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บทนํา 
 

สมุทรศาสตร์ฟิสิกส์ศึกษาคุณสมบัติทางกายภาพของน้ําทะเล ปรากฏการณ์น้ําขึ้นน้ําลง การ
ไหลเวียนของน้ํา การแพร่กระจายของสารละลายหรือสารแขวนลอยในน้ํา การถ่ายเทพลังงานและมวล
สารระหว่างบรรยากาศกับนํ้าทะเล เป็นต้น ความรู้เหล่าน้ีเป็นสิ่งสําคัญมากต่อการทําความเข้าใจ
ปรากฏการณ์ต่างๆ ที่เกิดข้ึนในทะเลและมหาสมุทร ตลอดจนปฏิกริยาระหว่างมหาสมุทรกับบรรยากาศ  
ในการศึกษาทางสมุทรศาสตร์ฟิสิกส์นั้นสามารถทําได้ 2 แนวทาง คือ 

1. Descriptive (synoptic) approach คือการเก็บข้อมูลท่ีต้องการศึกษาในทะเลโดยใช้
เครื่องมือวัดในพื้นที่จริงหรือตรวจวัดระยะไกลด้วยดาวเทียม แล้ววิเคราะห์และแปรผลข้อมูลออกมาเป็น
คุณลักษณะเฉพาะของทะเลอันเป็นส่วนหนึ่งขององค์ความรู้เกี่ยวกับมหาสมุทร 

2. Dynamical (theoretical) approach คือ การใช้กฎทางฟิสิกส์เก่ียวกับการไหลของน้ํามา
ประยุกต์ใช้กับมหาสมุทร โดยใช้แบบจําลองทางคณิตศาสตร์ศึกษาการไหลเวียนของน้ําจากแรงขับเคลื่อน
ต่างๆ เปรียบเทียบผลการศึกษากับผลการตรวจวัดจริง 

การศึกษาแต่ละแนวจะมีข้อดีข้อด้อยต่างกัน กล่าวคือ descriptive approach แบบตรวจวัดจริง
ในพ้ืนที่จะได้ข้อมูลเฉพาะจุดเฉพาะบางช่วงเวลาแล้วต้องนํามาสรุปเป็นลักษณะเฉพาะของมหาสมุทร
ท้ังหมด  บางครั้งข้อมูลมีไม่พอที่จะสรุปผลได้หรือสรุปผลผิดพลาดไป  การตรวจวัดระยะไกลด้วย
ดาวเทียมเป็นการแปรค่ารังสีสะท้อนหรือกระเจิงให้เป็นคุณสมบัติทางฟิสิกส์ของทะเล ซึ่งอาจจะผิดพลาด
ได้ถ้าหากว่าสมการความสัมพันธ์ระหว่างค่ารังสีกับคุณสมบัติทางฟิสิกส์ของทะเลไม่ถูกต้อง ส่วน 
dynamical approach ได้ผลลัพธ์ในบริเวณกว้าง แต่ผลลัพธ์อาจจะไม่ตรงกับความเป็นจริง และบางครั้ง
ปรากฏการณ์ในมหาสมุทรซับซ้อนเกินกว่าจะจําลองด้วยกฎฟิสิกส์อย่างง่ายๆได้ ในทางปฏิบัติจึงต้องมี
การศึกษาทั้ง 2 แนวทางควบคู่กันไป 

สมุทรศาสตร์ฟิสิกส์แบ่งออกเป็น 6 บทหลักๆ เริ่มจากคุณสมบัติทางกายภาพของนํ้าและนํ้าทะเล 
ความสัมพันธ์ของบรรยากาศกับมหาสมุทรในแง่ของการถ่ายเทพลังงานระหว่างกันในรูปของการแผ่รังสี
ความร้อน ลักษณะการไหลเวียนของมวลน้ําและผลของการหมุนของแกนโลกต่อการไหลของนํ้าในทะเล 
คลื่นผิวน้ํา ปรากฏการณ์น้ําข้ึนนํ้าลง การศึกษาเท่าท่ีสามารถรวบรวมได้ เนื้อหาของแต่ละบทจะสมบูรณ์
ในตัวของมันเอง ผู้เขียนหวังว่าเอกสารประกอบการสอนน้ีคงอํานวยความสะดวกต่อการเรียนการสอนใน
รายวิชาสมุทรศาสตร์ฟิสิกส์ตามสมควร 
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แผนบริหารการสอนประจําบทที่ 1 

. 

1. วัตถุประสงค์ เชิงพฤติกรรม 

1) ผู้เรียนสามารถอธิบายวัฏจักรของน้ํา (Hydrological cycle). 

2) ผู้เรียนสามารถอธิบายโมเลกุลนํ้า 

3) .ผู้เรียนสามารถอธิบายคุณสมบัติในการถูกบีบอัด (Compressibility) และ
ภายใต้ความดัน (Pressure) 

4) ผู้เรียนสามารถอธิบายความหนืด (Viscosity) 

5) ผู้เรียนสามารถอธิบายความเค็มของนํ้าทะเล 

6) ผู้เรียนสามารถอธิบายอุณหภูมินํ้าทะเล 

7) ผู้เรียนสามารถอธิบายความหนาแน่น 

8) ผู้เรียนสามารถอธิบายแสงและเสียงในนํ้าทะเล 

9) ผู้เรียนสามารถอธิบายสีของน้ําทะเล 

2. วิธีการสอนและกิจกรรมการเรียนการสอนประจําบท  

1) บรรยาย 

2) ให้นักศึกษามสีว่นร่วมโดยแสดงความคิดเห็น 

3. สื่อการเรียนการสอน  

1) Power Point 

2) Internet สําหรับค้นคว้าเอกสารเพ่ิมเต่ิมในชั่วโมง 

4. การวัดผลและการประเมินผล  
1) ต้ังคําถามขณะบรรยาย 

2) สอบข้อเขียน 
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1.  คุณสมบัติทางฟิสิกส์ของน้ําและน้าํทะเล 
 สาระของบทน้ีเก่ียวกับองค์ประกอบ คุณสมบัติ และพฤติกรรมของนํ้าและนํ้าทะเล โดยเริ่ม
จากวัฏจักรของน้ําบนเปลือกโลก คุณสมบัติทางกายภาพต่างๆ ของน้ําและนํ้าทะเล 

 นํ้าเป็นของเหลวที่สามารถเป็นได้ทั้ง 3 สถานภาพบนผิวโลก คือเป็นของแข็ง ของเหลว และ
ก๊าซ นํ้าใสภาพของเหลวอยู่ในมหาสมุทรเป็นส่วนใหญ่ นํ้าในสภาพของแข็งเป็นนํ้าแข็งหรือหิมะในเขต
หนาว และน้ําในสภาพก๊าซเป็นไอนํ้าในช้ันบรรยากาศ 
1.1  วัฏจักรของน้ํา (Hydrological cycle) 
 นํ้าบนผิวโลกไม่ได้อยู่ในสภาวะใดสภาวะหน่ึงอย่างถาวร แต่มีการเปลี่ยนสถานภาพและที่อยู่
เป็นวัฏจักรของน้ํา (รูปที่ 1.1) เร่ิมต้นเมื่อนํ้าในมหาสมุทรระเหยขึ้นไปเป็นไอนํ้า (ก๊าซ) ในบรรยากาศ 
ไอนํ้าถูกลมพัดพาไปในที่ไกลๆ  เมื่อไอนํ้ารวมตัวกันเป็นก้อนเมฆแล้วควบแน่น คายความร้อนแฝง 
เป็นละอองนํ้ารวมตัวกันเป็นก้อนเมฆ (ซึ่งเป็นของเหลวรวมกับของแข็ง) เมื่อละอองนํ้ารวมกันมีขนาด
โตขึ้นจะตกลงมาเป็นฝน (ของเหลว) หิมะหรือลูกเห็บ (ของแข็ง) ตกลงบนผิวโลกนํ้าที่ตกบนแผ่นดิน
จะไหลกลับสู่ทะเลในรูปของนํ้าผิวดินหรือน้ําบาดาล เป็นอันครบรอบวัฏจักรของน้ํา  
 

 
รูปท่ี 1.1  วัฏจักรของน้ํา (ทีม่า https://sites.google.com/site/mattayom46/science/ 

         krabwnkar-peliynpaelng-khxng-lok/watcakr-na) 
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เราสามารถแบ่งมวลนํ้าเป็นสถานะ (Stage) และอัตราการเปลี่ยนแปลง (Process) (รูปที่ 
1.2) ในสภาวะสมดุลปริมาณนํ้าที่เข้าสู่สถานะหน่ึงๆ จะเท่ากับปริมาณที่ไหลออกสถานภาพนั้น และ
เวลาพํานัก (residence time) ที่น้ําใช้เวลาอยู่ในสถานะน้ันสามารถคํานวณได้จากปริมาณนํ้าใน
สถานะนั้นหารด้วยอัตราการเติมเข้าหรือไหลออกสู่สถานภาพนั้น  ถ้าปริมาณนํ้าทั้งหมดบนโลกเท่ากับ 
1,400 x 1018  kg และตามตัวเลขอัตราการเปลี่ยนแปลงในรูปที่ 1.2 จะสามารถคํานวณเวลาพํานัก
ของมหาสมุทรเท่ากับ 4 x 103 ปี (1.4 x 1021 x 0.97 / (336 x 1015)) เวลาพํานักของนํ้าใต้ดิน 
น้ําแข็งขั้วโลก ทะเลสาบ และแม่น้ํารวมกัน 400 ปี  เวลาพํานักของนํ้าในบรรยากาศ(ไอนํ้าและเมฆ) 
ประมาณ 15 วัน  ความจริงมีน้ําใหม่จากใต้โลกเติมให้กับนํ้าผิวโลกจากทางภูเขาไฟหรือน้ําพุร้อนจึงทํา
ให้คํานวณปริมาณน้ําใต้ดินได้ลําบาก  

 
 
รูปที่ 1.2  สถานะและอัตราการเปลี่ยนแปลงของนํ้า (จาก Harvey, J.G. 1975) ตัวเลขในกรอบ
สี่เหลี่ยม คือ เปอร์เซนต์ของปริมาณนํ้าทั้งหมดบนผิวโลก (1.4 x 1021 กิโลกรัม) ในแต่ละสถานะ 
ตัวเลขในวงกลมคืออัตราการถ่ายเทในแต่ละปี (คูณด้วย 1015 กิโลกรัม) 
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1.2  โมเลกุลน้ํา 
 โมเลกุลนํ้าประกอบด้วยก๊าซไฮโดรเจน 2 อะตอมและก๊าซออกซิเจน 1 อะตอม อะตอม
ไฮโดรเจนแต่ละตัวมีอิเลคตรอน 1 ตัว ขณะที่อะตอมออกซิเจนมีอิเลคตรอน 6 ตัว อิเลคตรอนของ
ไฮโดรเจนจับคู่กับอิเลคตรอนของออกซิเจน รวมเป็นอิเลคตรอน 2 คู่ ยังเหลืออิเลคตรอนอิสระอีก     
2 คู่  (รูปที่ 1.3)  พันธะระหว่างไฮโดรเจนอะตอมจะทํามุมกันเท่ากับ 105 องศาแทนที่จะเป็น 120 
องศา ความแตกต่างของสมบัติทางไฟฟ้าระหว่างออกซิเจนกับไฮโดรเจนทําให้ทางด้านไฮโดรเจนมีค่า
ประจุไฟฟ้าเป็นบวกเล็กน้อย ส่วนด้านออกซิเจนมีค่าประจุไฟฟ้าเป็นลบเล็กน้อย  เน่ืองจากโครงสร้าง
ที่มีประจุไฟฟ้าแต่ละด้านต่างกันดังกล่าวทําให้โมเลกุลของนํ้ามีแรงดึงดูดซึ่งกันและกันเมื่อโมเลกุลนํ้า
เรียงตัวเอาประจุที่ต่างกันมาเข้าหากัน จึงมีแนวโน้มที่จะเรียงตัวกันเป็นกลุ่มที่ค่อนข้างเป็นระเบียบ
จากพันธะระหว่างโมเลกุลอย่างอ่อนๆ ที่เรียกว่าพันธะไฮโดรเจน (hydrogen bond) 
 

 
 

รูปที่ 1.3  โมเลกุลน้ํา (ที่มาhttp://vichakarn.triamudom.ac.th/comtech/studentproject/sci/       
   bio1/water/PAGE/wawater.html) 

 
 คุณสมบัติพิเศษของน้ํา (ตารางที่ 1.1) ซึ่งมีความสําคัญต่อสภาวะแวดล้อมทางกายภาพและ
สิ่งมีชีวิต เช่น แรงตึงผิวของนํ้าเป็นลําดับ 2 รองจากปรอทเท่าน้ัน แรงตึงผิวทําให้น้ําเกาะกันเป็นก้อน
ได้ สําคัญต่อภายวิภาคของเซล ความจุความร้อนของน้ําสูงเป็นรองแต่แอมโมเนียเท่าน้ัน ความจุความ
ร้อนสูงทําให้น้ําสามารถสะสมพลังงานความร้อนไว้ได้มาก ช่วยให้อุณหภูมิอากาศและร่างกายไม่
เปลี่ยนแปลงรวดเร็วเกินไป ความร้อนแฝงที่สูงช่วยให้ถ่ายเทความร้อนได้มากเวลาท่ีน้ําจะเปลี่ยน
สถานภาพเป็นของแข็ง ของเหลว หรือไอนํ้า เป็นต้น 
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ตารางที่  1.1 แสดงถึงสมบัติทางกายภาพของน้ํา 

สมบัติทางกายภาพ เปรียบเทียบกับสารอ่ืน ๆ 
ความสําคัญต่อสภาวะแวดล้อม 

ทางกายภาพและชีวภาพ 
ความร้อนจําเพาะ 
(Specific heat) 
= 4.18 x  103  J  Kg –1  o 
C –1  

มีค่าสูงสุดของของแข็ง
และของ เหลว  ยกเ ว้น
แอมโมเนียเหลว 

ช่ วย ป้อง กัน ไม่ ใ ห้มี ก าร เปลี่ ยนแปลง
อุณหภูมิอย่างรวดเร็วเกินไปการเคลื่อนไหว
ของนํ้าทําให้เกิดการถ่ายเทความร้อนใน
ปริมาณสูงช่วยรักษาอุณหภูมิของมวลนํ้าให้
คงที่ในสิ่งมีชีวิต 

ความร้อนแฝงของการ
รวมตัว  
(Latent heat of fusion) 
= 3.33 x  105  J  Kg –1  

มีค่าสูงที่สุดยกเว้น
แอมโมเนียเหลว 

ทํา ใ ห้ อุณหภูมิคงที่ ระหว่าง นํ้า เปลี่ ยน
สถานภาพระหว่างของแข็ง-ของเหลว  มีผล
อย่างมากต่อ thermostatic effect  ที่จุด
เยือกแข็ง 

ความร้อนแฝงของการ
ระเหย 
(Latent heat of 
evaporation) 
= 2.25 x  106  J  Kg –1  

มีค่าสูงที่สุดในสารทั้งหมด มีผลอย่างมากต่อการแลกเปลี่ยนความร้อน
และน้ําระหว่างนํ้ากับบรรยากาศ 

การขยายตัวเน่ืองจากความ
ร้อน 
(Thermal expansion) 

อุณหภูมิสําหรับค่าความ
หนาแน่นสู งสุดจะมีค่ า
ลดลงเ ม่ือค่าความเค็ม
เ พ่ิ ม ขึ้ น   สํ า ห รั บ นํ้ า
บริสุท ธ์ิ   อยู่ที่ อุณหภูมิ
ประมาณ  4 o C 

นํ้าจืดและนํ้ากร่อยจะมีค่าความหนาแน่น
สูงสุดที่อุณหภูมิสูงกว่าจุดเยือกแข็ง  ส่วน
นํ้าทะเล จะมีค่าความหนาแน่นสูงสุดที่จุด
เยือกแข็ง มีบทบาทสําคัญในการควบคุม
การแพร่กระจายของอุณหภูมิและการ
หมุนเวียนของนํ้าในแนวด่ิงในทะเลสาบ 

แรงตึงผิว  
(Surface tension) 
= 7.2 x 109 N/m 

มีค่าสูงที่สุดในของเหลว
ทั้งหมด 

มีความสําคัญของกายวิภาคของเซลล์ (Cell 
physiology) ควบคุมขบวนการที่ผิวบาง
ประเภท การเกิดและพฤติกรรมของหยดนํ้า 

ความสามารถในการละลาย 
(Dissolved power) 

โดยทั่วไป สามารถละลาย
สารต่าง ๆ ได้จํานวนและ
ปริมาณมากกว่าสารอ่ืน ๆ  

มีผลกระทบอย่างมากต่อปรากฎการณ์ทาง
กายภาพและชีวภาพ 
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ค่าคงที่ไดอิเลคตริก 
(Dielectric constant) 
=87 ที่ 0 oC, 80 ที่ 20 oC   

นํ้าบริสุทธ์ิ มีค่าสูงที่สุดใน
ของเหลวทั้งหมด  ยกเว้น 
H2O2  และ  HCN 

มีความสําคัญต่อพฤติกรรมของสารละลาย 
อนินทรีย์ 
 

ค่าการแตกตัวของ       
อิเลคโตรไลต์ (Electrolytic 
dissociation) 

มีค่าน้อยมาก เป็นสารที่เป็นกลาง  มีอิออนของไฮโดรเจน
กับอิออนไฮดรอกซิล 

ความโปร่งใส 
(Transparency) 

มีค่าค่อนข้างสูง การดูดซับพลังงานความร้อน (Absorption 
of  radiant  energy) มีค่ามากสําหรับรังสี
อินฟราเรดและรังสีอัลตราไวโอเลต  แต่
ในช่วงที่ตามองเห็นได้จะดูดซับพลังงานได้
น้อย ทําให้มองเห็นว่า “ไม่มีสี” 

การนําความร้อน  
(Conduction of heat) 

มีค่าสูงที่สุดในของเหลว
ทั้งหมด 

มีความสําคัญในระดับจุลภาค เช่น ระดับ
เซลล์ แต่ในกรณีอ่ืนๆ การนําความร้อนโดย 
Eddy conduction มีค่าสูงกว่า
กระบวนการในระดับโมเลกุลมาก 

ความหนืดของโมเลกุล 
(Molecular viscosity)  
=  10–3   N s m–2  *  

มีค่าน้อยที่สุดในของเหลว
ทั้งหมด ณ อุณหภูมิ
เดียวกัน 

จะเกิดการไหลเวียนเพ่ือปรับสภาพสมดุลที่
เกิดจากความกดที่แตกต่างกัน 

* N  =  นิวตัน (Newton)  เป็น  หน่วยของแรงใน  Kg m s-2  

หมายเหตุ :  1. ความร้อนแฝง (Latent heat) เป็นปริมาณความร้อนที่ใช้ในการหลอมเหลวสสาร 
              จํานวน 1 หน่วยที่จุดหลอมเหลว หรือ ปริมาณความร้อนที่ใช้ในการระเหยสสาร   
              จํานวนหน่ึงหน่วยที่จุดเดือด 

      2. ความร้อนจําเพาะ (Specific heat) เป็นปริมาณความร้อนที่ใช้ในการทําให้   
    อุณหภูมิของสสารจํานวน 1 หน่วย เพ่ิมขึ้น 1 องศา    
      3. แรงตึงผิว  (Surface tension) เป็นการวัดความแข็งแรง (Strength) ของผิวหน้า  
     ของเหลว 

                4. ความหนืด (Viscosity) เป็นการวัดความต้านทานต่อการการเปลี่ยนสภาพ 
                         (Distortion) ของของเหลว เช่น การไหล 
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1.3  คุณสมบัติในการถูกบีบอัด (Compressibility) และภายใต้ความดัน (Pressure) 
 เมื่อของเหลวถูกแรงกดดันจะทําให้ปริมาตรลดลงและความหนาแน่นเพ่ิมขึ้น ก๊าซเป็น
ของเหลวที่ถูกบีบอัดได้ดีเพราะมีความหนาแน่นตํ่า ส่วนนํ้าเป็นของเหลวที่ถูกบีบอัดได้น้อยจนเรียกได้
ว่าไม่สามารถถูกบีบอัดได้อีกเน่ืองจากมีความหนาแน่นสูงอยู่แล้ว การบีบอัดเกิดจากความดัน 
(pressure) ที่กระทําต่อของเหลวจากทุกทิศทาง ความดันของนํ้าในมหาสมุทรเกิดจากนํ้าหนักของนํ้า
ที่อยู่เหนือข้ึนไปกดทับโดยความดันที่เพ่ิมข้ึนสัมพันธ์กับความลึกนํ้าที่เพ่ิมข้ึน ความดันที่เพ่ิมข้ึนทําให้
โมเลกุลของนํ้าอยู่ชิดกันและชนกันมากขึ้นเป็นผลให้อุณหภูมิสูงขึ้น ดังน้ันอุณหภูมิของน้ําทะเลลึกจึง
เพ่ิมขึ้นตามความลึก ผลของความดันอีกประการคือทําให้ก๊าซละลายในน้ําได้มากขึ้น เมื่อนักดํานํ้าดํา
ลงไปในนํ้าลึก ความดันนํ้าทําให้ก๊าซไนโตรเจนละลายในเลือดมากขึ้น ก่อนที่นักดํานํ้าจะขึ้นสู่ผิวนํ้า
จะต้องลอยตัวใต้ผิวนํ้าอยู่ระยะหน่ึงเพ่ือให้ก๊าซค่อยๆ แยกตัวออกมาจากเลือด ถ้านักดํานํ้าข้ึนสู่ผิวนํ้า
ทันทีจะเกิดก๊าซในเส้นเลือด นักดํานํ้าจะเกิดอาการเกร็ง (bend) อาจถึงตายได้ นักดํานํ้าที่ต้องทํางาน
ในนํ้าลึกเป็นเวลานานๆ จะใช้ห้องปรับความดันในเรือแทนที่จะต้องลอยอยู่ใต้นํ้าเป็นเวลานาน 

