το βάθος των 1,000m.

Εικ. 1.3.29. Διάγραμμα το οποίο δείχνει τη σχέση μεταξύ έντασης φωτός και βάθους. Η
οριζόντια κλίμακα της έντασης φωτός είναι λογαριθμική.

ΤΑ ΧΡΩΜΑΤΑ ΤΗΣ ΘΑΛΑΣΣΑΣ
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Τα χρώματα που αποκτά η θάλασσα κυμαίνονται από βαθύ κυανό, κυανο-πράσινο,

πράσινο, κιτρινο-πράσινο έως κιτρινό-φαιο. Η απόκτηση των προαναφερθέντων

χρωματισμών από το θαλασσινό νερό εξαρτάται από πολλούς παράγοντες. Όταν βρισκόμαστε

κάτω από την επιφάνεια της θάλασσας βλέποντας προς τον πυθμένα, όταν το θαλασσινό νερό

είναι υψηλής διαύγειας, η μόνη ακτινοβολία που διεισδύει είναι στο φάσμα του κυανού-

πράσινου. Λόγω όμως της επιλεκτικής έντονης σκέδασης που υφίσταται το κυανό χρώμα στο

θαλασσινό νερό προσδίδεται σ’ αυτό ένα βαθύ κυανό χρώμα. Αν όμως βρισκόμαστε πάνω

από την επιφάνεια της θάλασσας και βλέπουμε προς τα κάτω, τότε το χρώμα της θάλασσας

που βλέπουμε επηρεάζεται επιπλέον από την ανάκλαση του χρώματος του ουρανού στην

επιφάνειά της. Όταν ο ουρανός είναι καλυμμένος με άσπρα σύννεφα τότε το ανακλώμενο

στην επιφάνεια άσπρο χρώμα των σύννεφων αλλοιώνει το βαθύ κυανό προς το ανοιχτό

κυανό.

Όταν στο θαλασσινό νερό υπάρχουν αιωρούμενα υλικά και διαλυμένες ουσίες τότε

αυτά επηρεάζουν τα χρώματα της θάλασσας προσδίδοντας σ’ αυτήν διάφορες αποχρώσεις.

Όταν το θαλασσινό νερό περιέχει φυτοπλαγκτόν, τότε η χλωροφύλλη που περιέχει απορροφά

έντονα το κυανό χρώμα και ανακλά (απορροφά ελάχιστα) το πράσινο, με αποτέλεσμα να

προσδίδει στο θαλασσινό νερό ένα κυανο-πράσινο έως πράσινο χρώμα, ανάλογα με τη

συγκέντρωση του φυτοπλαγκτόν.

Όταν το θαλασσινό νερό είναι πλούσιο σε διαλυμένες οργανικές ουσίες, αυτές

επιλεκτικά απορροφούν έντονα το κυανό και πράσινο και ανακλούν το κίτρινο, με

αποτέλεσμα να προσδίδουν στη θάλασσα ένα κιτρινο-πράσινο έως κιτρινό-φαιο χρώμα.

Όταν το θαλασσινό νερό είναι πλούσιο σε ανόργανο αιωρούμενο υλικό όπως ιλύς και

άργιλος, τότε αυτά επηρεάζουν το χρώμα του θαλασσινού νερού προσδίδοντάς του το δικό

τους χρώμα.

Η ΟΡΑΤΟΤΗΤΑ ΣΤΟ ΘΑΛΑΣΣΙΝΟ ΝΕΡΟ

Η εισερχόμενη ηλιακή ακτινοβολία στην εύφωτη ζώνη του θαλασσινού νερού είναι

διάχυτη λόγω της σκέδασης που υφίστανται οι ακτίνες του ορατού φάσματος σ’ αυτό. Για να

είναι ένα σώμα ορατό μέσα στον περιβάλλοντα χώρο του, αλλά και να σχηματίζεται μια

ευδιάκριτη (καθαρή) εικόνα στον οφθαλμό μας πρέπει: (α) είτε να υπάρχει αντίθεση μεταξύ

της φωτεινότητας του σώματος και της διάχυτης φωτεινότητας (Εικ. 1.3.30) ή να υπάρχει

διαφορά χρώματος και (β) το φως που εκπέμπει το σώμα και οδεύει προς τον οφθαλμό μας να

είναι κατευθυνόμενο, δηλαδή να μην υφίσταται σκέδαση και μετατρέπεται σε διάχυτο (Εικ.

1.3.30). Η αντίθεση που υπάρχει μεταξύ της φωτεινότητας του σώματος και της διάχυτης
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φωτεινότητας ελαττώνεται με την απόσταση, για δύο λόγους: (α) η φωτεινότητα του

αντικειμένου εξασθενεί λόγω της απορρόφησης και σκέδασης και (β) μέρος της διάχυτης

φωτεινότητας που φτάνει στον οφθαλμό μας ακολουθεί τη διαδρομή αντικείμενο – οφθαλμός

(Εικ. 1.3.30) προκαλώντας ένα είδος “θολούρας”.

Εικ. 1.3.31. Σχηματική παράσταση η οποία δείχνει τη σκέδαση που υφίσταται το φως που
προέρχεται από το αντικείμενο καθ’ οδό προς τον οφθαλμό μας, καθώς και το διάχυτο φως
που φτάνει στον οφθαλμό μας ακολουθώντας τη διαδρομή αντικείμενο – οφθαλμός.