 
 
 
 
 
  

Hydrostatic equation 
สมการความดันของนํ้า (hydrostatic equation) เป็นความสัมพันธ์ของความดันที่เพ่ิมขึ้นกับ
ความลึกนํ้า 

p = - g  z 

เมื่อ  p  คือความดันที่เพ่ิมข้ึน  
 g    คือความเร่งของโลก (9.8 m s-2)  

    ความหนาแน่นของนํ้าซึ่งค่อนข้างคงที่ (1.03 x 103 kg m-3)   

และ  z ความลึกท่ีเพ่ิมขึ้น (ความลึกใต้ผิวนํ้ามีค่าเป็นลบ)    
 ตัวอย่างเช่นนํ้าที่ระดับความลึก 10 เมตร จะมีความดันของนํ้าเท่ากับ 105 นิวตันต่อ
ตารางเมตร (N.m-2)หรือ 1000 มิลลิบาร์ (1 บาร์ = แรงกดดันของบรรยากาศ)  
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1.4  ความหนืด (Viscosity) 
 ของเหลวและก๊าซมีคุณสมบัติในการเปลี่ยนรูปร่างตามแรงเฉือนที่กระทําเพราะโมเลกุลของ
ของเหลวและก๊าซเกาะกันอย่างหลวมๆ  ความหนืดคือความสามารถของของเหลวท่ีจะทนต่อแรง
เฉือนที่จะทําให้ช้ันของเหลวท่ีอยู่ติดกันเลื่อนออกจากกัน ก๊าซมีความหนืดตํ่าจึงเคลื่อนที่ได้ง่ายเม่ือมี
แรงเฉือนจากลมมากระทํา น้ําจะทนแรงเฉือนได้ดีกว่าก๊าซ ความหนืดของน้ําไม่คงที่ขึ้นกับสภาพการ
ไหลของน้ํา สําหรับนํ้าไหลเป็นช้ันเรียบร้อย (laminar flow) ความหนืดของนํ้าเท่ากับ 1.0 x 10-3 

N.s.m-2 สําหรับนํ้าไหลแบบปั่นป่วน (turbulence flow) จะมีความหนืดของน้ําเพ่ิมขึ้นหลายเท่า 
ความหนืดเป็นคุณสมบัติเฉพาะของของไหลจึงไม่เก่ียวข้องกับความลึก  ความเค็มมีผลทําให้ความ
หนาแน่นของนํ้าเพ่ิมขึ้นเล็กน้อยจนแทบไม่มีผลต่อค่าความหนืดของน้ํา 
 
1.5  ความเค็มของน้ําทะเล 
 น้ําทะเลมีความเค็มเน่ืองจากมีเกลือละลายอยู่ในนํ้า น้ําทะเล 1 กิโลกรัมจะมีเกลือแร่ละลาย
อยู่ประมาณ 35 กรัม ซึ่ง 99.9% ของน้ําหนักเป็นอิออนของเกลือแร่หลักเพียง 8 ชนิด (คลอไรด์ 
โซเดียม ซัลเฟต แมกนีเซียม แคลเซียม โปแตสเซียม ไบคาร์บอร์เนต และโบรไมด์) องค์ประกอบของ
เกลือจําพวกน้ีคงที่ในนํ้าทะเล (conservative) ยกเว้นแคลเซียม  นอกจากเกลือแร่หลัก 8 ชนิดในน้ํา
ทะเลแล้วยังมีเกลือแร่ปริมาณเล็กน้อยอีกหลายชนิดในนํ้าทะเลซึ่งจําเป็นต่อการสิ่งมีชีวิตในน้ําทะเล 
รวมทั้งก๊าซต่างๆ ด้วย รายละเอียดของสิ่งเหล่าน้ีปรากฏอยู่ในหัวข้อเคมีในทะเล 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

รูปที่ 1.4  สัดส่วนของเกลือแร่หลักในทะเล (Harvey, J.G. 1975) 
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 นิยามความเค็มแต่เดิมเท่ากับปริมาณเกลือเป็นกรัมในนํ้า 1 กิโลกรัม หน่วยส่วนต่อพันส่วน 

(ppt) ต่อมาหาความเค็มจากคุณสมบัติในการนําไฟฟ้าเปรียบเทียบกับนํ้าทะเลมาตรฐาน (35%,20) 
ความเค็มจากคุณสมบัติการนําไฟฟ้าจะไม่มีหน่วย หรือใส่ psu (practical salinity unit) เป็นหน่วยก็

ได้ ความเค็มของนํ้าทะเลท่ีผิวหน้าสูงสุดที่ละติจูด 20 เน่ืองจากการระเหยของนํ้าโดยไม่มีน้ําท่าหรือ
ฝนมาช่วยเจือจาง  น้ําทะเลในเขตละติดจูดที่อ่ืนๆ จะได้รับนํ้าจืดจากฝน หรือการละลายของนํ้าแข็ง 
ขั้วโลก หรือจากนํ้าท่า  

 
รูปที่ 1.5  ความเค็มที่ผิวหน้านํ้าทะเล (ppt) ในช่วงฤดูร้อนทางซีกโลกเหนือ  

       (ที่มา Harvey, J.G. 1975) 

วิธีการหาความเค็มของนํ้าในห้องทดลองโดยการไตเตรช่ันมีข้อด้อยคือ จะต้องเก็บน้ํามาไตเตรตท่ี
ห้องทดลอง ผู้ไตเตรตจะต้องมีความชํานาญพอควร และสารเคมีราคาแพง การหาความเค็มโดยวิธีไต

เตรช่ันมีความละเอียดแม่นยําในระดับ  0.02 ppt วิธีการหาความเค็มที่สะดวกคือใช้เคร่ืองตรวจวัด
ในพ้ืนที่ที่นิยมใช้กันตามบ่อเลี้ยงกุ้งคือ Refractomer ซึ่งใช้หลักการหักเหของแสงผ่านหยดนํ้าที่จะวัด

ความเค็ม ความละเอียดในการวัดค่อนข้างหยาบคือ  1 ppt เหมาะสําหรับการวัดบริเวณนํ้ากร่อย 
แต่ไม่เหมาะที่จะนําไปใช้วัดนํ้าทะเลเน่ืองจากความแตกต่างของเค็มน้อยกว่า 1 ppt เคร่ืองวัดความ
เค็มที่มีความละเอียดสูงคือ CTD meter เครื่องจะวัดความนําไฟฟ้า อุณหภูมิ และความลึกนํ้าแล้ว
บันทึกเก็บไว้ ความเค็มจะคํานวณจากความนําไฟฟ้าและอุณหภูมิในภายหลัง แต่หากเคร่ืองวัดความ
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นําไฟฟ้าและอุณหภูมิแล้วคํานวณความเค็มในตัวเคร่ืองเลยจะเรียกเครื่องมือน้ีว่า STD ความละเอียด

ถูกต้อง ในการวัด 0.005 ppt แต่เคร่ืองมือมีราคาค่อนข้างแพง 

 

คําจํากัดความของ salinity และ chlorinity 

 ความเค็ม (salinity) เป็นปริมาณของเกลือในนํ้าทะเลมีหน่วยเป็นกรัมของเกลือต่อนํ้าทะเล 1 
กิโลกรัม หรือ ส่วนต่อพันส่วน (part per thousand, ppt) ใช้สัญลักษณ์ %o แทน  200 ปีก่อนการ
วิเคราะห์ปริมาณเกลือในนํ้าทะเลน้ันกระทําโดยการระเหยน้ําทะเลอย่างช้าๆ ซึ่งจะทําให้เกิดการตก
ผลึกของสารต่างๆ (Fractional Crystallization) สารตัวแรกที่ตกผลึกคือ แคลเซียมคาร์บอเนต
(CaCO3) ตามด้วยยิบซัม (CaSO4.2H2O) เกลือแกง (NaCl) เกลือกลับเบอร์ (Na2SO4.10H2O) 

เกลือ Epsom (MgSO4.7H2O) เกลือแคลเซียมคลอไรด์ (CaCl2) กับแมกนีเซียมคลอไรด์ (MgCl2) 

เพ่ือให้ผลทดลองที่ถูกต้องเราต้องทําการสลายสารอินทรีย์ (Organic matter) ทั้งหมด เปลี่ยนโบร
ไมด์และไอโอไดด์ให้เป็นคลอไรด์ และเปลี่ยนคาร์บอเนตให้เป็นออกไซด์เสียก่อนที่จะทําการระเหยนํ้า
ทะเล 
 ดังน้ันคําจํากัดความของความเค็มของนักเคมีจะเป็นดังน้ี: ปริมาณเป็นกรัมของของแข็ง
ทั้งหมดในนํ้าทะเลหนัก 1 กิโลกรัมเมื่อคาร์บอเนตทั้งหมดถูกเปลี่ยนเป็นออกไซด์ ไอโอไดด์และโบร
ไมด์ทั้งหมดถูกแทนที่ด้วยคลอไรด์ และสารอินทรีย์ทั้งหมดถูกออกซิไดซ์ 
 ความเค็มของนํ้าทะเลข้ึนอยู่กับปริมาณอิออนหลักเน่ืองจากอิออนหลักจะมีค่าอัตราส่วนคงที่ 
(ตาราง 1.1) ทําให้เราสามารถวัดค่าความเค็มโดยการวัดค่าความเข้มข้นของเพียงอิออนเดียวเท่าน้ัน  
เมื่อทราบความเข้มข้นของ 1 อิออนหลักแล้ว  จะสามารถคํานวณค่าของอิออนหลักอ่ืนๆ ได้จากค่า
อัตราส่วน (ratio)   เน่ืองจากอิออนคลอไรด์มีมากที่สุดในนํ้าทะเล จึงเป็นการง่ายในการวัดค่าความ
เค็มโดยวิธีทางเคมีซึ่งทําได้โดยการไตเตรทกับซิลเวอร์ไนเตรท (AgNO3)  ปริมาณความเข้มข้นของ

คลอไรด์ที่ได้จากการไตเตรทน้ีเรียกว่าคลอรินิตี (Chlorinity) [%]  
 คลอรินิตีเป็นปริมาณทั้งหมดของคลอรีนโบรมีนและไอโอดีน ในหน่วยกรัมในน้ําทะเล 1 
กิโลกรัม โดยที่โบรมีนกับไอโอดีนถูกแทนที่ด้วยคลอรีน  ความสัมพันธ์ระหว่างความเค็มกับคลอรินิต้ี
คือ 
                      S %   = 1.80655 * Cl % 
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1.6  อุณหภูมิน้ําทะเล 

 น้ําทะเลร้อนขึ้นจากการถูกแดดเผาที่ผิวนํ้า ความร้อนน้ีจะถูกส่งผ่านไปยังนํ้าเบ้ืองล่างจาก
การผสมผสานกันของนํ้าเนื่องจากลมและคลื่น (100-200 เมตร) อุณหภูมิน้ําในช่วงน้ีคงที่ตามความลึก
เรียกว่า “isothermal” ใต้ระดับน้ีลงไปแล้วอุณหภูมิจะลดลงตามความลึก เรียกนํ้าเขตน้ีว่า 
“thermocline” อุณหภูมิน้ําจะลดลงจนเท่ากับอุณหภูมิของมวลนํ้าช้ันล่าง (deep water) ซึ่งมี
ค่าประมาณ 1 องศาเซลเซียส  

 
 
 
 
 
 
 
 
 

รูปที่ 1.6  แผนผังแสดงช้ันนํ้าร้อนในมหาสมุทร (Harvey, J.G. 1975) 

 

 

  

 วิ ธี ที่ ถู ก ต้ อ งและรวด เ ร็ ว ในการ วั ด ค่ าความ เค็ มคื อ  การวั ด ค่ าความนํ า ไฟ ฟ้ า
(conductivity)โดยใช้เคร่ืองซาลิโนมิเตอร์(salinometer)  และได้ใช้กันทั่วไปจนเป็นมาตรฐาน
มากกว่าวิธีการไตเตรท  สําหรับวิธีทางไฟฟ้าน้ัน ได้กําหนดความเค็มให้เป็นฟังก์ช่ันของอัตราส่วนของ
ค่าความนําไฟฟ้าของนํ้าทะเลตัวอย่างกับของนํ้าทะเลมาตรฐาน (standard seawater) ที่ทราบค่า
ความเค็ม ค่าความนําไฟฟ้าน้ีใช้ตัวย่อว่า Rt โดย t เป็นค่าอุณหภูมิที่ใช้ในการวัด 
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รูปแบบของน้ําทะเลผิวหน้าแสดงไว้ในรูปที่ 1.7 อุณหภูมิน้ํามีค่าต้ังแต่ –1.9 องศาเซลเซียสที่
ขั้วโลกถึงกว่า 30 องศาที่ บริเวณศูนย์สูตร การเปลี่ยนแปลงของค่าอุณหภูมิตามฤดูกาลมีมากท่ีสุด
บริเวณละติจูดกลางๆ ในซีกโลกเหนือเนื่องจากมีแผ่นดินบนเปลือกโลกจํานวนมาก บริเวณท่ีน้ําร้อน
ที่สุดจะขยับไปทางซีกโลกเหนือที่ละติจูด 5 องศาเน่ืองจากอิทธิพลของแผ่นดินเช่นกัน ทวีปแอนตาร์
กติกาที่ขั้วโลกใต้มีความหนาวเย็นมากเพราะรังสีจากดวงอาทิตย์ถูกสะท้อนกลับออกไปเกือบหมด   
 น้ําร้อนเขตเส้นศูนย์สูตรถูกถ่ายเทไปยังขั้วโลกด้วยกระบวนการไหลเวียนของนํ้า โดยมีแผ่น
ทวีปเป็นตัวกําหนดรูปแบบการไหลเวียนของนํ้า  กระแสนํ้าอุ่นที่นําความร้อนจากศูนย์สูตรไปยังขั้ว
โลก (กัลฟสตรีมที่ฝั่งตะวันตกของมหาสมุทรแอตแลนติก เป็นต้น) และกระแสนํ้าเย็นนํ้าเย็นจากขั้ว
โลกกลับสู่เขตศูนย์สูตรอีกคร้ัง ทําให้อุณหภูมิน้ําที่ฝั่งซ้ายและขวาของมหาสมุทรในละติจูดเดียวกันมี
ค่าแตกต่างกัน 
 

 
รูปที่ 1.7  อุณหภูมิน้ําในมหาสมุทร (องศาเซลเซียส) ในเดือนกุมภาพันธ์ (บน) และเดือน

สิงหาคม (ล่าง)  (ที่มา Harvey, J.G. 1975) 
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รูปที่ 1.8  อุณหภูมิน้ําวัด ณ ความลึกแท้จริง (T) และอุณหภูมิเมื่อนํานํ้ามาวัดที่ระดับผิวนํ้า () และ
ความหนาแน่นของนํ้าและการแพร่กระจายของอุณหภูมิหลังจากปรับแก้อุณหภูมิแล้ว (ที่มา Pickard, 
G. L., and W. J. Emery. 1982) 
 
 ในนํ้าลึกมากๆ (เกินกว่า 4 กิโลเมตร) ความดันของมวลนํ้า (pressure) ทําให้น้ํามีความ
หนาแน่นเพ่ิมขึ้น ส่งผลให้อุณหภูมิน้ําเพ่ิมขึ้นตามความลึก การวัดอุณหภูมิน้ําถ้าวัดที่ความลึกจริงของ
น้ําจะได้ค่าสูงกว่าเมื่อนํานํ้าน้ันขึ้นมาวัดอุณหภูมิที่ระดับผิวนํ้า  ดังนั้นตัวแปรของอุณหภูมิจึงมี 2 ตัว

แปร คือ t สําหรับอุณหภูมิวัดที่ความลึกแท้จริง (in situ) และ  สําหรับค่าอุณหภูมิเมื่อนํานํ้ามาวัดที่
ระดับผิวน้ํา (ตัดผลลัพธ์ที่เกิดจากความดันของนํ้าออกไป) โดยที่มวลน้ําไม่แลกเปลี่ยนความร้อนกับ
สิ่งแวดล้อมรอบข้าง (adiabatic change) การวัดอุณหภูมิน้ําที่ง่ายที่สุดคือการตักนํ้าขึ้นมาวัดด้วย
ปรอทเทอร์โมมิเตอร์ แต่ต้องระวังไม่ให้มวลนํ้าถ่ายเทความร้อนกับมวลนํ้าอ่ืนๆ หรืออากาศ และใช้ได้
กับนํ้าต้ืนเท่าน้ัน หากเป็นนํ้าลึกจะมีอิทธิพลของแรงกดทับของน้ําความผิดพลาด  อีกทั้งความละเอียด



เอกสารประกอบการสอนรายวิชา สมุทรศาสตร์ฟิสิกส ์
 

	 หน้า 13	
 

ของการอ่านขึ้นกับสเกลบนเทอร์โมมิเตอร์ สําหรับผู้ชํานาญสามารถอ่านได้ละเอียดประมาณ 0.3 
องศา จึงไม่เหมาะสมสําหรับการตรวจวัดทางวิทยาศาสตร์  การวัดอุณหภูมิให้ถูกต้องในอดีตจะใช้
เทอร์โมมิเตอร์แบบหกกลับซึ่งจะบอกค่าอุณหภูมินํ้า ณ จุดตรวจวัด (in situ) ความละเอียดถูกต้องถึง 
0.01 องศาเซลเซียส ปัจจุบันเราวัดอุณหภูมิโดยใช้คุณสมบัติความต้านทานกระแสไฟฟ้าของนํ้า  
เครื่องมือที่ใช้เรียกว่า CTD, STD, C-T, S-T meter สามารถให้ความละเอียดถูกต้องได้ถึง 0.002 - 
0.1 องศาเซลเซียสตามความซับซ้อนของหัววัดและวงจรไฟฟ้า   
 
 เครื่องมือที่วัดเฉพาะอุณหภูมิและความลึกคือ bathythermograph เครื่องจะบันทึก
อุณหภูมินํ้าตามความลึกเมื่อหย่อนเครื่องมือลงในนํ้า ความลึกนํ้าของเครื่องวัดจากความดันของนํ้า 
สามารถวัดได้ถึงระดับความลึก 60, 140 หรือ 270 เมตรตามข้อจํากัดของเครื่องมือ  เครื่องที่นิยมใช้
ในปัจจุบันคือ expendable bathythermograph (XBT) โดยมีหัววัดอุณหภูมิแบบตัวต้านทานไฟฟ้า
บรรจุอยู่ในกระสวย ยิงกระสวยลงน้ํา ค่าอุณหภูมิจะส่งผ่านมาทางเส้นลวดเล็กๆ ที่ขดอยู่ที่ด้านบน
ของกระสวยต่อกับเครื่องบันทึกอุณหภูมิตามความลึก ความลึกของน้ําในที่น้ีคํานวณจากระยะเวลาท่ี
ผ่านไปหลังจากยิงกระสวยลงน้ําเพราะคํานวณความเร็วในการเคลื่อนที่ของกระสวยไว้ล่วงหน้าแล้ว 
ตัวกระสวยราคาไม่แพงจึงไม่มีการเก็บกลับมาใช้ใหม่ สามารถวัดอุณหภูมิจากผิวนํ้าถึงความลึก 200-
1800 เมตร 
 

 
 
 
 
รูปที่ 1.9 เคร่ืองมื 
 

 
 
 
รูปที่ 1.9  เครื่องวัดวัดอุณหภูมิประเภทต่างๆ (เทอร์โมมิเตอร์, bathythermograph และ 
expendable bathythermograph ตามลําดับ) 
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เอล นีโญ และ ลา นินญา 

 เอลนีโญ เป็นคําที่ใช้เรียกปรากฏการณ์ธรรมชาติทางสมุทรศาสตร์ มีหลักฐานแสดงว่าเอลนี
โญได้เกิดข้ึนนานนับพันปีมาแล้ว แม้แต่เอลนีโญที่เกิดข้ึนในปี พ.ศ. 2525 – 2526 ซึ่งรุนแรงมากก็ยัง
ไม่ได้ถูกกล่าวขานว่าเป็นเอลนีโญจนกระทั่งปรากการณ์น้ีได้เกิดขึ้นแล้วหลายเดือน เน่ืองจาก
ปรากฏการณ์น้ีเป็นต้นเหตุให้เกิดผลกระทบต่อภูมิอากาศของโลกอย่างรุนแรง เช่น อเมริกาเหนือ
ประสบกับสภาพอากาศที่ผิดปกติอย่างมากตลอดปี 2526 ออสเตรเลียประสบกับสภาวะความแห้ง
แล้งมากและเกิดไฟป่าเผาผลาญ ประเทศใกล้ ๆ ทะเลทรายสะฮาราประสบกับความแห้งแล้งที่เลวร้าย
มากท่ีสุดช่วงหน่ึง และลมมรสุมในมหาสมุทรอินเดียอ่อนกําลังลงมาก ประมาณว่าความเสียหายที่
เกิดข้ึนทั้งหมดอยู่ระหว่าง 8 - 13 พันล้านเหรียญสหรัฐ และสูญเสียชีวิตประมาณ 2,000 คน ช่วง 30 
ปีที่ผ่านมา ได้มีการลงทุนจํานวนมากในการตรวจวัดอากาศและการวิจัยเพ่ือเพ่ิมพูนขีดความสามารถ
ในการพยากรณ์ปรากฏการณ์น้ี จนกระทั่ง 10 ปีสุดท้ายจึงได้มีความเข้าใจถึงการเกิดและการคงอยู่
ของเอลนีโญ อย่างไรก็ตามเมื่อไม่นานมาน้ีได้มีการใส่ความสัมพันธ์ระหว่างกันของบรรยากาศและ
มหาสมุทรที่สลับซับซ้อนและจํานวนข้อมูลอันมหาศาลเข้าไปในแบบจําลองเพ่ือทําการพยากรณ์ 
ปรากฏการณ์เอลนีโญ ในระยะหลังต้ังแต่ประมาณ พ.ศ. 2515 เป็นต้นมา เอลนีโญได้เกิดบ่อยคร้ังขึ้น
และมีความรุนแรงมากข้ึนกว่าในอดีตที่ผ่านมา จึงสมควรท่ีจะทําความเข้าใจกับปรากฏการณ์ดังกล่าว 
โดยในบทความน้ีจะกล่าวถึงความรู้เบ้ืองต้นเกี่ยวกับปรากฏการณ์เอลนีโญ ผลกระทบ และข่าวสาร
เกี่ยวกับปรากฏการณ์เอลนีโญที่เกิดข้ึนในปี พ.ศ. 2540 – 2541 โดยรวบรวมข้อมูลจากเอกสารของ
องค์การอุตุนิยมวิทยาโลก แหล่งข้อมูลทางวิทยาศาสตร์และศูนย์พยากรณ์ภูมิอากาศหลัก ๆ หลาย
ศูนย์ เพ่ือวัตถุประสงค์ในการเผยแพร่ต่อสาธารณชน รวมถึงผู้มีอํานาจในการตัดสินใจด้านนโยบายได้
ทราบถึงปัญหาที่เกิดจากปรากฏการณ์เอลนีโญ 
ความหมายของเอลนีโญ 
 เอลนีโญ มีความหมายแตกต่างกันในแต่ละกลุ่มบุคคล ในภาษาสเปน คําว่าเอลนีโญ (el 
niño) หมายถึง เด็กชายเล็ก ๆ แต่หากเขียนนําด้วยอักษรตัวพิมพ์ใหญ่ เอลนีโญ (El Niño) หมายถึง 
ทารกพระเยซูคริสต์ สําหรับชาวเปรูจะมีความหมายเพ่ิมเติม คือ หมายถึงกระแสนํ้าอุ่นที่ไหลเลียบ
ชายฝั่งเปรูลงไปทางใต้ทุก ๆ 2 – 3 ปี หรือกว่าน้ัน และได้ต้ังช่ือกระแสนํ้าอุ่นน้ีว่าเอลนีโญก่อนเริ่ม
ศตวรรษที่ 20 โดยเริ่มรู้จักและสังเกตเห็นครั้งแรกประมาณปี ค.ศ. 1892 การที่ต้ังช่ือว่า เอลนีโญ 
เน่ืองจากจะมีนํ้าอุ่นปรากฏอยู่ตามชายฝั่งเปรูเป็นฤดู ๆ โดยเร่ิมประมาณช่วงคริสต์มาส (ช่วงฤดูร้อน
ของซีกโลกใต้ ซึ่งตรงกับช่วงฤดูหนาวของซีกโลกเหนือ) นํ้าอุ่นน้ีจะไหลเข้าแทนที่นํ้าเย็นที่อยู่ตาม
ชายฝั่งเปรูนานประมาณ 2 – 3 เดือน (โดยปกติแล้วตามชายฝั่งเปรูจะมีนํ้าเย็นปรากฏอยู่ ซึ่งเป็นผล



เอกสารประกอบการสอนรายวิชา สมุทรศาสตร์ฟิสิกส ์
 

	 หน้า 15	
 

มาจากขบวนการไหลข้ึนของนํ้าเย็นจากใต้มหาสมุทรขึ้นมายังผิวนํ้า ซึ่งทําให้นํ้าเย็นอันอุดมไปด้วยธาตุ
อาหารไหลขึ้นมายังผิวนํ้า) บางคร้ัง นํ้าอุ่นที่ปรากฏเป็นระยะ ๆ ตามชายฝั่งประเทศเปรูและ
เอกวาดอร์ อาจจะคงอยู่นานเกินกว่า 2 – 3 เดือน ซึ่งบางคร้ังอาจจะยาวนานข้ามไปปีถัดไป ทําให้
เกิดผลกระทบต่อระบบนิเวศวิทยาชายฝั่งซึ่งเกี่ยวข้องกับปลา นกที่กินปลาเป็นอาหาร และกิจกรรมที่
เก่ียวกับการประมงและเกษตรกรรม ฝนที่ตกหนักเน่ืองจากเอลนีโญทางเอกวาดอร์ใต้และเปรูเหนือ
บางคร้ังทําให้เกิดความเสียหายในหลาย ๆ เมือง ประมาณกลางทศวรรษ 1970 มีคําจํากัดความ
เก่ียวกับเอลนีโญมากมาย และประมาณปลายทศวรรษ 1990 หลายสิบคําจํากัดความของเอลนีโญ
ต้ังแต่ง่าย ๆ จนถึงซับซ้อนปรากฏอยู่ในบทความและหนังสือด้านวิทยาศาสตร์ทั่วไป ดังตัวอย่างของคํา
จํากัดความ เอลนีโญ คือ ช่วง 12 ถึง 18 เดือนที่อุณหภูมิผิวนํ้าทะเลทางครึ่งซีกด้านตะวันออกของ
มหาสมุทรแปซิฟิกเขตร้อนอุ่นกว่าปกติ เป็นต้น เอลนีโญที่มีขนาดปานกลางหรือรุนแรงจะเกิดขึ้นไม่
สม่ําเสมอ เฉลี่ยประมาณ 5 – 6 ปีต่อครั้ง แม้ว่าที่ผ่านมาเอลนีโญจะมีความหมายมากมาย แต่
ความหมายอันเป็นที่รับรู้และเข้าใจกันโดยทั่วไปในปัจจุบันคือการอุ่นขึ้นอย่างผิดปกติของนํ้าทะเล
บริเวณตอนกลางและตะวันออกของมหาสมุทรแปซิฟิกเขตร้อน ซึ่งเกิดจากการอ่อนกําลังลงของลมค้า 
(trade wind) คําจํากัดความของเอลนีโญแม้จะมีมากมายแต่ลักษณะบางอย่างซึ่งเป็นลักษณะปกติ
ของเอลนีโญจะปรากฏให้เห็น คือ การอุ่นข้ึนผิดปกติของผิวนํ้าทะเล กระแสนํ้าอุ่นที่ไหลลงทางใต้ตาม
ชายฝั่งประเทศเปรู เก่ียวข้องกับอุณหภูมิผิวนํ้าทะเลท่ีสูงข้ึนทางด้านตะวันออก และตอนกลางของ
แปซิฟิกเขตศูนย์สูตรปรากฏตามชายฝ่ังประเทศเอกวาดอร์ และเปรูเหนือ (บางครั้งประเทศชิลี) 
เช่ือมโยงกับการเปลี่ยนแปลงของความกดอากาศที่ระดับนํ้าทะเล เกิดร่วมกับการอ่อนกําลังลงของลม
ค้าที่พัดไปทางทิศตะวันตกบริเวณแปซิฟิกเขตศูนย์สูตรเวียนเกิดซ้ําแต่ช่วงเวลาไม่สม่ําเสมอเกิดแต่ละ
ครั้งนาน 12 – 18 เดือน 
การเกิดเอลนีโญ 
 ตามปกติเหนือน่านนํ้ามหาสมุทรแปซิฟิกเขตร้อนหรือมหาสมุทรแปซิฟิกเขตศูนย์สูตรจะมีลม
ค้าตะวันออกพัดปกคลุมเป็นประจํา ลมน้ีจะพัดพาผิวหน้านํ้าทะเลท่ีอุ่นจากทางตะวันออก (บริเวณ
ชายฝ่ังประเทศเอกวาดอร์ เปรู และชิลีตอนเหนือ) ไปสะสมอยู่ทางตะวันตก (ชายฝั่งอินโดนีเซีย และ
ออสเตรเลีย) ทําให้บรรยากาศเหนือบริเวณแปซิฟิกตะวันตกมีความช้ืนเน่ืองจากขบวนการระเหย 
(Glantz, 2001) และมีการก่อตัวของเมฆและฝนบริเวณตะวันออกและตะวันออกเฉียงใต้ของเอเชีย 
รวมทั้งประเทศต่าง ๆ ที่เป็นเกาะอยู่ในแปซิฟิกตะวันตก  ขณะที่ทางตะวันออกของแปซิฟิกเขตศูนย์
สูตรมีการไหลข้ึนของนํ้าเย็นระดับล่างขึ้นไปยังผิวนํ้าและทําให้เกิดความแห้งแล้งบริเวณชายฝั่งอเมริกา
ใต้ แต่เมื่อลมค้าตะวันออกมีกําลังอ่อนกว่าปกติ ลมที่พัดปกคลุมบริเวณด้านตะวันออกของปาปัว
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นิวกินี (ปาปัวนิวกินี คือ เกาะที่ต้ังอยู่บริเวณเส้นศูนย์สูตรทางแปซิฟิกตะวันตกเหนือทวีปออสเตรเลีย) 
จะเปลี่ยนทิศทางจากตะวันออกเป็นตะวันตก ทําให้เกิดคลื่นใต้ผิวนํ้าพัดพาเอามวลนํ้าอุ่นที่สะสมอยู่
บริเวณแปซิฟิกตะวันตกไปแทนที่นํ้าเย็นทางแปซิฟิกตะวันออก เมื่อมวลนํ้าอุ่นได้ถูกพัดพาไปถึง
แปซิฟิกตะวันออก (บริเวณชายฝั่งประเทศเอกวาดอร์) ก็จะรวมเข้ากับผิวนํ้า ทําให้ผิวหน้านํ้าทะเล
บริเวณน้ีอุ่นขึ้นกว่าปกติ และนํ้าอุ่นน้ีจะค่อย ๆ แผ่ขยายพ้ืนที่ไปทางตะวันตกถึงตอนกลางของ
มหาสมุทร ส่งผลให้บริเวณท่ีมีการก่อตัวของเมฆและฝนซึ่งปกติจะอยู่ทางตะวัน ตกของมหาสมุทร
เปลี่ยนแปลงไปอยู่ที่บริเวณตอนกลางและตะวันออก บริเวณดังกล่าวจึงมีฝนตกมากกว่าปกติ ในขณะ
ที่แปซิฟิกตะวันตกซึ่งเคยมีฝนมากจะมีฝนน้อยและเกิดความแห้งแล้งการเกิดเอลนีโญส่วนมากนํ้าที่อุ่น
ผิดปกติจะปรากฏครั้งแรกบริเวณชายฝั่งประเทศเอกวาดอร์และเปรูในเดือนกุมภาพันธ์หรือมีนาคม 
แต่เอลนีโญที่เกิดข้ึนแต่ละคร้ังอาจจะแตกต่างไปจากรูปแบบปกติดังกล่าวน้ีได้ ไม่จําเป็นว่าจะต้องเกิด
เช่นน้ีเสมอไป ดังตัวอย่างเช่น เอลนีโญปี พ.ศ. 2525 – 2526 อุณหภูมิพ้ืนผิวนํ้าทะเลบริเวณชายฝั่ง
อเมริกาใต้เร่ิมอุ่นขึ้นช้ากว่ารูปแบบปกติหลายเดือน (Glantz et al., 1987) 
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รูปท่ี 1.10  รูปแบบสภาวะการเกิดเอลนีโญ 

การตรวจจับเอลนีโญ 
 จากเอลนีโญขนาดรุนแรงในปี 2525 – 2526 ทําให้เกิดแผนความร่วมมือระหว่างประเทศ
เพ่ือติดตาม ตรวจวัดและวิจัยปรากฏการณ์เอลนีโญข้ึน คือแผนงานมหาสมุทรเขตร้อนและบรรยากาศ
โลก (Tropical Ocean and Global Atmosphere – TOGA) ซึ่งได้ดําเนินการระหว่างปี 2528 - 
2537 ภายใต้แผนงานการวิจัยภูมิอากาศโลก จากการศึกษาและวิจัยของ TOGA พบว่า ปรากฏการณ์
เอลนีโญในมหาสมุทรแปซิฟิกเขตร้อนตรวจจับได้จากหลายวิธี รวมถึงจากดาวเทียม ทุ่นลอยที่อยู่กับที่ 
ทุ่นลอยที่เคลื่อนที่ การวิเคราะห์ระดับนํ้าทะเล เป็นต้น ระบบการตรวจวัดเพ่ือการวิจัยน้ีปัจจุบันได้เข้า
สู่ระบบการตรวจวัดภูมิอากาศทางภาคปฎิบัติแล้ว โดยข้อมูลจากระบบการตรวจวัดภูมิอากาศน้ีได้ใช้
ป้อนเข้าไปในแบบจําลองระหว่างบรรยากาศและมหาสมุทรของโลกเพื่อทําการคาดหมายเอลนีโญ 
ส่วนแบบจําลองอ่ืน ๆ ได้ใช้ในการวิจัยเพ่ือให้เข้าใจถึงเอลนีโญได้ดีและมากย่ิงขึ้น สําหรับการ
คาดหมายน้ันมักจะใช้แบบจําลองทางคณิตศาสตร์ซึ่งปัจจุบันมีหลายหน่วยงานที่ทําการคาดหมายการ
เกิดปรากฏการณ์เอลนีโญ เช่น ศูนย์พยากรณ์ภูมิอากาศ ประเทศสหรัฐอเมริกา และหน่วยงาน
อุตุนิยมวิทยา ประเทศญี่ปุ่น เป็นต้น 
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ขนาดของเอลนีโญ 
 ดัชนีช้ีวัดขนาดของเอลนีโญที่สําคัญและชัดเจนที่สุดตัวหน่ึง คือ อุณหภูมิผิวนํ้าทะเลท่ีเพ่ิม
สูงข้ึนไม่ว่าจะทางตะวันออกหรือตอนกลางของแปซิฟิกเขตศูนย์สูตร อุณหภูมิย่ิงสูงกว่าปกติมากเท่าไร 
ปรากฏการณ์ย่ิงรุนแรงมากเท่าน้ัน ดังจะเห็นได้จากรูปที่ 3 ซึ่งแสดงอุณหภูมิผิวน้ําทะเลท่ีต่างจากปกติ
ในช่วงเอลนีโญที่รุนแรงมาก 2 ครั้ง คือ เมื่อ พ.ศ. 2525 – 2526 และ พ.ศ. 2540 – 2541 

 

 
รูปท่ี 1.11  อุณหภูมิผิวน้ําทะเลท่ีแตกต่างจากปกติ (องศาเซลเซียส) ระหว่างวันที่ 20-26 ธันวาคม 

2525 (บน) ระหว่างวันที่ 18-24 ธันวาคม 2540 (ล่าง) (ทีม่า CDC/NOAA) 
 

 นักวิทยาศาสตร์ได้แบ่งขนาดของเอลนีโญออกเป็น อ่อนมาก อ่อน ปานกลาง รุนแรง หรือ
รุนแรงมาก จากการศึกษาของ Quinn et al. (1987, p.14453) กล่าวไว้ว่า “ปรากฏการณ์ย่ิงมีความ
รุนแรงมากเท่าไร ปริมาณความเสียหาย การถูกทําลาย และมูลค่าความเสียหายย่ิงสูงมากเท่าน้ัน” 
พวกเขาได้อธิบายถึงความรุนแรงโดยผนวกเอาการเปลี่ยนแปลงทางกายภาพของมหาสมุทรกับ
ผลกระทบที่เกิดขึ้นบนพ้ืนทวีปเข้าด้วยกันดังน้ี 
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 ขนาดรุนแรงมาก ปริมาณฝนสูงมากที่สุด มีนํ้าท่วม และเกิดความเสียหายในประเทศเปรู      
มีบางเดือนในช่วงฤดูร้อนและฤดูใบไม้ร่วงของซีกโลกใต้ที่อุณหภูมิผิวน้ําทะเลบริเวณชายฝั่งสูงกว่าปกติ
มากกว่า 7 o ซ. 
 ขนาดรุนแรง ปริมาณฝนสูงมาก มีนํ้าท่วมตามบริเวณชายฝั่ง มีรายงานความเสียหายใน
ประเทศเปรู มีหลายเดือนในช่วงฤดูร้อนและฤดูใบไม้ร่วงของซีกโลกใต้ที่อุณหภูมิผิวนํ้าทะเลบริเวณ
ชายฝั่งสูงกว่าปกติ 3 – 5 o ซ. 
 ขนาดปานกลางปริมาณฝนสูงกว่าปกติ มีนํ้าท่วมตามบริเวณชายฝั่ง ความเสียหายที่เกิดข้ึนใน
ประเทศเปรูอยู่ในระดับตํ่า โดยท่ัว ๆ ไปอุณหภูมิผิวนํ้าทะเลบริเวณชายฝั่งในช่วงฤดูร้อนและฤดูใบไม้
ร่วงในซีกโลกใต้จะสูงกว่าปกติ 2 – 3 o ซ. 
 นอกจากน้ียังมีปัจจัยอ่ืนที่นํามาใช้กําหนดขนาดของเอลนีโญ ซึ่งรวมถึงตําแหน่งของแอ่ง
นํ้าอุ่น (warm pool) ในมหาสมุทรแปซิฟิกเขตศูนย์สูตร บริเวณพ้ืนผิวมหาสมุทรซึ่งปกคลุมด้วยแอ่ง
นํ้าอุ่นที่ผิดปกติ หรือความลึก (ปริมาตร) ของแอ่งนํ้าอุ่นน้ัน ย่ิงแอ่งนํ้าอุ่นมีอาณาบริเวณกว้างและมี
ปริมาตรมากปรากฏการณ์จะย่ิงมีความรุนแรงเพราะจะมีความร้อนมหาศาลซึ่งจะมีผลต่อบรรยากาศ
เหนือบริเวณน้ัน ในกรณีที่เอลนีโญมีกําลังอ่อนบริเวณน้ําอุ่นมักจะจํากัดวงแคบอยู่เพียงแค่ชายฝ่ัง
ตะวันตกของอเมริกาใต้ แต่กรณีเอลนีโญขนาดรุนแรงบริเวณที่มีนํ้าอุ่นผิดปกติจะแผ่กว้างปกคลุมทั่ว
ทั้งตอนกลางและตะวันออกของมหาสมุทรแปซิฟิกเขตศูนย์สูตร   
 

สถิติการเกิดปรากฏการณ์เอลนีโญในระยะ 50 ปีที่ผ่านมา (ต้ังแต่ พ.ศ. 2494 – 2543) มี
ปรากฏการณ์เอลนีโญเกิดขึ้น 15 ครั้ง ดังน้ี 
 

พ.ศ. ความรุนแรงของเอลนีโญ พ.ศ. ความรุนแรงของเอลนีโญ 

2494 อ่อน 2520 – 2521 อ่อน 

2496 อ่อน 2522 – 2523 อ่อน 

2500 – 2502 รุนแรง 2525 – 2526 รุนแรง 

2506 อ่อน 2529 – 2531 ปานกลาง 

2508 – 2509 ปานกลาง 2533 – 2536 รุนแรง 
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2511 – 2513 ปานกลาง 2537 – 2538 ปานกลาง 

2515 – 2516 รุนแรง 2540 – 2541 รุนแรง 

2519 อ่อน   

แหล่งข้อมูล : CPC/NCEP/NOAA 

ผลกระทบของเอลนีโญ 

 ในช่วงที่เกิดปรากฏการณ์เอลนีโญ การก่อตัวของเมฆและฝนเหนือน่านนํ้าบริเวณเอเชีย
ตะวันออกเฉียงใต้จะลดลง (Wright et al., 1985) และจะขยับไปทางตะวันออก ทําให้บริเวณ
ตอนกลางและตะวันออกของแปซิฟิกเขตศูนย์สูตร รวมทั้งประเทศเปรูและเอกวาดอร์มีปริมาณฝน
มากกว่าค่าเฉลี่ย (Rasmusson and Carpenter, 1982) ขณะที่มีความแห้งแล้งเกิดข้ึนที่นิวกินี 
(Nicholls, 1974) และอินโดนีเซีย (Quinn et al., 1978) อีกทั้งบริเวณเขตร้อนของออสเตรเลีย 
(พ้ืนที่ทางตอนเหนือ) มักจะเริ่มฤดูฝนล่าช้า (Nicholls, 1984) นอกจากพ้ืนที่บริเวณเขตร้อนแล้ว
เอลนีโญยังมีความเก่ียวข้องเช่ือมโยงกับความผิดปกติของภูมิอากาศในพ้ืนที่ซึ่งอยู่ห่างไกลด้วย เช่น 
ความแห้งแล้งทางตอนใต้ของแอฟริกา จากการศึกษาเอลนีโญที่เคยเกิดข้ึนในอดีตนักวิทยาศาสตร์
พบว่าในฤดูหนาวและฤดูร้อนของซีกโลกเหนือ (ระหว่างเดือนธันวาคม – กุมภาพันธ์ และ เดือน
มิถุนายน – สิงหาคม) รูปแบบของฝนและอุณหภูมิหลายพ้ืนที่ผิดไปจากปกติ เช่น ในฤดูหนาวบริเวณ
ตะวันออกเฉียงใต้ของแอฟริกาและตอนเหนือของประเทศบราซิลแห้งแล้งผิดปกติ ขณะที่ทาง
ตะวันตกของแคนาดา อลาสก้า และตอนบนสุดของอเมริกามีอุณหภูมิสูงผิดปกติ ส่วนบางพ้ืนที่บริเวณ
กึ่งเขตร้อนของอเมริกาเหนือ และอเมริกาใต้ (บราซิลตอนใต้ถึงตอนกลางของอาร์เจนตินา) มีฝนมาก
ผิดปกติ (รูปที่ 1.11) นอกจากเอลนีโญจะมีผลกระทบต่อรูปแบบของฝนและอุณหภูมิแล้วยังมีอิทธิพล
ต่อการเกิดและการเคลื่อนตัวของพายุหมุนเขตร้อนอีกด้วย โดยปรากฏการณ์เอลนีโญไม่เอ้ืออํานวยต่อ
การก่อตัวและการพัฒนาของพายุหมุนเขตร้อนในมหาสมุทรแอตแลนติก ทําให้พายุหมุนเขตร้อนใน
บริเวณดังกล่าวน้ีลดลง ในขณะที่บริเวณด้านตะวันตกของประเทศเม็กซิโกและสหรัฐอเมริกามีพายุพัด
ผ่านมากขึ้น ส่วนพายุหมุนเขตร้อนในมหาสมุทรแปซิฟิกเหนือด้านตะวันตกที่มีการก่อตัวทางด้าน
ตะวันออกของประเทศฟิลิปปินส์มักมีเส้นทางเดินของพายุขึ้นไปทางเหนือมากกว่าที่จะเคลื่อนตัวมา
ทางตะวันตกผ่านประเทศฟิลิปปินส์ลงสู่ทะเลจีนใต้ 
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ผลกระทบของเอลนีโญต่อปริมาณฝนและอุณหภูมิในประเทศไทย 
 จากการศึกษาสภาวะฝนและอุณหภูมิของประเทศไทยในปีเอลนีโญ โดยใช้วิธีวิเคราะห์ค่า 
composite percentile ของปริมาณฝน และ composite standardized ของอุณหภูมิในปีเอลนี
โญ จากข้อมูลปริมาณฝนและอุณหภูมิรายเดือน ในช่วงเวลา 50 ปี ต้ังแต่ พ.ศ. 2494 ถึง 2543 พบว่า 
ในปีเอลนีโญปริมาณฝนของประเทศไทยส่วนใหญ่ตํ่ากว่าปกติ (rainfall Index น้อยกว่า 50) 
โดยเฉพาะในช่วงฤดูร้อนและต้นฤดูฝน และพบว่าเอลนีโญขนาดปานกลางถึงรุนแรงมีผลกระทบทําให้
ปริมาณฝนตํ่ากว่าปกติมากขึ้น สําหรับอุณหภูมิ ปรากฏว่าสูงกว่าปกติทุกฤดูในปีเอลนีโญ โดยเฉพาะ
ช่วงฤดูร้อนและต้นฤดูฝน และสูงกว่าปกติมากข้ึนในกรณีที่เอลนีโญมีขนาดปานกลางถึงรุนแรง 
อย่างไรก็ตามจากการศึกษาพบว่าในช่วงกลางและปลายฤดูฝน ไม่สามารถหาข้อสรุปเก่ียวกับสภาวะ
ฝนในปีเอลนีโญได้ชัดเจน น่ันคือ ปริมาณฝนของประเทศไทยมีโอกาสเป็นไปได้ทั้งสูงกว่าปกติและตํ่า
กว่าปกติหรืออาจกล่าวได้ว่าช่วงกลางและปลายฤดูฝนเป็นระยะที่เอลนีโญมีผลกระทบต่อปริมาณฝน
ของประเทศไทยไม่ชัดเจน 
 จากผลการศึกษาพอสรุปได้กว้าง ๆ ว่าหากเกิดเอลนีโญ ปริมาณฝนของประเทศไทยมี
แนวโน้มว่าจะตํ่ากว่าปกติ โดยเฉพาะฤดูร้อนและต้นฤดูฝน ในขณะท่ีอุณหภูมิของอากาศจะสูงกว่า
ปกติ เฉพาะอย่างยิ่งในกรณีที่เอลนีโญมีขนาดรุนแรง ผลกระทบดังกล่าวจะชัดเจนมากข้ึน 
สภาวะทั่วไปของเอลนีโญ พ.ศ. 2540 – 2541 
 เอลนีโญที่เกิดขึ้นในปี พ.ศ. 2540 – 2541 เป็นปรากฏการณ์ที่รุนแรงท่ีสุดที่เคยมีการ
ตรวจวัดมา มีการพัฒนาอย่างรวดเร็วและมีอุณหภูมิที่สูงกว่าทุกคร้ัง เอลนีโญครั้งน้ีพัฒนารวดเร็วมาก
ทั่วทั้งตอนกลางและตะวันออกของมหาสมุทรแปซิฟิกเขตร้อนช่วงเดือนเมษายนและพฤษภาคม 2540 
และได้มีกําลังแรงสูงที่สุดในเดือนมิถุนายน 2540 ในช่วงคร่ึงหลังของปี 2540 เอลนีโญน้ีมีกําลังแรงย่ิง
กว่าเอลนีโญที่เกิดในปี พ.ศ. 2525 – 2526 โดยมีอุณหภูมิผิวนํ้าทะเลท่ีสูงกว่าปกติทั่วทั้งตอนกลาง
และตะวันออกของแปซิฟิก 2 – 5 o ซ. อุณหภูมิผิวนํ้าทะเลสูงเกินกว่า 28 o ซ. ทั่วทั้งตอนกลางของ
แปซิฟิกเขตศูนย์สูตรโดยเร่ิมต้ังแต่เดือนพฤษภาคม 2540 ประมาณวันที่ 8 มกราคม 2541 ปริมาตร
ของบริเวณแอ่งนํ้าอุ่นลดลงไปประมาณ 40 เปอร์เซนต์นับต้ังแต่ที่มีปริมาตรสูงสุดตอนต้นเดือน
พฤศจิกายน 2540 แต่อย่างไรก็ตามพ้ืนที่ผิวหน้าแอ่งนํ้าอุ่นในแปซิฟิกก็ยังมีอาณาบริเวณกว้างขนาด
ประมาณ 1.5 เท่าของประเทศสหรัฐอเมริกา แอ่งนํ้าอุ่นน้ีมีพลังงานมหาศาลจนกระทั่งผลกระทบต่อ
รูปแบบของภูมิอากาศโลกยังคงปรากฏต่อเน่ืองไปจนถึงกลางปี 2541 ผลกระทบด้านความร้อนของ
เอลนีโญน้ีเป็นตัวการหลักที่ทําให้อุณหภูมิผิวพ้ืนเฉล่ียทั่วโลกในปี พ.ศ. 2540 สูงกว่าค่าเฉลี่ย 30 ปี 
(พ.ศ. 2503 – 2533) ประมาณ 0.44 oซ. และในปี 2541 ปรากฏว่าอุณหภูมิผิวพ้ืนโลกยังคงสูงกว่า
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ค่าเฉล่ียและสูงมากกว่าปี 2540 จึงนับว่าปี พ.ศ. 2541 เป็นปีที่ร้อนที่สุดในศตวรรษท่ี 20 ได้มีการ
กล่าวว่าไฟป่าที่เกิดขึ้นในประเทศอินโดนีเซียและก่อให้เกิดหมอกควันไฟปกคลุมบางบริเวณของเอเชีย
ตะวันออกเฉียงใต้นับต้ังแต่เดือนสิงหาคม 2540 น้ัน เป็นส่วนหน่ึงจากผลกระทบของเอลนีโญ 
 
ผลกระทบจากปรากฏการณ์เอลนีโญในปี พ.ศ. 2540 
ภูมิภาคที่ได้รับความแห้งแล้ง 
 ตอนเหนือและตะวันออกของออสเตรเลีย ช่วงเดือนเมษายน – พฤศจิกายน 2540 บริเวณ
ตอนเหนือและตะวันออกของทวีปมีฝนรวมตํ่ากว่าค่าปกติ ทําให้เกิดความแห้งแล้งทั่วบริเวณ ประกอบ
กับช่วงเดือนพฤศจิกายน – ธันวาคม ทางตะวันออกเฉียงใต้ของทวีปมีอุณหภูมิสูงกว่าค่าปกติ จึง
ก่อให้เกิดไฟป่าขึ้นในบริเวณรัฐวิคตอเรียและนิวเซ้าต์เวลส์เป็นเวลาหลายสัปดาห์ 
 ตอนใต้ของแอฟริกาตะวันตกมีฝนตํ่ากว่าปกติต้ังแต่เดือนกรกฎาคมพร้อมกับฤดูฝนได้เริ่มช้า
กว่าปกติ 
 เอเชียตะวันออกเฉียงใต้บริเวณที่ได้รับความแห้งแล้งมากโดยเฉพาะช่วงเดือนพฤษภาคม – 
ตุลาคม ได้แก่ อินโดนีเซีย ฟิลิปปินส์ มาเลเซีย สิงคโปร์ บรูไนและปาปัวนิวกินี และได้เกิดไฟป่าใน
อินโดนีเซีย และรัฐซาราวัคของมาเลเซียต้ังแต่เดือนสิงหาคม ถึงปลายปี 2540 บริเวณอ่ืน ๆ ที่ได้รับ
ความแห้งแล้งคือ ประเทศไทย บางส่วนของพม่า ลาว เขมรและเวียดนาม 
 สหรัฐอเมริกาตะวันออก แห้งแล้งช่วงเดือนเมษายน – ตุลาคม ต่อจากน้ันเป็นฤดูหนาวที่
หนาวน้อย 
 อเมริกากลาง มีสภาพอากาศแล้งปกคลุมช่วงเดือนมิถุนายน – ตุลาคม 
 ตอนเหนือของอเมริกาใต้ มีอากาศร้อนและแห้งแล้งในช่วงคร่ึงหลังของปี 
 ภูมิภาคที่ได้รับฝนมากหรือนํ้าท่วม 
 คาบสมุทรอินเดีย มีฝนตกชุกต้ังแต่เดือนพฤษภาคมต่อเน่ืองเกือบตลอดจนถึงสิ้นปี บริเวณน้ี 
ได้แก่ประเทศอินเดีย บังคลาเทศ เนปาลและศรีลังกา 
 แอฟริกาตะวันออก ได้รับฝนชุกมากในช่วงตุลาคม – ธันวาคม ทําให้เกิดนํ้าท่วมหนัก
โดยเฉพาะบริเวณประเทศเคนยา อูกานดา รวันดาและตอนเหนือของแทนซาเนีย 
 อเมริกาใต้ ตอนกลางและตอนใต้ของอเมริกาใต้ส่วนมากมีฝนสูงกว่าค่าปกติมากช่วงเดือน
มิถุนายนถึงสิ้นปี บางบริเวณของชิลีตอนกลางได้รับฝนภายใน 1 วัน เท่ากับปริมาณฝนรวมเฉลี่ยของ
ทั้งปี และบริเวณชายฝั่งทางใต้ของเอควาดอร์และทางเหนือของเปรู ได้รับฝนชุกมากและก่อให้เกิดนํ้า
ท่วมช่วงเดือนพฤศจิกายน – ธันวาคม 
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 อเมริกาเหนือ มีฝนตกชุกและเกิดนํ้าท่วมเป็นบางบริเวณจากทางรัฐแคลิฟอร์เนียพาดไปทาง
ตอนใต้ของสหรัฐอเมริกาถึงบริเวณรัฐฟลอริดาในระยะคร่ึงหลังของปี 2540 
ผลกระทบที่มีต่อการเกิดพายุหมุนเขตร้อน 
 พายุหมุนเขตร้อน คือพายุที่ก่อตัวเหนือมหาสมุทรในเขตร้อน มีความรุนแรง 3 ระดับคือพายุ
ดีเปรสช่ัน พายุโซนร้อนและไต้ฝุ่น (ถ้าเกิดทางตะวันตกของมหาสมุทรแปซิฟิกเหนือและในทะเลจีนใต้
เรียกไต้ฝุ่น แต่ถ้าเกิดในมหาสมุทรแอตแลนติคเหนือจะเรียกว่าพายุเฮอร์ริเคน) 
 มหาสมุทรแอตแลนติค เอลนีโญทําให้พายุที่มีความรุนแรงระดับพายุโซนร้อนและพายุเฮอร์ริ
เคนที่เกิดทางเหนือของมหาสมุทรแอตแลนติคมีจํานวนลดลงค่อนข้างชัดเจน โดยในปี พ.ศ. 2540 มี
พายุโซนร้อนเกิดข้ึน 7 ลูก (ปกติประมาณ 9 ลูก) และที่รุนแรงเป็นพายุเฮอร์ริเคนจํานวน 3 ลูก (ปกติ
ประมาณ 6 ลูก) และโดยรวมแล้วพายุหมุนเขตร้อนที่เกิดข้ึนในฤดูพายุหมุนเขตร้อนในแอตแลนติค
เหนือ ปี 2540 เกิดข้ึนเพียง 52 % ของค่าปกติเท่าน้ัน ผลกระทบของเอลนีโญต่อการเกิดพายุหมุน
เขตร้อนในมหาสมุทรแอตแลนติคปรากฏชัดที่สุดระหว่างเดือนสิงหาคม – ตุลาคม เมื่อมีเพียงจํานวน 
3 ลูก ที่ได้ก่อตัวขึ้นในช่วงน้ี 
 ด้านตะวันออกของมหาสมุทรแปซิฟิกเหนือ เอลนีโญช่วยเอ้ือต่อการก่อตัวพร้อมกับขยาย
พ้ืนที่ของการก่อตัวของพายุหมุนเขตร้อนทางด้านตะวันออกของมหาสมุทรแปซิฟิกเหนือ ในปี 2540 
ได้เกิดพายุโซนร้อนจํานวน 17 ลูก (ปกติ 16 ลูก) ที่รุนแรงถึงระดับเป็นพายุเฮอร์ริเคนจํานวน 9 ลูก 
(ปกติ 9 ลูก) และเป็นพายุเฮอร์ริเคนที่รุนแรงมากจํานวน 7 ลูก (ปกติ 5 ลูก) นอกจากน้ีพ้ืนที่ที่เกิด
พายุหมุนเขตร้อนได้แผ่ขยายกว้างออกไปจากปกติ โดยมีจํานวน 4 ลูก ที่ได้ก่อตัวและเคลื่อนตัวทาง
ตะวันตกของเส้นแวง 135 องศาตะวันตก และมีพายุเฮอร์ริเคนที่รุนแรงจํานวน 2 ลูก ทําความ
เสียหายให้กับทวีปอเมริกาเหนือ 
 ด้านตะวันตกของมหาสมุทรแปซิฟิกเหนือ พายุหมุนเขตร้อนที่เกิดข้ึนในบริเวณน้ีในปี 2540 
มีรูปแบบและลักษณะที่ผิดปกติมาก โดยเฉพาะบริเวณด้านตะวันออกของประเทศฟิลิปปินส์ กล่าวคือ 
พายุมักจะมีเส้นทางการเคลื่อนตัวขึ้นไปในแนวทิศเหนือมากกว่าที่จะเคลื่อนมาทางตะวันตกผ่าน
ประเทศฟิลิปปินส์ลงสู่ทะเลจีนใต้ จึงทําให้พายุที่พัดผ่านประเทศฟิลิปปินส์ลงสู่ทะเลจีนใต้มีจํานวน
น้อยกว่าปกติมาก ขณะที่มีพายุไต้ฝุ่นจํานวน 2 ลูกเคลื่อนเข้าสู่ประเทศญี่ปุ่นเร็วกว่าปกติในเดือน
มิถุนายน สําหรับประเทศจีนฤดูพายุหมุนเขตร้อนเกิดล่าช้ามาก และเป็นกรณีที่เกิดได้น้อยที่มีพายุ
หมุนเขตร้อน (พายุไต้ฝุ่น “ลินดา”) เคลื่อนผ่านปลายแหลมญวนและภาคใต้ของประเทศไทยใน
ตอนต้นเดือนพฤศจิกายน 2540 ซึ่งพายุลูกน้ีได้ก่อให้เกิดความสูญเสียทั้งชีวิตและทรัพย์สินของทางใต้
ของเวียดนามเป็นอย่างมาก จากการที่จํานวนพายุหมุนเขตร้อนเคลื่อนผ่านประเทศฟิลิปปินส์มีน้อย 
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จึงทําให้ฟิลิปปินส์ประสบกับความแห้งแล้ง และยังส่งผลถึงประเทศใกล้เคียงเช่นเวียดนามและไทย
ด้วย เน่ืองจากพายุที่เคลื่อนผ่านฟิลิปปินส์จะมีโอกาสเคลื่อนเข้าสู่เวียดนามและไทยได้ในเวลาต่อมา 
หลาย ๆ ลักษณะที่กล่าวมาก็ได้เกิดข้ึนในช่วงปีเอลนีโญ 2525 – 2526 ซึ่งช้ีให้เห็นถึงความเป็นไปได้
อย่างสูงว่ารูปแบบการเกิดของพายุหมุนเขตร้อนในปี 2540 เก่ียวข้องกับการขยับตัวไปของการ
หมุนเวียนของอากาศในภูมิภาคน้ี ซึ่งสัมพันธ์กับปรากฏการณ์เอลนีโญผลกระทบจากปรากฏการณ์
เอลนีโญ ในปี พ.ศ. 2541 (ช่วงเดือนมกราคม – มีนาคม) ภูมิภาคที่มีอุณหภูมิสูงหรือฝนน้อยกว่าปกติ 
 เอเชียตะวันออกเฉียงใต้ บริเวณเอเชียตะวันออกเฉียงใต้ ได้แก่ ประเทศไทย พม่า ลาว 
เวียดนาม เขมร มาเลเซีย สิงคโปร์ อินโดนีเซียและบรูไน มีอุณหภูมิสูงกว่าค่าปกติตลอดทั้งช่วง 3 
เดือน พร้อมกับมีฝนตํ่ากว่าค่าปกติบริเวณประเทศไทย มาเลเซีย อินโดนีเซีย บรูไนและฟิลิปปินส์ 
 ทวีปออสเตรเลีย บริเวณด้านตะวันออก ตะวันตก และบางพ้ืนที่ทางตอนกลางของ
ออสเตรเลียได้รับฝนตํ่ากว่าค่าปกติค่อนข้างมากในช่วงมกราคม – มีนาคม ส่งผลให้เกิดการขาดแคลน
นํ้าโดยเฉพาะตามบริเวณชายฝั่งด้านตะวันออกเฉียงใต้ของประเทศ 
 เอเชียตะวันออก ด้านตะวันออกของประเทศจีนต่อเนื่องถึงประเทศเกาหลีเหนือและใต้
รวมท้ังประเทศญี่ปุ่น มีอุณหภูมิสูงกว่าค่าปกติในเดือนกุมภาพันธ์ – มีนาคม 
 ตอนเหนือของอเมริกาใต้ มีอุณหภูมิสูงและฝนตํ่ากว่าค่าปกติตลอดทั้งช่วง 
 ตอนใต้ของแอฟริกาตะวันตก ช่วงเดือนกุมภาพันธ์ – มีนาคม มีอุณหภูมิสูงและฝนตํ่ากว่า   
ค่าปกติ 
 เกาะมาดากัสการ์ช่วงเดือนกุมภาพันธ์ - มีนาคม มีอุณหภูมิสูงและฝนตํ่ากว่าค่าปกติ 
 ยุโรปตะวันตก มีอุณหภูมิสูงและฝนตํ่ากว่าค่าปกติในเดือนกุมภาพันธ์ – มีนาคมภูมิภาคท่ีมี 
อุณหภูมิตํ่าหรือฝนมากกว่าปกติ 
 อุรุกวัยและอาร์เจนตินา มีอุณหภูมิตํ่ากว่าปกติและมีฝนตกหนักในประเทศอุรุกวัยต่อเน่ืองถึง
ทางเหนือของอาร์เจนตินาในเดือนมกราคม ส่วนเดือนกุมภาพันธ์มีอุณหภูมิตํ่าและฝนตกหนักทาง
เหนือของอาร์เจนตินา 
 สหรัฐอเมริกา ในเดือนมกราคมมีฝนตกหนักทางด้านตะวันออกลงไปถึงทางใต้ของประเทศ 
และในเดือนกุมภาพันธ์ – มีนาคม บริเวณฝนหนักได้เพ่ิมพ้ืนที่ขึ้นคือ พาดจากทางตะวันตก ทางใต้ ไป
ถึงทางตะวันออก 
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ลานีญา 
ความหมายของลานีญา 
 ลานีญา มีช่ือเรียกต่าง ๆ กันหลายช่ือ เช่น น้องของเอลนีโญ (El Niño’s sister) สภาวะตรง
ข้ามเอลนีโญ (anti–El Niño หรือ the opposite of El Niño) สภาวะท่ีไม่ใช่เอลนีโญ (non El 
Niño) และฤดูกาลที่อุณหภูมิผิวน้ําทะเลเย็น (season with cold SSTs) เป็นต้น (Glantz, 2001) แต่
ทั้งหมดไม่ว่าช่ือใดจะมีความหมายเดียวกัน คือ ปรากฏการณ์ที่กลับกันกับเอลนีโญ กล่าวคือ อุณหภูมิ
ผิวนํ้าทะเลบริเวณตอนกลางและตะวันออกของแปซิฟิกเขตศูนย์สูตรมีค่าตํ่ากว่าปกติ เน่ืองจากลมค้า
ตะวันออกเฉียงใต้มีกําลังแรงมากกว่าปกติ จึงพัดพาผิวนํ้าทะเลที่อุ่นจากตะวันออกไปสะสมอยู่ทาง
ตะวันตกมากย่ิงข้ึน ทําให้บริเวณดังกล่าวซึ่งเดิมมีอุณหภูมิผิวนํ้าทะเลและระดับนํ้าทะเลสูงกว่าทาง
ตะวันออกอยู่แล้วย่ิงมีอุณหภูมิและระดับนํ้าทะเลสูงขึ้นไปอีก ปรากฏการณ์ลานีญาเกิดข้ึนได้ทุก 2 – 
3 ปี และปกติจะเกิดขึ้นนานประมาณ 9 – 12 เดือน แต่บางครั้งอาจปรากฏอยู่ได้นานถึง 2 ปี 
การเกิดลานีญา 
 ปกติลมค้าตะวันออกเฉียงใต้ในมหาสมุทรแปซิฟิกเขตร้อนหรือแปซิฟิกเขตศูนย์สูตรจะพัดพา
นํ้าอุ่นจากทางตะวันออกของมหาสมุทรไปสะสมอยู่ทางตะวันตก ซึ่งทําให้มีการก่อตัวของเมฆและฝน
บริเวณด้านตะวันตกของแปซิฟิกเขตร้อน ส่วนแปซิฟิกตะวันออกหรือบริเวณชายฝั่งประเทศ
เอกวาดอร์และเปรูมีการไหลข้ึนของนํ้าเย็นระดับล่างขึ้นไปยังผิวนํ้าซึ่งทําให้บริเวณดังกล่าวแห้งแล้ง 
สถานการณ์เช่นน้ีเป็นลักษณะปกติเราจึงเรียกว่าสภาวะปกติหรือสภาวะที่ไม่ใช่เอลนีโญ (รูปที่ 1.12) 
แต่มีบ่อยคร้ังที่สถานการณ์เช่นน้ีถูกมองว่าเป็นได้ทั้งสภาวะปกติและลานีญา  
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รูปท่ี 1.12  สภาวะปกติ  (ที่มา : RMEL/NOAA) 
 

อย่างไรก็ตามเมื่อพิจารณารูปแบบของสภาวะลานีญา (รูปที่ 1.13) จะเห็นได้ว่าปรากฏการณ์ลานีญามี
ความแตกต่างจากสภาวะปกติ (Glantz, 2001) น่ันคือ ลมค้าตะวันออกเฉียงใต้ที่พัดปกคลุมเหนือ
มหาสมุทรแปซิฟิกเขตร้อนมีกําลังแรงมากกว่าปกติและพัดพาผิวนํ้าทะเลที่อุ่นจากตะวันออกไปสะสม
อยู่ทางตะวันตกมากย่ิงขึ้น ทําให้บริเวณแปซิฟิกตะวันตก รวมท้ังบริเวณตะวันออกและตะวันออกเฉียง
ใต้ของเอเชีย ซึ่งเดิมมีอุณหภูมิผิวนํ้าทะเลสูงกว่าทางตะวันออกอยู่แล้วย่ิงมีอุณหภูมินํ้าทะเลสูงขึ้นไป
อีก อุณหภูมิผิวนํ้าทะเลที่สูงขึ้นส่งผลให้อากาศเหนือบริเวณดังกล่าวมีการลอยตัวขึ้นและกลั่นตัวเป็น
เมฆและฝน 
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รูปท่ี 1.13  สภาวะลานีญา  (ที่มา : RMEL/NOAA) 
ส่วนแปซิฟิกตะวันออกนอกฝั่งประเทศเปรูและเอกวาดอร์น้ันขบวนการไหลข้ึนของนํ้าเย็นระดับล่าง
ไปสู่ผิวนํ้า (upwelling) จะเป็นไปอย่างต่อเน่ืองและรุนแรง อุณหภูมิที่ผิวนํ้าทะเลจึงลดลงตํ่ากว่าปกติ 
เช่น ลานีญาที่เกิดขึ้นเมื่อ พ.ศ. 2531 – 2532 อุณหภูมิผิวนํ้าทะเลบริเวณดังกล่าวตํ่ากว่าปกติ
ประมาณ 4 oซ. (รูปที่ 1.14) 

 

รูปท่ี 1.14  อุณหภูมิผิวนํ้าทะเลที่แตกต่างปกติในรูปแบบของสภาวะลานีญาสถิต
การเกิดปรากฏการณ์ลานีญา 

ในระยะ 50 ปีที่ผ่านมา (ต้ังแต่ พ.ศ. 2494 – 2543) มีปรากฏการณ์ลานีญาเกิดขึ้น 9 ครั้ง ดังน้ี 
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พ.ศ. ความรุนแรงของลานีญา พ.ศ. ความรุนแรงของลานีญา 

2497 - 2499 รุนแรง 2531 – 2532 รุนแรง 

2507 – 2508 ปานกลาง 2538 – 2539 อ่อน 

2513 – 2514 ปานกลาง 2541 – 2544 รุนแรงในฤดูหนาว พ.ศ. 
2541 – 2542 และ 2542 

– 2543 
ปานกลางในช่วง พ.ศ. 

2543 - 2544 

2516 – 2519 รุนแรง 

2526 – 2527 อ่อน 

2527 – 2528 อ่อน 

แหล่งข้อมูล : CPC/NCEP/NOAA 

ผลกระทบของลานีญา 
 จากการท่ีปรากฏการณ์ลานีญาเป็นสภาวะตรงข้ามของเอลนีโญ ดังน้ันผลกระทบของลานีญา
จึงตรงข้ามกับเอลนีโญ กล่าวคือ ผลจากการที่อากาศลอยขึ้นและกลั่นตัวเป็นเมฆและฝนบริเวณ
แปซิฟิกตะวันตกเขตร้อนในช่วงปรากฏการณ์ลานีญา ทําให้ออสเตรเลีย อินโดนีเซีย และฟิลิปปินส์มี
แนวโน้มที่จะมีฝนมากและมีนํ้าท่วม ขณะที่บริเวณแปซิฟิกเขตร้อนตะวันออกมีฝนน้อยและแห้งแล้ง 
นอกจากพ้ืนที่ในบริเวณเขตร้อนจะได้รับผลกระทบแล้ว ปรากฏว่าลานีญายังมีอิทธิพลไปยังพ้ืนที่ซึ่งอยู่
ห่างไกลออกไปด้วย โดยพบว่าแอฟริกาใต้มีแนวโน้มที่จะมีฝนมากกว่าปกติและมีความเสี่ยงต่ออุทกภัย
มากขึ้น  ขณะที่บริเวณตะวันออกของแอฟริกาและตอนใต้ของอเมริกาใต้มีฝนน้อยและเสี่ยงต่อการ
เกิดความแห้งแล้ง และในสหรัฐอเมริกาช่วงที่เกิดปรากฏการณ์ลานีญาจะแห้งแล้งกว่าปกติทาง
ตะวันตกเฉียงใต้ในช่วงปลายฤดูร้อนต่อเน่ืองถึงฤดูหนาว บริเวณท่ีราบตอนกลางของประเทศในช่วง
ฤดูใบไม้ร่วง และทางตะวันออกเฉียงใต้ในช่วงฤดูหนาว แต่บางพ้ืนที่ทางตอนเหนือและตะวันออกมีฝน
มากกว่าปกติในช่วงฤดูหนาว ส่วนผลกระทบของลานีญาที่มีต่อรูปแบบของอุณหภูมิปรากฏว่าในช่วง
ลานีญาอุณหภูมิผิวพ้ืนบริเวณเขตร้อนโดยเฉล่ียจะลดลง และมีแนวโน้มตํ่ากว่าปกติ ในช่วงฤดูหนาว
ของซีกโลกเหนือทางตะวันตกเฉียงเหนือของมหาสมุทรแปซิฟิกบริเวณประเทศญี่ปุ่นและเกาหลีมี
อุณหภูมิตํ่ากว่าปกติ ขณะที่ทางตะวันตกเฉียงใต้ของมหาสมุทรรวมถึงพ้ืนที่ทางตะวันออกเฉียงเหนือ
ของออสเตรเลียมีอุณหภูมิสูงกว่าปกติ ส่วนทางตอนเหนือของสหรัฐอเมริกาต่อเน่ืองถึงตอนใต้ของ
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แคนาดามีอากาศหนาวเย็นกว่าปกติ แสดงให้เห็นผลกระทบจากปรากฏการณ์ลานีญาในช่วงฤดูหนาว
และฤดูร้อนของซีกโลกเหนือ 

ผลกระทบของลานีญาต่อปริมาณฝนและอุณหภูมิในประเทศไทย 
 จากการศึกษาสภาวะฝนและอุณหภูมิของประเทศไทยในปีเอลนีโญ โดยใช้วิธีวิเคราะห์ค่า 
composite percentile ของปริมาณฝน และ composite standardized ของอุณหภูมิในปีเอลนี
โญ จากข้อมูลปริมาณฝนและอุณหภูมิรายเดือน ในช่วงเวลา 50 ปี ต้ังแต่ พ.ศ. 2494 ถึง 2543 พบว่า 
ในปีลานีญาปริมาณฝนของประเทศไทยส่วนใหญ่สูงกว่าปกติ โดยเฉพาะช่วงฤดูร้อนและต้นฤดูฝนเป็น
ระยะที่ลานีญามีผลกระทบต่อสภาวะฝนของประเทศไทยชัดเจนกว่าช่วงอ่ืน และพบว่าในช่วงกลาง
และปลายฤดูฝนลานีญามีผลกระทบต่อสภาวะฝนของประเทศไทยไม่ชัดเจน สําหรับอุณหภูมิปรากฏ
ว่าลานีญามีผลกระทบต่ออุณหภูมิในประเทศไทยชัดเจนกว่าฝน โดยทุกภาคของประเทศไทยมี
อุณหภูมิตํ่ากว่าปกติทุกฤดู และพบว่าลานีญาที่มีขนาดปานกลางถึงรุนแรงส่งผลให้ปริมาณฝนของ
ประเทศไทยสูงกว่าปกติมากข้ึน ขณะที่อุณหภูมิตํ่ากว่าปกติมากข้ึน  

1.7  ความหนาแน่น  
 ความหนาแน่นของนํ้าทะเลคํานวณจากความเค็ม อุณหภูมิ และความดันของมวลนํ้าน้ัน  
75% ของน้ําในมหาสมุทรมีความหนาแน่นอยู่ระหว่าง 1026.4-1028 kg/m3 เราสามารถใช้ค่าความ
หนาแน่นเป็นค่าคงที่กรณีศึกษาบางอย่าง เช่น การไหลเวียนของน้ําในแนวราบในมหาสมุทร แต่ใน
บางกรณีเราก็ต้องใช้ความหนาแน่นนํ้าที่ต่างค่ากัน เช่น ศึกษาการแบ่งช้ันนํ้า มวลนํ้า การไหลเวียน
ของน้ําในแนวด่ิง  
สมการความหนาแน่นของน้ําทะเล (Equation of State)  
 เน่ืองจากการตรวจวัดความหนาแน่นของนํ้าทะเลมีวิธีการท่ีละเอียดอ่อน จึงหันมาใช้การ
คํานวณจากสมการแทน  สมการที่ใช้จะง่ายหรือซับซ้อนข้ึนอยู่กับความต้องการใช้งานของเรา 
 1)  ต้องการความหนาแน่นของนํ้าทะเลคงที่ 1 ค่าสําหรับนํ้าทะเล (zero order, 

homogeneous ocean) ใช้ค่าอุณหภูมินํ้า 2 C ความเค็ม 35 psu ความดันระดับผิวนํ้า จะได้ความ
หนาแน่นของนํ้า 1028 kg/m3 
 2)  ความหนาแน่นของนํ้าทะเลท่ีมีความถูกต้องพอสมควรโดยใช้สมการเชิงเส้นอย่างง่าย 
 

   pkSSbTTa  )()( 000     
เป็นการคํานวณความหนาแน่นนํ้าจากค่าโดยเฉลี่ย  ได้ความถูกต้อง 0.5 kg/m3 ค่าต่างๆ ที่ใช้คือ  



เอกสารประกอบการสอนรายวิชา สมุทรศาสตร์ฟิสิกส ์
 

	 หน้า 30	
 

  0  = 1027 kg/m3, 0T  = 10 C, 0s = 35 psu, 

  a  = -0.15 kg/m3 ต่อองศาเซลเซียส 

  b = 0.78 kg/m3 ต่อ ppt ความเค็ม 

  k = 4.5 x 10-3 kg/m3 ต่อเดซิบาร์ 
  3)  สมการสมบูรณ์ของ United Nation Educational Science and Cultural 
Organization Technical Papers in Marine Science, No. 40, 1982 เป็นสมการไม่เชิงเส้น 
(nonlinear) ได้จากการลากกราฟผ่านข้อมูลจากการตรวจวัดให้มีความผิดพลาดน้อยที่สุด ไม่ได้จาก
ทฤษฎีเหมือนสมการสําหรับมวลอากาศ   

   
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
  
 
 
 

รูป 1.15  สัมประสิทธ์ของ (a) การขยายตัวเน่ืองจากอุณหภูมิ (b) การหดตัวเน่ืองจากความเค็ม (c) 
และการบีดอัดเน่ืองจากความดัน ความเค็ม และอุณหภูมิ  เส้นทึบเป็นค่าที่ความดันผิวนํ้า  เส้นประ
เป็นค่าที่ความดัน 4000 เดซิบาร์ (ประมาณ 4000 เมตร)  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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สัมประสิทธ์ิที่เปลี่ยนแปลงมากที่สุดเก่ียวข้องกับการขยายตัวเน่ืองจากความร้อน (thermal 

expansion) โดยค่าสัมประสิทธ์ิของการขยายตัวเป็น 0 ที่อุณหภูมิ 4 C (น้ําหนาแน่นที่สุด)อุณหภูมิ
สูงกว่าหรือตํ่ากว่าน้ีจะมีสัมประสิทธ์ิเพ่ิมขึ้น (ทําให้มวลนํ้าขยายตัว)คุณสมบัติน้ําที่เก่ียวข้องกับ
อุณหภูมิคือจุดเยือกแข็งและจุดความหนาแน่นสูงสุด ซึ่งสัมพันธ์กับความเค็มด้วยโดยค่าลดลงเมื่อ
ความเค็มเพ่ิมขึ้น  แต่จุดความหนาแน่นสูงสุดจะลดลงเร็วกว่าจุดเยือกแข็ง  กราฟของจุดสองจุดน้ีตัด
กันที่ความเค็ม 24.7 psu ถ้านํ้าเค็มน้อยกว่า 24.7 psu เมื่ออุณหภูมิน้ําถึงจุดที่มีความหนาแน่นมาก
ที่สุด น้ําช้ันบนจะจมตัวลง ดันนํ้าด้านล่างขึ้นมาจนนํ้าทั้งหมดมีอุณหภูมิที่น้ํามีความหนาแน่นที่สุด 
หากนํ้าที่ผิวเย็นตัวลงกว่าน้ีมันจะเบากว่านํ้าด้านล่าง มันจึงสามารถลอยอยู่ข้างบนจนถึงจุดเยือกแข็ง
น้ําจะกลายเป็นนํ้าแข็งเฉพาะผิวบน ถ้านํ้าเค็มมากกว่า 24.7 psu เมื่อนํ้าช้ันบนเย็นลงถึงจุดเยือกแข็ง
มันจะหนักกว่าน้ําด้านล่างนํ้าด้านบนก็จะจมตัวสู่เบ้ืองล่างเช่นกัน จนนํ้าทั้งคอลัมน์ถึงจุดเยือกแข็ง  
พอนํ้าช้ันบนเป็นนํ้าแข็งและอุณหภูมิลดลงอีก มันจะหนักกว่าน้ําเค็มข้างล่างก็จะจมตัวลงผลักนํ้า
ข้างล่างขึ้นมากลายเป็นนํ้าแข็ง สุดท้ายแล้วน้ําจะเป็นนํ้าแข็งทั้งคอลัมน์ความเค็มทําให้ความจุความ
ร้อนของน้ําทะเลเพ่ิมขึ้น 5%  และความเร็วของเสียงเพ่ิมข้ึน 4% 

 

รูป 1.16  เส้นแสดงอุณหภูมิที่มีความหนาแน่นสูงสุด ( T )และอุณหภูมิที่เป็นจุดเยือกแข็ง ( fT ) 
     สําหรับนํ้าที่ความเค็มต่างๆ กัน  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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สัญลักษณ์ของความหนาแน่นและความสูงพลศาสตร์ (dynamic height)  
 ความหนาแน่นของนํ้าทะเลจะเก่ียวข้องกับกระบวนการต่างๆ ในทะเล นักวิทยาศาสตร์จะใช้
สัญลักษณ์หลายประเภทเพ่ือแสดงความหนาแน่นหลากหลายชนิด  เน่ืองจากความหนาแน่นของนํ้า
ทะเลมีค่าสูงกว่า 1000 kg/m3 เล็กน้อย จึงลดแรงงานโดยการละ 1000 ไว้ในฐานที่เข้าใจ ดังน้ันจึง
บอกความหนาแน่นนํ้าโดยใช้อักษรกรีกตัวเล็ก “sigma”  
 

   1000,,  pTS     
โดย   มีหน่วยเป็น kg/m3 เช่น 40.26 ,40.1026     
 
ความหนาแน่นนํ้าที่ไม่มีตัวห้อยหมายถึงใช้ค่าตามที่มันอยู่ (in situ) ปกติเราต้องการใช้ค่าความ
หนาแน่นที่ผิวนํ้า 2000 หรือ 4000 เดซิบาร์ (เมตร) 
 

   1000
1000

1000

4000,,4

2000,,2

0,,







TS

TS

TSt





    
 
บางทีเราก็ใช้ส่วนกลับของความหนาแน่นนํ้า (เปลี่ยนตัวหารให้เป็นตัวคูณในสมการ) เรียกเทอมน้ีว่า 

specific volume,  /1  และไม่ค่อยมีใครเขียนค่าเต็มๆ จะเขียนเฉพาะ   
 

)(anomaly  ric thermoste )(anomaly   volumespecific TS,and   

   0,0,350,,,

,0,35,,









TSTS

ppTS

   (1.3) 
 
ค่า specific volume ใช้ในการคํานวณหา dynamic height และ dynamic height anomaly 
โดยเริ่มจากสมการอุทกสถิต (hydrostatic equation) 
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เราใช้ความดันไม่ใช้ความลึกเพราะว่าความหนาแน่นนํ้าคํานวณมากจาความดัน  อินทิเกรตสมการแรก
ของ (2.5) ในช่วงความดันจะได้ dynamic height, D มีหน่วยเป็นพลังงานต่อมวลนํ้า 1 หน่วย, 
Joules/kilogram (J/kg) หรือ m2/s2 
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ค่า dynamic height ใช้ในการคํานวณ Geostrophic Flow ในบทที่ 3 วิธีการหาค่า dynamic 
height ต้องใช้ค่าอุณหภูมิ ความเค็ม และความดัน มาคํานวณความหนาแน่นที่แต่ละระดับความลึก

(ความดัน) คํานวณค่า specific volume แต่ละความลึก (ความดัน) แล้วบวกค่าย่อย ( p ) 
ระหว่างความดัน 2 ระดับ จะได้ค่า dynamic heightความแตกต่างของ dynamic height ระหว่าง
สถานี 2 แห่ง a และ b จะเทียบเท่ากับความแตกต่างของความดันในแนวราบ (horizontal 
pressure gradient) ในช่วงความดันเดียวกัน 
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  (1.6) 
 
 สมัยก่อนหรือปัจจุบันเมื่อต้องคํานวณด้วยมือจึงต้องลดตัวเลขการคํานวณให้น้อยลงโดยการ
ลบค่าปกติของน้ําทะเลออกไปให้เหลือแต่ค่าความแตกต่าง โดยใช้สมการ 1.3 แทนใน 1.6 จะได้ 

dynamic height anomaly, D  
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 ถึงแม้มีคอมพิวเตอร์ใช้ก็ยังคํานวณวิธีเดิมอยู่  คณะกรรมการระหว่างประเทศแนะนําให้ใช้ 
geopotential และ geopotential difference แทน dynamic height และ dynamic height 
anomaly เพราะให้ความหมายที่เป็นจริงกว่า แต่นักสมุทรศาสตร์ยังใช้คําด้ังเดิมกันอยู่อุณหภูมิเมื่อวัด
ที่ระดับผิวนํ้า 
 ในการคํานวณความหนาแน่นนํ้าจะต้องคํานึงถึงว่าจะใช้อุณหภูมิที่วัดได้ ณ ความลึกของมวล
นํ้า (in situ) หรือจะใช้ค่าอุณหภูมิที่ควรจะวัดได้ที่ระดับผิวนํ้าเมื่อมวลนํ้าถูกนําข้ึนมาโดยไม่มีการ
ถ่ายเทความร้อนกับสิ่งแวดล้อมรอบข้าง (adiabatic change) ปริมาตรนํ้าจะขยายตัวเล็กน้อย ทําให้
อุณหภูมิลดลงเล็กน้อย ในทางตรงกันข้ามถ้ามวลนํ้าถูกดันลงไปยังเบ้ืองล่างโดยไม่ถ่ายเทความร้อนกับ
มวลนํ้ารอบข้าง ความดันนํ้าจะทําให้อุณหภูมินํ้าเพ่ิมขึ้น 

 ตัวอย่างมวลนํ้าที่ความลึก 5000 เมตร วัดอุณหภูมิที่ความลึกน้ันได้ 1.00 C มีความเค็ม 35 

psu เมื่อนําขึ้นมาแบบ adiabatic จะวัดค่าอุณหภูมิที่ผิวหน้าได้ 0.58 C ดังน้ัน 
 

    in situ temperature (T) = 1.00 C 

    potential temperature () = 0.58 C 

    09.28
07.28





 t

     
 
แนวคิดเร่ือง potential temperature มาจากกฎข้อที่ 1 ของเทอร์โมไดนามิค ตารางที่ 1 ใช้ในการ
หา potential temperature เมื่อทราบอุณหภูมิ ณ ความลึกน้ันๆ  รูปที่ 1.17 แสดงอุณหภูมิที่

เพ่ิมขึ้นเน่ืองจากความดัน ในบรรยากาศมีค่า adiabatic lapse rate เท่ากับ 10 C/1000 เมตร  ใน

นํ้ามีค่าเพียง 0.1 ถึง 0.15 C/1000 เมตร  การเพ่ิมหรือลดอุณหภูมิตามความสูงในช้ันบรรยากาศ
เมื่อเปลี่ยนระดับความสูงจะรุนแรงกว่าในมหาสมุทรเป็น 100 เท่า 
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รูปที่ 1.17  in situ temperature .vs. potential temperature ที่เหวมินดาเนา และที่สถานีใน

มหาสมุทรแปซิฟิก (17 N, 162 W)  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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 รูปที่ 1.18  แสดงอุณหภูมิ ความเค็ม และความหนาแน่นนํ้าจากการตรวจวัดกลางมหาสมุทรแปซิฟิก 

(17 N, 162 W) จะเห็นว่าแรงบีบอัด (ความดัน) มีผลต่อความหนาแน่นนํ้ามาก แม้เมื่อตัดผลจาก
ความดันออกไปจะพบว่าความหนาแน่นเพ่ิมขึ้นตามความลึกนํ้าอย่างช้าๆ ความหนาแน่นเพ่ิมขึ้นอย่าง
รวดเร็วที่ระดับ 200 เมตรแรกจากผิวนํ้าอัตราการเพ่ิมของความหนาแน่นตามความลึกเรียกว่าเทียบ
กับความหนาแน่นนํ้าเราเรียกว่าค่าเสถียร ตามสมการ 2 หน่วยเป็นเมตร  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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เป็นค่าวัดงานที่ต้องทําในการเคลื่อนมวลนํ้าขึ้นหรือลง ตัวอย่างในรูปที่ 1.18 สมมุติว่าด้นนํ้าจากระดับ
สมดุลขึ้นไปด้านบนซึ่งมีมวลนํ้าเบากว่า นํ้าหนักตัวของนํ้าก้อนน้ันจะทําให้มันขยับลงมาข้างล่างจนเลย
จุดสมดุล จะมีแรงลอยตัวเน่ืองจากนํ้าก้อนน้ีเบากว่ามวลนํ้ารอบข้าง (buoyant force) ก็จะดันมวล
นํ้าให้ลอยขึ้นไปจนเลยจุดสมดุลไปอีก ถ้าไม่มีแรงเสียดทานมวลนํ้าก้อนน้ีก็จะเคลื่อนที่ขึ้นลงที่ความถี่
คงที่และแอมปลิจูดของการขจัดคงที่  ถ้าความแตกต่างของความหนาแน่นตามความลึกมากจะต้องใช้
แรงมากขึ้นในการขยับนํ้าให้ถึงระดับเดียวกับกรณีแรก แต่ความถ่ีของการกระเพ่ือมจะเร็วกว่าเพราะ
นํ้าหนักตัวของมวลนํ้าและแรงลอยตัวจะมีมากกว่า จะใช้อุณหภูมิ ณ ความลึกเริ่มต้นในการคํานวณ
ความเสถียรไม่ได้เพราะมวลน้ํามีการหดตัวเมื่อจมลงและขยายตัวเมื่อลอยตัวทําให้อุณหภูมิเปลี่ยนไป
ถึงแม้จะไม่มากเท่าเมื่อคิดถึงแรงบีบอัดตามปกติ  อุณหภูมินํ้าจะเพ่ิมข้ึน(เล็กน้อย)เมื่อขยับลงและ
ลดลงเล็กน้อยเมื่อขยับขึ้น  ดังน้ันจึงควรใช้อุณหภูมินํ้าที่ไม่มีแรงบีบอัดมาเก่ียวข้อง คือ potential 
temperature  
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 เป็นความหนาแน่นนํ้าที่เป็นฟังก์ชันของ S และ  ก็ยังไม่เป็นสมการที่แม่นตรง (Exact) เพราะ
แรงบีบอัดยังข้ึนกับอุณหภูมิด้วย สมการสมบูรณ์คือ 
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นักสมุทรศาสตร์จะใช้พารามิเตอร์อีกตัวเป็นตัววัดความเสถียรของคอลัมน์นํ้า เรียกว่า ความถ่ี Brunt-
Väisälä ตามรูป 2.5 แรงลอยตัวจะสัมพันธ์กับระยะห่างจากจุดสมดุล เหมือนกับลูกตุ้มแกว่งปลาย
เชือกหรือสปริง ถ้าอัตราการเปลี่ยนแปลงความหนาแน่นนํ้าตามความลึกสูงจะทําให้มวลนํ้ากระเพ่ือม
ด้วยคาบเวลาที่สั้นลง (ความถ่ีสูงขึ้น) ความถ่ีในการแกว่งคํานวณจากสมการ 
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N คือความถ่ี Brunt-Väisälä คาบเวลาที่สั้นที่สุดที่พบในมหาสมุทรคือ 1 นาทีเท่ากับค่าความเสถียร E 
= 10-3 m-1 ในทะเลลึกซึ่งมีค่าความเสถียร 10-7 ถึง 10-8 m-1 คาบการแกว่งอยู่ในช่วง 3 ถึง 5 ช่ัวโมง 
ถ้ามวลนํ้าเสถียรอย่างเป็นกลาง (potential temperature คงที่ตามความลึก) คาบเวลาเป็นอนันต์ 
(ไม่มีการแกว่งตัว) ผลจากการที่น้ําในมหาสมุทรแบ่งช้ัน 

ตัวอย่างการใช้การแบ่งชั้นของน้ําในการศึกษากระบวนการในมหาสมุทร 
  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
รูปที่ 1.19  แสดงพลังงานศักย์ของน้ําที่มีการแพร่กระจายของความหนาแน่นนํ้า 

ตามความลึกต่าง ๆ กัน  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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การผสมผสานของน้ําในแนวด่ิง ใช้ในการคํานวณพลังงานศักย์ของมวลนํ้า ตามรูปที่ 1.19 
แสดงพลังงานศักย์ของน้ําที่มีการแพร่กระจายของความหนาแน่นนํ้าตามความลึกต่างๆ กัน  

รูป (a) นํ้ามีความหนา z ผสมผสานกันดีมีควาหนาแน่นเฉลี่ย  ตลอดเวลา พลังงานศักย์

เท่ากับความดัน ( gz ) คูณกับความสูงของจุดศูนย์กลางของมวลจากระดับอ้างอิง ( 2/z ) จะได้

เท่ากับ 2/2gz   
ในกรณี (b) จะซับซ้อนขึ้นมากเพราะความหนาแน่นนํ้าเปลี่ยนตามความลึก พลังงานศักย์

เท่ากับ 3/22/2/ 222 gzgzgz    และในกรณี (c) นํ้าแบ่งเป็น 2 ช้ันจะมี

พลังงานศักย์เท่ากับ  4/2/ 22 gzgz    
 

 จะเห็นได้ว่านํ้าที่ผสมผสานกันดีจะมีพลังงานศักย์สูงที่สุด  พลังงานในการผสมผสานจะได้มา
จากแรงเฉือนเน่ืองจากลม และยังได้จากความป่ันป่วนจากการไหลของน้ํา  ในนํ้าลึกถึงแม้ความ
หนาแน่นนํ้าไม่เปลี่ยนแปลงตามความลึกมากนักแต่เน่ืองจากไม่มีแรงที่จะมากวนนํ้าให้ผสมกัน ดังน้ัน
การผสมผสานของนํ้าลึกจึงค่อนข้างจํากัด การผสมผสานของน้ําในแนวราบ นํ้าที่มีความหนาแน่น
เท่ากัน(ถึงแม้คนละมวลกัน) จะผสมผสานกันได้ดีกว่าการผสมในแนวดิ่ง  การผสมของนํ้าที่มีความ
หนาแน่นเท่ากันไม่มีแรงเสียดทานเหมือนกับของเหลวในอุดมคติ ในการคํานวณการไหลเวียนและ
แพร่กระจายจะมีค่าสัมประสิทธ์ิ eddy viscosity (สําหรับการส่งผ่านโมเมนตัม=การไหลของน้ํา) และ 
eddy diffusivity (สําหรับการแพร่กระจายของสารละลายหรือสารแขวนลอยในนํ้า) ทั้งในแนวด่ิงและ
แนวราบ สัดส่วนค่าสัมประสิทธ์ิในแนวราบต่อแนวด่ิงประมาณ 108 กล่าวคือการส่งผ่านโมเมนตัม
ปรือการผสมผสานของสารละลายในแนวราบเร็วกว่าแนวด่ิง 100 ล้านเท่า แหล่งพลังงานจลน์จาก
การแบ่งช้ันของนํ้า ถ้าเกิดความลาดเอียงของเส้นพลังงานศักย์หรือความดันเทียบกับแนวระนาบ (ของ 
geoid, gravity) จะเป็นชนวนให้เกิดการไหลเวียนของนํ้า (geostrophic flow) ซึ่งเป็นพลังงานจลน์  
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รูปที่ 1.20  น้ําในมหาสมุทรแบ่งเป็น 2 ช้ัน (a) รอยต่อระหว่างช้ันนํ้าเอียงจะทําให้เกิดการไหลของนํ้า  
(b) มวลนํ้าเสถียรไม่เกิดการไหลเวียน  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
 

T-S Diagram เป็นการเปรียบเทียบมวลน้ําโดยดูจากกราฟอุณหภูมิ-ความเค็มและความ
หนาแน่นของน้ํา (รูปที่ 1.21) เส้นความหนาแน่นนํ้าไม่เป็นเส้นตรงเพราะมีความสัมพันธ์แบบ 

nonlinear ต้องสังเกตว่าพล็อตโดยใช้  ,,, tT  จุดสังเกตคือในนํ้าระดับบนจะมีการแบ่งช้ัน
อย่างชัดเจน เส้น T-S จะผ่านเส้นความหนาแน่นนํ้าหลายเส้น  ส่วนในนํ้าระดับล่างจะมีค่าความ
หนาแน่นนํ้าค่อนข้างเปลี่ยนแปลงช้ามาก แสดงว่าการแบ่งช้ันนํ้าไม่รุนแรง 
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รูปที่ 1.21  T-S Diagram ของข้อมูลจากสถานีในมหาสมุทรแอตแลนติก ตัวเลขตัดเส้น T-S คือความ  
              ลึกทุกๆ 100 เมตร  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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รูปที่ 1.22  แสดงเส้นความหนาแน่นที่ระดับผิวนํ้า ( t )และที่ระดับ 4000 เดซิบาร์ ( 4 ) จะเห็น
ความแตกต่างของความหนาแน่นนํ้าชัดเจน  โดยทั่วไปเราพล็อตข้อมูลทั้งหมดบนกราฟแผ่นเดียว ควร

ใช้  ,   (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
 
1.8  เสียงและแสงในมหาสมุทร 

มหาสมุทรเป็นตัวกลางที่รังสีแม่เหล็กไฟฟ้าผ่านไปได้น้อยมาก รังสี 100 เปอร์เซนต์ที่ผิวนํ้าจะ
เหลือไม่ถึง 1 เปอร์เซนต์ที่ความลึก 100 เมตร ในทางตรงกันข้ามมหาสมุทรเป็นตัวกลางที่ดีสําหรับ
เสียงในอากาศ สามารถใช้เสียงสําหรับการสื่อสารใต้น้ํา ติดตามหาเรือดํานํ้า วัดความลึกของนํ้า ความ
หนาของตะกอนท้องนํ้า หาฝูงปลา และสังเกตกระบวนการทางสมุทรศาสตร์ ใช้ในเครื่องมือสําหรับ
การส่งและรับเสียงใต้น้ําหรือติดตามทุ่นลอยใต้น้ํา แต่มีข้อด้อยคือเคร่ืองมือจะมีขนาดใหญ่ ใช้พลังงาน
สูง นิยามสําหรับเสียงใต้น้ํา 
 ความเข้มของเสียง เสียงเดินทางโดยการบีบและขยายของตัวกลางสลับกันไป ความเข้มของ

เสียงจะสัมพันธ์กับการกระเพ่ือมของแรงดันนํ้า  p  ซึ่งใกล้เคียงกับแรงดันอุทกสถิตตามสูตร 
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เมื่อ  คือความหนาแน่นเฉล่ีย และ c คือความเร็วของเสียงในนํ้า  ความเข้มของเสียงพลังงานต่อ
พ้ืนที่ต่อเวลา หรือวัตต์ต่อตารางเมตร พลังงานเสียงเคลื่อนที่ด้วยความเร็วเท่ากับเสียง แรงดันของ
เสียงมีค่าต้ังแต่ 10-3 N/m2 ซึ่งตํ่ากว่าที่หูจะได้ยิน ถึง 105 N/m2 ซึ่งเท่ากับแรงดันบรรยากาศ ระดับ
ความดังของเสียง(เดซิเบล) เสียงมีความดังในช่วงกว้างมาก เราวัดความดังของเสียงโดยเทียบกับระดับ
ความดังอ้างอิงของเสียงตามสูตร 
 

     
Ilog10log20log10SL 

refref p

p

I

I

  
 
ความดังของเสียงเป็นลอการิทึมหรือเลขฐานสิบ หน่วยของความดังเป็นเดซิเบล(เพราะคูณอัตราส่วน
ด้วยสิบ) เสียงดังเพ่ิมขึ้นเท่าตัวจะเท่ากับระดับความดังของเสียงดังขึ้น 3 dB  และเสียงดังขึ้น 10 เท่า
จะเท่ากับระดับความดังของเสียงเพ่ิมขึ้น 10 dB ความดังอ้างอิงของเสียงในบรรยากาศและนํ้าจะไม่
เท่ากัน และความดังอ้างอิงของเสียงในนํ้าก็มีการเปลี่ยนแปลงเมื่อไม่กี่สิบปีมาน้ี  ความดังของเสียงอัน
เดียวกันจะให้ค่าระดับความดังของเสียงไม่เท่ากันข้ึนกับว่าใช้ค่าอ้างอิงตัวไหน ตารางที่ 1.2 แสดง
ระดับความดังของเสียงที่มีแรงดันเท่ากันคือ 1 ปาสกาล(Pa) สําหรับค่าอ้างอิงในบรรยากาศ ในนํ้า

แบบเก่าและแบบใหม่  ระดับความดังอ้างอิงของเสียงในนํ้าแบบใหม่คือ 1 ไมโครปาลกาล (Pa) หรือ 
1 x 10-6 N/m2 โดย 1 ปาสกาลเท่ากับ 1 นิวตัน/ตารางเมตร  ระดับความดังของเสียงในทะเลจาก
ค่าอ้างอิงใหม่จะดังกว่าค่าอ้างอิงเดิม 100 dB  

ตารางที่ 1.2 ระดับความดังของเสียงเป็นเดซิเบลซ่ึงขึ้นกับแรงดันอ้างอิง 

 Pref (Pa) p(Pa) SL (dB) 

บรรยากาศ 20 1 94 
นํ้า (อ้างอิงเก่า) 1 x 105 1 20 
นํ้า (อ้างอิงใหม่) 1 1 120 

 ความถ่ีของเสียง ความถ่ีเป็นตัววัดความทุ้มความแหลมของเสียง หูคนเราจะได้ยินเสียงแหลม
ในความถี่ 15,000 ถึง 18,000 เฮิรตซ์ (Hz) และทุ้มได้ตํ่า 20 ถึง 50 Hz  โดยที่ 1 Hz เท่ากับ 1 รอบ
ต่อวินาที  สมมุติให้ความเร็วของเสียงในนํ้าเท่ากับ 1500 เมตรต่อวินาที และความเร็วของเสียงเท่ากับ
ความยาวคลื่นหารด้วยคาบเวลา (หรือคูณด้วยความถ่ี)  ดังน้ันความยาวของคลื่นเสียงในนํ้าข้ึนกับ
ความถ่ีเป็นดังน้ี 
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  ความถี่ (Hz)  102         103    104         105  
  ความยาวคลื่น 15 m      1.5 m 15 cm      1.5 cm 
 
ความเร็วของเสียงในน้ํา : ช่องเสียงในน้ําลึก 
 ความเร็วของเสียงเฉลี่ยในน้ําเท่ากับ 1500 เมตรต่อวินาที ความเร็วของเสียงแปรผันโดยตรง
กับแรงดัน ความเค็ม และอุณหภูมิของน้ําตามสูตร 
 

ZSTTTTc 017.0)35)(012.039.1(003.055.06.41449 32   
 
เมื่อ c คือความเร็วเสียงในหน่วย m/s,  T คืออุณหภูมิในหน่วยเซลเซียส, S คือความเค็มในหน่วย 
psu และ Z คือความลึกหรือแรงดันในหน่วยเดซิบาร์  
 ความเร็วเสียงเปลี่ยนตามความลึกนํ้า ความเร็วเสียงจะลดลงอย่างรวดเร็วในช้ัน 
thermocline ใต้จากน้ันลงไปความเร็วเสียงจะเพ่ิมขึ้นเพราะแรงดันของนํ้า ความเร็วเสียงมีค่ามากใน
น้ําช้ันบน ใต้น้ําช้ันบนลงมาความเร็วเสียงจะตํ่ากว่านํ้าช้ันบน ถือเป็นช่องเสียง(จากใต้ผิวนํ้าลงมาถึง
ท้องทะเล) เสียงจะหักเห แล้วถูกดักและส่งผ่านเสียงไปได้รอบโลกในช่องเสียง  

 
รูปที่ 1.23  ความเร็วเสียงตามความลึกในทะเลจะขึ้นกับอุณหภูมิและแรงดันของนํ้าเป็นหลัก ความ
เค็มมีอิทธิพลต่อความเร็วเสียงน้อยยกเว้นบริเวณมหาสมุทรอาร์คติก   รูปซ้ายเป็นความเค็มและ
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อุณหภูมิตามความลึกในมหาสมุทรแปซิฟิก รูปกลางเป็นการเปลี่ยนแปลงความเร็วของเสียงเน่ืองจาก
แรงดัน อุหภูมิ และความเค็มของนํ้า ความเร็วเสียงลดลงอย่างรวดเร็วในช้ัน thermocline รูปขวาสุด
เป็นความเร็วเสียงตามความลึก ช่องเสียงคือบริเวณที่เสียงมีความเร็วตํ่า แกนของช่องเสียงคือระดับ
ความลึกที่เสียงมีความเร็วตํ่าที่สุด  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
 

 
รูปที่ 1.24  รังสีของเสียงในช่องเสียง  แหล่งกําเนิดเสียงในอุดมคติคือเสียงถูกปล่อยที่แกนของช่อง
เสียงด้วยมุมจากแกนช่องเสียงต่างๆ กัน เสียงมักจะหักเหอยู่ในช่องเสียงโดยว่ิงไปไม่ถึงผิวนํ้าหรือท้อง
ทะเล ในสภาพจริง  ความป่ันป่วนของเสียงเน่ืองจากการเปลี่ยนอุณหภูมิหรือความเค็มในระดับ
จุลภาคทําให้พลังงานเสียงกระเจิงไปจากช่องเสียงได้ ตัวเลขบอกมุมของเสียงที่ทํากับแกนช่องเสียง
ขณะเสียงถูกปล่อยออกไป  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 

การลดลงของความเข้มเสียงในระหว่างการเดินทาง 
 เสียงเมื่อออกจากแหล่งกําเนิดจะเดินทางไปทุกทิศทุกทางเป็นทรงกลม หากเสียงไม่มีการ
สูญเสียเพราะดูดกลืนหรือกระเจิงในระหว่างการเคลื่อนที่ ความเข้มของเสียงจะลดลงตามระยะทางยก
กําลังสอง  
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แปลงเป็นระดับความเข้มของเสียงได้เป็น 
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เทอม Rlog20 เรียกว่าการลดลงของความเข้มเสียงในระหว่างการเดินทาง (transmission loss, 
TL) 
 เสียงที่เคลื่อนที่ไปถึงท้องทะเลจะทะลุลงไปใต้ท้องทะเล บางส่วนจะสะท้อนกลับซึ่งความเข้ม
ของเสียงจะแผ่กระจายเป็นทรงกลมเช่นกัน ถ้าท้องทะเลสะท้อนเสียงที่กระทบทั้งหมด ความเข้มของ
เสียงที่ปล่อยจากแหล่งกําเนิด (SS) และความเข้มเสียงที่เหลือ (SL) เท่ากับ 

 

    RSSSL

RRSSSL

log40
log20log20
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 ตัวอย่างระดับความเข้มของเสียงที่ระยะ 1 เมตรจากแหล่งกําเนิดเท่ากับ 100 dB ระดับ
ความเข้มของเสียงที่เหลือหลังจากเดินทางไป-กลับในน้ําลึก 2000 เมตรจะเท่ากับ –32 dB เน่ืองจาก
วัตถุแต่ละอย่างจะสะท้อนเสียงได้ดีไม่เท่ากัน ท้องทะเลที่เป็นทรายแน่นจะสะท้อนได้ดีกว่าท้องทะเลที่
เป็นเลนอ่อน ฝูงปลาขนาดใหญ่สะท้อนได้ดีกว่าฝูงปลาขนาดเล็ก รูปร่างของวัตถุบางแบบจะสะท้อน
มากกว่าจะทําให้กระเจิง ในสมการความเข้มของเสียงจึงเพ่ิมเทอมขึ้นมาอีกเทอมคือกําลังในการ
สะท้อนของวัตถุ (target strength, TS) 
 

     TSRSSSL  log40     
 
ค่า TS ได้จากการตรวจวัดจริงในสนาม จากตัวอย่างแหล่งกําเนิดเสียงที่มีความเข้ม 100 dB เมื่อ
เดินทางกระทบวัตถุที่มีกําลังในการสะท้อน –5 dB จะทําให้เหลือความเข้มของเสียงหลังจากเดินทาง
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ไป-กลับความลึกนํ้า 2000 เมตร เพียง –37 dB ซึ่งเทียบเท่ากับแรงดัน 1.4 x 10-2 Pa สําหรับ
เสียงที่เดินทางในระยะทางไกลๆ ความเข้มของเสียงลดลงจากการแผ่ออกเป็นแผ่นทรงกระบอกกลม 
การลดลงของเสียงจะอยู่ในมิติเดียวคือตามระยะทาง  ดังน้ันการลดลงของความเข้มเสียงเป็นดังน้ี 
 

เดินทางทางเดียว    RSSSL log10     

เดินทางไป-กลับ    TSRSSSL  log20     
 

ดังน้ันการลดลงของความเข้มเสียงจะข้ึนกับระยะทางที่เสียงเดินทางกับความลึกนํ้า  ใน
ระยะทางสั้นๆ การลดลงของเสียงจะเป็นทรงกลม(3 มิติ) ถ้าในระยะทางไกลๆ เสียงที่เดินทางกระทบ
ผิวนํ้าหรือท้องทะเลจะหักเหกลับเข้าไปในช่องเสียงจึงไม่มีการสูญเสียกําลังของเสียงจะเป็นแผ่น
กระบอกกลม (มิติเดียว) 
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รูปที่ 1.25  (a) ความเข้มของเสียงในการแผ่แบบทรงกลมจะลดลงตามระยะทางยกกําลังสอง (b) 
ความเข้มของเสียงในการแผ่แบบแผ่นทรงกระบอกลดลงตามระยะทาง  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 

การดูดกลืนและการกระเจิง 
 ความดังของเสียงจะลดลงไปจากการดูดกลืนและการกระเจิงภายในมหาสมุทร เราจะเรียกว่า
การลดทอนของเสียง (attenuation)  การดูดกลืนเกิดจากคุณสมบัติของโมเลกุลนํ้าเองและการ
ดูดกลืนแปรผันโดยตรงกับความถ่ียกําลังสอง  การกระเจิงเกิดจากการที่น้ําในมหาสมุทรไม่ได้เป็นเน้ือ
เดียวกันทั้งหมด เช่นอุณหภูมิน้ําเปลี่ยนแปลงในระดับจุลภาค มีฟองอากาศ แพลงตอน หรือสาร
แขวนลอยอ่ืนๆ  การกระเจิงจะสําคัญในช่วงความถี่ตํ่าๆ และเมื่อใกล้ผิวนํ้า โดยทั่วไปเราจะถือว่าการ
ลดทอนของเสียงเกิดจากดูดกลืนของโมเลกุลนํ้า เราประมาณกันว่าการลดทอนของเสียงเป็นไปตาม
กฎของเบียร์ (Beer’s law) ที่ว่าการสูญเสียกําลังต่อหน่วยความยาวแปรผันตรงกับกําลังที่มีอยู่ใน
หน่วยของเดซิเบล 
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    jRSSSL

ejRII


 log10log10log10 0

   
 

เมื่อสัมประสิทธ์ิของการดูดกลืน ej log10j  และมีหน่วยเป็นเดซิเบลต่อหน่ึงหน่วยความยาว 
สัมประสิทธ์ิของการดูดกลืนจะแปรผันตรงกับความถ่ียกกําลังสอง  
 การดูดกลืนขึ้นกับอุณหภูมิ ความเค็ม และแรงดัน การดูดกลืนของนํ้าจืดจะน้อยกว่านํ้าทะเล
เมื่อนํ้าทั้งสองมวลมีอุณหภูมิและแรงดันเท่ากัน การดูดกลืนของ MgSO4 ในนํ้าทะเลจะมีผลสําหรับ
เสียงที่มีความถี่ตํ่ากว่า 100 kHz การดูดกลืนของกรดบอริค (B(OH)3) จะมีผลสําหรับเสียงที่มีความถี่
ตํ่ากว่า 1 kHz การกระเจิงของเสียงจะเท่ากันทุกความถ่ีและมีค่าประมาณ 3 x 10-3 dB/km การ
กระเจิงจะมีความสําคัญสําหรับเสียงที่มีความถี่ตํ่ากว่า 100 Hz ตัวอย่างเช่นการลดทอนของเสียงที่มี
ความถี่  1 kHz ในนํ้าทะเล เท่ากับ 0.05 dB/km (ตามรูปที่ 1.26) 

รูปที่ 1.26  การลดทอนของเสียงตามความถ่ีในนํ้าทะเลและนํ้าจืด การลดทอนของเสียงเกิดจากการ
ดูดกลืนเป็นส่วนใหญ่เมื่อความถ่ีเสียงมากกว่า 500 Hz การกระเจิงมีค่าคงที่ประมาณ 3 x 10-3 
dB/km และมีผลต่อการลดทอนของเสียงน้อยเมื่อเสียงมีความถี่สูงกว่า 200 Hz  (ที่มา KNAUSS, 
J.A.1978.) 

  



เอกสารประกอบการสอนรายวิชา สมุทรศาสตร์ฟิสิกส ์
 

	 หน้า 50	
 

เสียงรบกวน (Ambient Noise) 
 เสียงที่เราไม่ต้องการถือเป็นเสียงรบกวน (noise) ทั้งหมด  ระดับความดังของการสนทนาจะ
ขึ้นกับระดับเสียงรบกวนในพ้ืนที่ ในห้องเงียบๆ เราสามารถจะคุยกันเบาๆ ก็สามารถสื่อสารกันรู้เร่ือง
ได้ แต่ในห้องจัดเลี้ยงหรือท้องถนนเราจะต้องตะโกนจึงจะได้ยินกัน  บางครั้งเมื่อเราต้ังใจฟังเราก็
สามารถจะรับสัญญาณเสียงที่เราต้องการได้ถึงแม้ว่าเสียงน้ันจะเบากว่าเสียงรบกวน และเราไม่
จําเป็นต้องรับสัญญาณได้ครบถ้วนจึงเข้าใจความหมายทั้งหมด ตัวอย่างเช่น การหยั่งน้ําจะมีสัญญาณ
รบกวนมากมายปรากฏอยู่บนกระดาษบันทึก แต่เราก็สามารถแยกสัญญาณความลึกท้องนํ้าออกมาได้
เมื่อมีสัญญาณความลึกนํ้ามากพอ เสียงรบกวนในมหาสมุทรมาจากหลายแหล่ง คือ ลมเหนือผิวนํ้า  
เสียงน้ําไหลเหนือท้องนํ้า คลื่นแตกตัว ฝนตก เสียงจากปลาในนํ้าเช่นปลาโลมาส่งเสียงความถี่สูง
(ความเข้มจะลดทอนอย่างรวดเร็ว) ปลาวาฬส่งเสียงความถ่ีตํ่าออกมาซึ่งจะได้ยินไปได้ระยะทางไกลๆ 
นอกจากน้ียังมีเสียงจากกิจกรรมของมนุษย์ เช่นเสียงเครื่องยนต์เรือ เสียงจากเครื่องส่ง-รับ
สัญญาณเสียงใต้น้ํา 

รูปที่ 1.27  ระดับเสียงรบกวนในมหาสมุทร เส้นสีดําบอกลิมิตบนและล่างของเสียงรบกวน เสียงฝน
ตกอย่างหนักหรือเคร่ืองยนต์เรืออาจมีระดับเสียงเกินลิมิตที่ขีดไว้  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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การหักเหและการสะท้อนของเสียง 
 เส้นทางเคลื่อนที่ของเสียงเป็นเส้นโค้งตามความเร็วของเสียงที่เปลี่ยนแปลง ทิศทางการ
เคลื่อนที่ของเสียง(หักเห) เป็นไปตามกฎของสเนล (Snell’s Law) 
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 พลังงานจะหักเหเข้าสู่ช้ันตัวกลางที่มีความเร็วสูงกว่าได้หากมุมตกระทบตํ่า
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 แล้ว 

เส้นทางเคลื่อนที่ของเสียงจะเป็นเส้นรอบวงของวงกลมที่มีรัศมีเท่ากับ 0

0
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c
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 โดย 

0  เป็นมุมที่เสียงทํากับแนวระนาบขณะที่เคลื่อนที่ด้วยความเร็ว 0c  
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รูปที่ 1.28  (a) การหักเหของเสียงเป็นไปตามกฎของสเนล (b) มุมวิกฤตที่ทําให้พลังงานเสียงสะท้อน

กลับไปทั้งหมด (c) เส้นทางเคลื่อนที่ของเสียงเป็นเส้นโค้งรัศมี cr  มุมตกกระทบ ( 0 ) และการ
เปลี่ยนแปลงความเร็วตามความลึกช้ัน thermocline ทําให้เส้นทางการเลี้ยวเบนของเสียงมีลักษณะ
พิเศษคือจะมีบริเวณอับเสียงเพราะเสียงเล้ียวเบนไปหมดซึ่งจะอยู่ใต้ช้ัน thermocline  (ที่มา 
KNAUSS, J.A.1978.) 
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รูปที่ 1.29  เส้นทางการเคลื่อนที่ของเสียงตามการเปลี่ยนแปลงความเร็วเสียงตามความลึก เสียงจะ
เลี้ยวลงถ้าความเร็วเสียงลดลงตามความลึก เสียงจะเลี้ยวข้ึนถ้าความเร็วเสียงเพ่ิมขึ้นตามความลึก 
และพื้นที่อับเสียงถ้ามีช้ัน thermocline อยูใกล้ผิวน้ํา  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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 เปอร์เซนต์ของพลังงานเสียงที่สะท้อนกลับไปมหาสมุทรที่ผิวนํ้าหรือท้องทะเลจะขึ้นกับมุมที่
เสียงตกกระทบผิวรอยต่อและความหน่วงของเสียง (acoustic impedance)  ความหน่วงของเสียงคือ

ผลคูณของความหนาแน่นคูณกับความเร็วเสียง ( c ) ถ้าความหน่วงของตัวกลาง 2 ชนิดแตกต่างกัน
มากจะทําให้เสียงสะท้อนกลับมากกว่าที่จะหักเหผ่านออกไป  ถ้าความหน่วงของของตัวกลางเท่ากัน

พลังงานเสียงไม่มีการสะท้อน  เปอร์เซนต์การสะท้อนกับทะลุผ่านสําหรับ c  ของตัวกลางที่กําหนด

จะขึ้นกับมุมที่เสียงตกกระทบผิวรอยต่อ ( i )  ถ้ามุมตกกระทบตํ่าๆ พลังงานเสียงจะสะท้อนได้มาก 
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รูปที่ 1.30  สัดส่วนของพลังงานเสียงที่หักเหผ่านตัวกลางกับพลังงานที่สะท้อนกลับไปขึ้นอยู่กับค่า

ความหน่วง ( c ) และมุมที่เสียงตกกระทบ ( i )  c  ของนํ้าทะเลและบรรยากาศมีค่าแตกต่างกัน

มาก ดังนั้นเสียงจะสะท้อนเกือบหมดที่รอยต่อระหว่างนํ้ากับบรรยากาศ ในทางตรงกันข้าม c  ของ
น้ําทะเลกับตะกอนท้องมหาสมุทรมีค่าไม่ต่างกันมาก เสียงจากน้ําสามารถทะลุผ่านช้ันตะกอนแล้ว
สะท้อนกลับขึ้นมากจากช้ันตะกอนลึกๆ ลงไป  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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รูปท่ี 1.31  แหล่งเสียงที่มีพลังงานมาก (echo sounder) สามารถทะลทุ้องทะเลและแสดง
รายละเอียดของช้ันตะกอนใต้ท้องทะเล (ที่มา https://encryptedtbn0.gstatic.com/images? 
q=tbn:ANd9GcR9VQivpn17OceRNmmuA7yBt4x0ue6UqoP3uz_iex8tLTdRZl_p) 
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แสงใต้น้ํา  
 รังสีแม่เหล็กไฟฟ้าทะลุลงไปในมหาสมุทรได้น้อยมากยกเว้นในช่วงแสงที่ตามองเห็นได้ แม้
กระน้ันก็ตามใต้ความลึก 300 เมตรจะไม่เหลือแสงจากผิวนํ้า จะมีแต่การเรืองแสงของสิ่งมีชีวิต 
การลดทอนของแสง เป็นไปตามกฎของสเนล  
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เมื่อ คือฟลักซ์ของพลังงานแสง (irradiance) ที่ได้รับในแนวต้ังฉากกับแนวราบที่ความลึก z2 และ 
z1 ตามลําดับ หน่วยของฟลักกซ์คือพลังงานต่อหน่วยพ้ืนที่ต่อเวลา หรือวัตต์ต่อตารางเมตร การ
ลดทอนของแสงข้ึนกับการกระเจิงและการดูดกลืนแสง  การดูดกลืนแสงคือการเปลี่ยนเป็นพลังงาน
ความร้อน  การดูดกลืนและกระเจิงจะแปรตามความยาวคลื่น  การดูดกลืนแสงจะมีมากในบริเวณที่มี
สิ่งมีชีวิตในนํ้าหรือมีซากพืชซากสัตว์แขวนลอยอยู่ในนํ้า การกระเจิงจะสูงสําหรับแสงที่มีความยาว
คลื่นตํ่า แสงสีนํ้าเงินกระเจิงได้ดีกว่าแสงสีแดง เราจึงเห็นนํ้าทะเลเป็นสีนํ้าเงิน (เช่นเดียวกับท้องฟ้า
เป็นสีนํ้าเงิน เรียกว่า Rayleigh effect) 
 

 
 
รูปที่ 1.32  การส่งผ่านแสงในนํ้าได้ดีที่สุดในช่วงแสงที่ตามองเห็นได้ นอกช่วงน้ีแสงจะถูกดูดกลืน
อย่างรวดเร็ว (ที่มา http://th.orphek.com/about/about-corals/) 
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การหักเหของแสง 
 เมื่อแสงผ่านรอยต่อระหว่างตัวกลางจะเกิดการหักเหตามกฎของสเนล  ดัชนีการหักเหของ
แสงระหว่างผิวนํ้ากับอากาศคือ 1.34  เมื่อถ่ายรูปใต้นํ้า หรือสวมแว่นตาว่ายนํ้าเราจะเห็นวัตถุอยู่ใกล้
กว่าและเห็นปลาตัวใหญ่กว่าความเป็นจริง และมองจากในนํ้าทะลุขึ้นไปในบรรยากาศจะเห็นวัตถุสูง
กว่าความเป็นจริง และจะเห็นภาพชัดเจนสําหรับวัตถุที่อยู่ในกรวยของมุม 48 องศา 
 

 
 
รูปท่ี 1.33  ดัชนีการหักเหระหว่างอากาศกับนํ้าทําให้วัตถุในท้องฟ้าอยู่สูงกว่าความเป็นจริง และวัตถุ
ในท้องฟ้าจะไม่อยู่ตํ่ากว่า 48 องศาจากแนวด่ิง  (ที่มา http://img3.wikia.nocookie.net/_cb2011 
0521151944/science/el/images/1/10/Refraction_fish.jpg) 
 

การดูดกลืนและการกระเจิง 
 การลดลงของพลังงานแสงจะแปรผันตามความยาวคลื่น อัตราการลดลงของพลังงานแสงน้อย
ที่สุดที่ความยาวคลื่น 460 นาโนเมตร  ไม่ถึง 1 เปอร์เซนต์ของพลังงานแสงที่ผ่านผิวนํ้าจะลงเหลืออยู่
ที่ระดับความลึก 100 เมตร และที่ความลึก 400 เมตรจะยังมีพลังงานแสงจากผิวนํ้าหลงเหลืออยู่เพียง 
10-6 เท่าของที่ผิวนํ้า 
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รูปท่ี 1.34  การเปลี่ยนแปลงของพลังงานแสงที่ผิวนํ้า ที่ความลึก 1, 10, และ 100 เมตร ที่ความลึก
ไม่กี่เมตรจะเหลือแต่แสงสีนํ้าเงิน-เขียว  (ที่มา https://encrypted-tbn2.gstatic.com /images? 
q=tbn:ANd9GcTJ479GeFKEotSoOJ18uQDe_mTaWDvuTlxH2mfdD1Hd2Ro9P9MW) 
 
 นํ้าทะเลใสเป็นตัวกระจายแสง ตะกอน แพลงตอนพืชซึ่งมีคลอโรฟิลล ์สารอินทรีย์ที่ละลายใน
นํ้า และสารละลายและแขวนลอยอ่ืนๆ จะมีผลต่อการดูดกลืนและกระเจิงแสงในนํ้า  Jerlov พยายาม
ที่จะจําแนกนํ้ามหาสมุทรและนํ้าชายฝั่งโดยดูจากความสามารถในการให้แสงแต่ละความยาวคลื่น
ส่งผ่าน  เมื่อนํ้าขุ่นและการสง่ผ่านแสงลดลง แสงที่ส่องลงไปได้มากที่สุดจะมีความยาวคลื่นมากกว่า 
460 นาโนเมตร  นิยามความสามารถในการให้แสงส่องผ่าน (Transmittance) ของน้ําว่าคือ
เปอร์เซนต์ในการให้แสงส่องผา่นในระยะที่กําหนด คือ 1 เมตร ดังน้ันความสามารถในการให้แสงส่อง
ผ่านต่อความยาว 1 เมตรจะเท่ากับสารอินทรีย์ และอนินทรีย์ในนํ้าทําใหแ้สงที่ส่งผ่านไปได้มากที่สุด
กลายเป็นคลื่นยาว เพราะตัวมันจะดูดกลืนและกระเจิงคลืน่สั้นได้ดี ตัวอย่างเช่นนํ้าชายฝั่งหลังพายุพัด
ผ่านจะมีสีเขียวเพราะตะกอนท้องทะเลแขวนลอยข้ึนมา  นํ้าจากแม่นํ้าที่มีตะกอนมากจะออกสีเหลอืง
เทาชนิดของน้ําชายฝั่ง ตัวเลขมากจะมีความขุ่นสูง 
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รูปที่ 1.35  ความสามารถในการให้แสงส่องผ่านตามชนิดของนํ้าและความยาวคลื่น  ตัวโรมันคือชนิด
ของน้ํา ตัวเลขคือชนิดของนํ้าชายฝั่ง ตัวเลขมากจะมีความขุ่นสูง  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 

 สีน้ําในมหาสมุทรขึ้นกับกิจกรรมของสิ่งมีชีวิตในน้ํา  ในทะเลที่เป็นสีน้ําเงินเข้มจะปราศจาก
แพลงตอนจึงเป็นทะเลทรายในมหาสมุทร บริเวณที่มีสารอินทรีย์มากจะทําให้น้ํากลายเป็นสีเขียวและ
เหลือง  สารคลอโรฟิลล์จะดูดกลืนแสงในช่วงความยาวคลื่นที่มีมากที่สุดในทะเล ซึ่งน่าจะเป็น
วิวัฒนาการมากกว่าความบังเอิญ  ทั้งแพลงตอนพืชและสารอินทรีย์ที่ละลายในน้ําจะดูดกลืนคลื่นสั้น
เหลือคลื่นยาวไว้ ทําให้น้ําทะเลกลายเป็นสีเขียว 
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รูปที่ 1.36  สัมประสิทธิของการดูดกลืน )( แสงของคลอโรฟิลล์ที่ความเข้มข้น 1 mg/m3 แสงที่
ดูดกลืนน้อยที่สุดอยู่ที่ความยาวคลื่น 570 นาโนเมตร ซึ่งสูงกว่าในน้ําใสบริสุทธิ (460 นาโนเมตร)  
(ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 

 ได้มีความพยายามในการใช้สีของน้ําทะเลจากภาพถ่ายทางอากาศและภาพถ่ายดาวเทียมใน
การบอกกิจกรรมของสิ่งมีชีวิต (ปริมาณแพลงตอนในนํ้า) รูปที่ 12.16 เป็นสเป็คตรัมของแสงจากผิว
น้ําที่ระดับความเข้มข้นของคลอโรฟิลล์ที่ละลายในน้ําต่างๆ กัน ประมาณ 90 เปอร์เซนต์ของแสงมา

จากคอลัมน์น้ําในระดับความลึกไม่เกิน /1  สําหรับนํ้าใสความลึกจะเป็น 30 – 50 เมตร และ
สําหรับนํ้าขุ่นตามชายฝั่งความลึกจะเป็น 3 – 5 เมตร วิธีการทําไม่ใช่ง่ายเพราะดาวเทียมจะวัดแสง
จากผิวมหาสมุทรรวมทั้งการสะท้อนของรังสีจากช้ันบรรยากาศที่ผิวน้ําด้วย ซึ่งมีระดับพลังงานแสง
มากกว่าพลังงานแสงที่เปล่งออกมาจากมหาสมุทร 10 เท่า 
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รูปที่ 1.37  รูปแบบสเป็คตรัมของแสงที่ปล่อยออกมาจากผิวนํ้าทะเลท่ีมีความเข้มข้นของคลอโรฟิลล์
ต่างๆ กัน, (c) ความเข้มข้นของคลอโรฟิลล์มากๆ จะทําให้คลื่นยาวเป็นแสงที่ปล่อยออกมามาก  (ที่มา 
KNAUSS, J.A.1978.) 
 
1.9  สีของน้ําทะเล 

 น้ําทะเลมีสีต้ังแต่น้ําเงิน เขียว ถึง เหลือง ด้วยเหตุผลหลายประการ  สีน้ําทะเลในทะเลลึก
ของเขตศูนย์สูตรและทรอปิคจะเป็นสีน้ําเงินเข้มเพราะปราศจากสารแขวนลอยเล็กๆ ในนํ้า เมื่อมอง
จากอากาศสู่น้ําจะเห็นนํ้าทะเลเป็นสีน้ําเงินเข้มเพราะแสงสีน้ําเงินซึ่งเป็นคลื่นสั้นสามารถกระเจิงได้
ดีกว่าแสงสีอ่ืนๆ นอกจากน้ีแสงสีเหลืองและแดงจะถูกดูดกลืนอย่างรวดเร็วในความลึกนํ้าไม่กี่เมตร
จากผิวนํ้า จึงเหลือแต่แสงสีน้ําเงินในระดับลึกลงไป  ในเวลาที่ท้องฟ้าเป็นสีน้ําเงินใสน้ันแสงสีน้ําเงิน
จากท้องฟ้าเมื่อกระทบกับผิวนํ้าจะสะท้อนกลับสู่อากาศบางส่วนซึ่งย่ิงทําให้น้ําทะเลเป็นสีน้ําเงินเข้ม  
แต่ในเวลาที่ท้องฟ้ามีเมฆมากแสงสีขาวซึ่งสะท้อนจากผิวนํ้าจะทําให้น้ําทะเลมีสีน้ําเงินไม่เข้มข้นนัก ถ้า
มีแพลงตอนพืชในนํ้า คลอโรฟิลในแพลงตอนจะดูดกลืนแสงสีน้ําเงินและคายแสงสีเขียวทําให้น้ําทะเล
เป็นสีเขียว สารอินทรีย์จากพืชอาจปล่อยสารสีเหลืองซึ่งจะดูดกลืนแสงสีน้ําเงินแล้วทําให้สีน้ําทะเล
เปลี่ยนเป็นสีเขียว  สิ่งน้ีเกิดขึ้นเขตละติจูดตอนบนหรือเขตชายฝ่ังซึ่งมีความอุดมสมบูรณ์ของ
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สารอาหารและสิ่งมีชีวิตสูง นํ้าจากแม่นํ้าซึ่งมีสารอินทรีย์ละลายมาด้วยจะทําให้สีนํ้าชายฝั่งเป็นสีเขียว
เหลือง นํ้าจากแม่นํ้ามีตะกอนของสารอนินทรีย์ซึ่งจะสะท้อนแสงจนทําให้สีของนํ้าทะเลเปลี่ยนไป ใน
แม่นํ้าในเขตฟยอร์ดจะพัดพาแป้งจากหินที่ถูกบดละเอียดโดยธานน้ําแข็งทําให้นํ้าทะเลช้ันบนซึ่งมี
ความเค็มตํ่ามีสีขาวขุ่น  ทะเลสีแดงเกิดขึ้นเป็นคร้ังคราวในทะเลบางแห่งน้ันเกิดจากสาหร่ายสีแดง-
นํ้าตาลเจริญเติบโตและแพร่พันธ์ุอย่างรวดเร็ว 
 การบอกสีของน้ําทะเลเราสามารถใช้แผ่นวัสดุสีขาว (อาจใช้ secchi disc สีขาว) ช่วยในการ
พิจารณา หรือเปรียบเทียบกับชุดสีนํ้าทะเล "Forel Scale" ซึ่งเป็นขวดแก้วบรรจุนํ้าเฉดสีต่างๆ ของ
นํ้าสีนํ้าเงินไปจนถึงสีนํ้าตาล-เหลือง ผู้คิดค้นคนแรกคือ Francoise-Alphonse Forel. Forel เมื่อปี 
ค.ศ. 1887 และได้มีการพัฒนาจนเป็น Forel-Ule color scale 

 
 

รูปท่ี 1.38 ภาพทางซ้ายคือ F.A. Forel scale 
(จาก http://www.photolib.noaa.gov/ships/ship4021.htm ) และทางขวาคือ Forel-Ule 
color scale (จาก http://gvsu.edu/wri/education/manual/color.htm) 
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คําถามท้ายบท 

1. จงอธิบายวัฎจักรของน้ําพร้อมวาดภาพประกอบ 
2. จงอธิบาย อุณหภูมิ ความเค็ม ความหน่าแน่น ความเข้มแสง และความเร็วเสียงของน้ําทะเล

ที่มีเปลี่ยนแปลงในมหาสมุทร พร้อมเขียนกราฟประกอบ (ที่ผิวหน้านํ้าทะเลและตามความ
ลึก) 

3. อุณหภูมิ ความเค็ม และความเข้มแสง อิทธิพลเหล่าน้ีมีการเปลี่ยนแปลงหรือไม่ตามฤดูกาล 
อธิบายพร้อมให้เหตุผลประกอบ 

4. คุณสมบัติในการถูกบีบอัด (Compressibility) และภายใต้ความดัน (Pressure) ของน้ําทะเล 
อธิบายพร้อมให้เหตุผลประกอบ 

5. เอลนินโย และ ลานินยาเก่ียวข้องกับอุณหภูมิของนํ้าอย่างไร อธิบายพร้อมวาดภาพประกอบ 
6. คุณสมบัติของเสียงและแสงในมหาสมุทร อธิบายพร้อมให้เหตุผลประกอบ 
7.  สีของน้ําทะเล อธิบายพร้อมให้เหตุผลประกอบ 
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แผนบริหารการสอนประจําบทที่ 2 

. 

1. วัตถุประสงค์ เชิงพฤติกรรม 

1) ผู้เรียนผู้เรียนสามารถอธิบายรังสีจากดวงอาทิตย์ (Solar Radiation) 

2) ผู้เรียนสามารถอธิบายการเคลื่อนตัวของรังสีผ่านช้ันบรรยากาศ 

3) ผู้เรียนสามารถอธิบายรังสีที่พ้ืนผิวโลก 

4) ผู้เรียนสามารถอธิบายความสมดุลของพลังงานและการแผร่ังสีกลับของผวิโลก 

5) ผู้เรียนสามารถอธิบายปริมาณความร้อน (Heat Budget) ของช้ันบรรยากาศ 

6) ผู้เรียนสามารถอธิบาย Greenhouse Effect 

7) ผู้เรียนสามารถอธิบาย Heat Budget ของมหาสมุทร 

8) ผู้เรียนสามารถอธิบายการถ่ายเทความร้อนข้ามเส้นละติดจูด 

2. วิธีการสอนและกิจกรรมการเรียนการสอนประจําบท  

1) บรรยาย 

2) ให้นักศึกษามสีว่นร่วมโดยแสดงความคิดเห็น 

3. สื่อการเรียนการสอน  

1) Power Point 

2) Internet สําหรับค้นคว้าเอกสารเพ่ิมเต่ิมในชั่วโมง 

4. การวัดผลและการประเมินผล  
1) ต้ังคําถามขณะบรรยาย 

2) สอบข้อเขียน 
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2.  พลังงานในบรรยากาศกับมหาสมุทร 
 สาระของบทน้ีเกี่ยวข้องกับพลังงานบนผิวโลกซึ่งมีจุดต้ังต้นจากดวงอาทิตย์ การรักษาความ
สมดุลของพลังงานในแต่ละบริเวณบนผิวโลกและชั้นบรรยากาศโดยการแผ่รังสีกลับ การสะท้อน 
ดูดกลืน ขบวนการพาความร้อน และการถ่ายเทความร้อนข้ามเส้นละติจูด 

 เราพอจะกล่าวได้ว่าพลังงานแหล่งเดียวที่ผิวโลกและบรรยากาศได้รับคือรังสีจากดวงอาทิตย์ 
มีแหล่งพลังงานอ่ืน เช่น ความร้อนที่ปล่อยออกมาจากภายในโลก (ภูเขาไฟ นํ้าพุร้อน เป็นต้น) นํ้าขึ้น
นํ้าลง คลื่น เป็นต้น แต่ว่าปริมาณพลังงานเหล่าน้ีน้อยกว่าพลังงานจากดวงอาทิตย์ถึง 10,000 – 
100,000 เท่า เราจะมาเรียนรู้เก่ียวกับรังสีจากดวงอาทิตย์ และการถ่ายเทรังสีจากดวงอาทิตย์ใน
บรรยากาศ บนผิวโลก และในมหาสมุทร 

2.1  รังสีจากดวงอาทิตย์ (Solar Radiation) 
 ดวงอาทิตย์ทําตัวเสมือนวัตถุดํา (Black body) ที่มีอุณหภูมิที่ผิวนอกประมาณ 6000 เคลวิน 

(K = Kelvin  และ 0 K = -273.16 องศาเซลเซียส (C)) และปล่อยรังสีแม่เหล็กไฟฟ้าที่เคลื่อนที่ด้วย
ความเร็วเท่ากับแสง (3x108 เมตรต่อวินาที)  ปริมาณรังสีต่อหน่วยพ้ืนที่ที่ปล่อยออกมา (E, (W/m2)) 
เป็นไปตามกฎของสเตฟานที่ว่า  

 4TE    เมื่อ  เป็นค่าคงที่ของสเตฟาน (5.7 x 10-8  W/m2/K4) และ T คืออุณหภูมิ
สัมบูรณ์ที่ผิวดวงอาทิตย์ (K) พลังงานรังสีน้ีกระจายตัวอยู่ในหลายความยาวคลื่นดังรูปที่ 2.1 ซึ่งพอจะ

แบ่งเป็น 3 หมวดใหญ่ๆ คืออินฟราเรด (> 0.7 ไมโครเมตร (m)) รังสีที่ตามองเห็นได้ (0.4 – 0.7 

m) และรังสีอุลตร้าไวโอเลต (< 0.4 m) 
 99% ของรังสีที่แผ่ออกมาจากดวงอาทิตย์อยู่ในความยาวคลื่น 0.15 ไมโครเมตร ถึง 4 
ไมโครเมตร  (พลังงานสูงสุดอยู่ที่คลื่นรังสีฟ้า-เขียว) อัตราการได้รับรังสีที่ผิวโลกจากดวงอาทิตย์ต่อ
หน่วยพ้ืนที่ต้ังฉากเรียกว่า Solar Constant, S ค่อนข้างจะคงที่เท่ากับ 1,386 วัตต์ต่อตารางเมตร  
แต่เน่ืองจากโลกมีลักษณะเป็นทรงกลม ผิวโลกไม่ได้ต้ังฉากกับรังสีความร้อนทุกแห่ง ดังน้ันพลังงาน
ดวงอาทิตย์ต่อหน่วยพ้ืนที่ผิวโลกเฉลี่ยจึงเหลือประมาณ 344 วัตต์ต่อตารางเมตร     หากไม่มีช้ัน
บรรยากาศจํานวนพลังงานรังสีที่ผิวโลกแต่ละแห่งได้รับในแต่ละวันก็จะไม่เท่ากัน ขึ้นอยู่กับระยะเวลา
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ที่ผิวโลกได้รับแสงอาทิตย์ในแต่ละวัน  มุมที่รังสีตกกระทบผิวโลก หากรังสีต้ังฉากกับผิวโลกจะได้
พลังงาน มากที่สุด และระยะทางระหว่างดวงอาทิตย์กับผิวโลก ย่ิงใกล้มากย่ิงร้อน 

 

รูปที่ 2.1  ลักษณะการแพร่กระจายของความเข้ม(พลังงาน)ของรังสีจากดวงอาทิตย์ในแต่ละความยาว
คลื่น  (ที่มา http://upload.wikimedia.org/wikipedia/commons/4/4c/Solar_Spectrum.png) 

2.2  การเคลื่อนตัวของรังสีผ่านช้ันบรรยากาศ 

 รังสีเมื่อเคลื่อนตัวผ่านช้ันบรรยากาศจะเกิดกระบวนการ ดูดกลืน (absorption) กระเจิง 
(scattering) และสะท้อนกลับ (reflection) โดยก้อนเมฆ  ในบรรยากาศช้ันบนรังสีที่มีความยาวคลี่น
สั้น (ได้แก่รังสีอุลตราไวโอเลต และ เอ็กซ์เรย์) จะถูกดูดกลืนโดยโมเลกุลของก๊าซ ทําให้อิเลคตรอ
นแตกตัวออกมาเกิดเป็นช้ันบรรยากาศที่มีประจุไฟฟ้ามากมาย ก๊าซโอโซน (O3) ซึ่งเป็นก๊าซที่อันตราย
ต่อชีวิตเกิดจากโมเลกุลของออกซิเจนชนกับอะตอมของออกซิเจน และเมื่อมันดูดกลืนรังสีอุลตราไวโอ
เลตก็จะแตกตัวเป็นโมเลกุลของออกซิเจนใหม่ ประมาณว่า 3% ของรังสีจากดวงอาทิตย์จะถูกดูดกลืน
โดยก๊าซที่ระดับความสูง 10 กิโลเมตรจากผิวโลกขึ้นไป ตํ่ากว่าระดับ 10 กิโลเมตรลงมารังสีจะถูก
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ดูดกลืนโดยไอนํ้าอีกประมาณ 10% นอกจากไอนํ้าแล้ว ก้อนเมฆและฝุ่นละอองสามารถดูดกลืนรังสี
ความร้อนได้ด้วย รังสีส่วนที่ไม่ถูกดูดกลืนก็จะถูกทําให้กระเจิงโดยอนุภาคในบรรยากาศ ถ้าอนุภาคมี
รัศมีน้อยกว่า 1/10 ของความยาวคล่ืนของรังสี อนุภาคน้ันจะกระเจิงรังสีที่มีความยาวคลื่นสั้นไปได้
มากกว่ารังสีที่มีความยาวคลื่นยาว ด้วยเหตุนี้แสงสีน้ําเงินกระเจิงโดยโมเลกุลของก๊าซในบรรยากาศได้ 

ดีที่สุดทําให้เรามองเห็นท้องฟ้าเป็นสีฟ้า  ส่วนในเวลาใกล้พระอาทิตย์ขึ้นหรือตกเราจะเห็นท้องฟ้าเป็น
สีเหลืองหรือแดงก็เน่ืองจากแสงสีน้ําเงินถูกกระเจิงไปหมดแล้วเหลือแต่แสงที่มีความยาวคลื่นยาวใน
ช้ันบรรยากาศซึ่งก็คือแสงสีเหลืองและแดง  สําหรับอนุภาคขนาดใหญ่ในบรรยากาศจะกระเจิงแสงทุก
ความยาวคลื่นได้ดีพอๆ กันทําให้ท้องฟ้าเป็นสีขาวเมื่อมีหมอก (fog, haze) รังสีที่ถูกกระเจิงจะถูก
ดูดกลืนและบางส่วนจะทะลุถึงผิวโลก ประมาณว่า 7% ของรังสีจากดวงอาทิตย์จะกระเจิงออกไปก่อน
จะถึงผิวโลก รังสีเมื่อเคลื่อนที่มากระทบกับเมฆจะเกิดการสะท้อนกลับคืน สัดส่วนของรังสีที่สะท้อน
กลับเราเรียกว่า albedo เมฆแต่ละชนิดมีค่า abedo ไม่เท่ากันขึ้นกับชนิดและความหนาของก้อน
เมฆ โดยเฉล่ีย 55% ของรังสีจะถูกสะท้อนกลับ (abedo = 0.55) จากกระบวนการดูดกลืน กระเจิง 
และสะท้อน ทําให้ผิวโลกได้รับปริมาณรังสีไม่เท่ากันในแต่ละวัน ในวันที่ท้องฟ้าสดใสรังสีจากดวง
อาทิตย์จะสามารถส่องถึงผิวโลกได้ถึง 80% และในวันที่มีเมฆหมอกหนาผิวโลกอาจได้รับรังสีไม่ถึง 
20% (รูปที่ 2.2) 
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รูปที่ 2.2  รังสีคลื่นสั้นจากดวงอาทิตย์ลดความเข้มลงเมื่อผ่านช้ันบรรยากาศอันเน่ืองมาจากการ
กระเจิงและดูดกลืนรังสีโดยโมเลกุลของก๊าซ ไอนํ้า และก้อนเมฆ (จาก Harvey, J.G. 1975) 

 

2.3  รังสีที่พ้ืนผิวโลก 

 เมื่อรังสีที่แผ่จากดวงอาทิตย์จะถูกดูดกลืน หรือส่งผ่านไปยังเบ้ืองล่างถ้าวัตถุยอมให้แสงส่อง
ผ่านได้หรือสะท้อนกลับไป  ค่า albedo ของพื้นผิวไม่คงที่ขึ้นอยู่กับชนิดและเนื้อวัตถุ มุมที่รังสีตก
กระทบกับพ้ืนผิว และความยาวคลื่นของรังสี ค่า albedo ของพ้ืนผิวโลกชนิดต่างๆ สําหรับรังสีดวง
อาทิตย์ที่ตกกระทบต้ังฉากกับพ้ืนผิวเป็นดังน้ี 

   ชนิดพ้ืนผิว     albedo  

  หิมะที่เพ่ิงตก   ถึง 90% 

  หิมะกําลังละลาย   ประมาณ 40% 

  ทะเลทราย   35% 

  ทุ่งหญ้าหรือป่าช้ืน  10% - 25% 

  ท้องทุ่งแห้งที่เพ่ิงผ่านการไถ 12% - 20% 

  เมืองใหญ่หรือหิน       12% - 18% 

  ดินช้ืน    ประมาณ 10% 

  ผิวนํ้าปราศจากคล่ืน   2% 

ค่า albedo ของแผ่นดินอยู่ระหว่าง 10%-30% ค่าเฉล่ีย albedo สําหรับโลกซึ่งรวมทั้งบรรยากาศ
และเมฆด้วยมีค่าประมาณ 0.35 
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รูปที่ 2.3  ความเข้มของรังสีตามความยาวคลื่นที่หลงเหลือในความลึกนํ้าต่างๆ กัน (Knauss, 1997) 

 น้ําเป็นพ้ืนผิวชนิดเดียวบนโลกท่ียอมให้แสงส่องผ่านไปยังเบ้ืองล่างได้  รังสีส่วนที่ไม่สะท้อน
กลับจะหักเหผ่านนํ้าแล้วถูกดูดกลืนหรือกระเจิงด้วยตะกอนแขวนลอย  ในนํ้าทะเลโดยเฉลี่ย 35% 
ของรังสีจะส่งผ่านถึงน้ําลึก 1 เมตร และ 10% ของรังสีจะทะลุไปถึงระดับนํ้าลึก 10 เมตร ในขณะที่
น้ําชายฝั่งซึ่งน้ําขุ่นจะทําให้รังสีส่องผ่านไปได้เพียง 23% ที่ระดับ 1 เมตร และ 0.5% ที่ระดับ 10 
เมตรตามลําดับ  รังสีที่มีความยาวคลื่นต่างๆ  จะถูกดูดกลืนและกระเจิงได้ไม่เท่ากัน รังสีอินฟราเรด
และแสงสีแดงส่องผ่านไปได้น้อยที่สุด แสงสีน้ําเงินส่องผ่านไปได้ไกลที่สุดในน้ํามหาสมุทรจึงทําให้น้ํา
ทะเลเป็นสีน้ําเงินเข้ม ในนํ้าต้ืนนํ้าทะเลเป็นสีเขียวหรือเหลืองเน่ืองจากการกระเจิงของแสง การ
ดูดกลืนของรังสีที่พ้ืนผิวโลกทําให้แผ่นดินหรือนํ้าร้อนข้ึน ความร้อนจะถูกส่งต่อไปยังวัตถุเบ้ืองล่าง 
การนําความร้อนของแผ่นดินในแต่ละวันทําให้ความร้อนลงไปได้เพียง 0.5 เมตรจากผิวโลกเท่าน้ัน 
ขณะที่การพาความร้อนของน้ําในมหาสมุทรทําให้ความร้อนกระจายลงไปได้ถึงนํ้าลึก 10 เมตร 
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2.4  ความสมดุลของพลังงานและการแผ่รังสีกลับของผิวโลก 

 ผิวโลกเมื่อดูดกลืนพลังงานจากดวงอาทิตย์แล้วถ้าไม่ปล่อยพลังงานกลับออกไปก็จะทําให้ผิว
โลกร้อนขึ้นเรื่อยๆ  ในความเป็นจริงสามารถสันนิษฐานได้ว่าผิวโลกอยู่ในสภาวะสมดุลคือผิวโลก
ปลดปล่อยพลังงานในรูปของรังสีคลื่นยาวเท่ากับพลังงานคลื่นสั้นที่ได้รับ การปล่อยรังสีของโลกเป็นไป
ตามกฎของสเตฟานเช่นกัน รูปที่ 2.4 แสดงการแพร่กระจายของความเข้มของรังสีที่โลก (วัตถุดําที่มี
อุณหภูมิพ้ืนผิว 285 K) ปล่อยออกมา พลังงานถูกปล่อยออกมามากที่สุดที่ความยาวคลื่น 10 
ไมโครเมตร รังสีในช่วงความยาวคลื่นตํ่ากว่า 8 ไมโครเมตร และสูงกว่า 12 ไมโครเมตรจะถูกดูดกลืน
เกือบหมดโดยไอนํ้า คาร์บอนไดออกไซด์ และโอโซน ไอนํ้า(ก้อนเมฆ)  เมื่อก๊าซและไอน้ําดูดกลืน
พลังงานก็ปล่อยรังสีออกมาด้วย ซึ่งรังสีที่ปล่อยออกมาจะเป็นคลื่นยาวในช่วงอินฟราเรดเช่นกัน 

  

 

 

 

 

 

รูปที่ 2.4  ลักษณะการแพร่กระจายของความเข้มของรังสีจากโลกในแต่ละความยาวคลื่น (วัตถุดําที่มี
อุณหภูมิที่ผิว 285 K) และการดูดกลืนพลังงานท่ีปล่อยออกมาโดยไอนํ้า คาร์บอนไดออกไซด์ และ
โอโซน (จาก Harvey, J.G. 1975) 
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2.5  ปริมาณความร้อน (Heat Budget) ของช้ันบรรยากาศ 

 ความสมดุลของพลังงานที่ได้รับจากดวงอาทิตย์กับพลังงานในบรรยากาศและพ้ืนผิวโลก 
สมมุติว่าที่ปลายช้ันบรรยากาศโลกมีพลังงานรังสีพุ่งเข้ามา 100 หน่วย ในจํานวนน้ีจะถูกกระเจิงกลับ 
(back-scattering) โดยอนุภาคเล็กๆ ในช้ันบรรยากาศ รวมกับสะท้อนกลับออกนอกช้ันบรรยากาศ
โลกโดยเมฆและผิวโลกเสีย 30 ส่วน ใน 70 ส่วนที่เหลือยังถูกดูดกลืนโดยก๊าซและเมฆอีก 19 ส่วน  
เหลือรังสีที่จะตกถึงโลกเพียง 51 ส่วน  ผิวโลกจะต้องปล่อยรังสีคืนออกไป 51 ส่วนเช่นกัน ในรูปของ
การแผ่รังสีในช่วงคลื่นอินฟราเรด 21 ส่วน  การพาความร้อนโดยอากาศ (sensible heat flux) 7 
ส่วน และเป็นความร้อนแฝงไปกับไอนํ้า (latent heat flux) อีก 23 ส่วน  บรรยากาศต้องคืนรังสี 70 
ส่วนออกสู่นอกโลกด้วยในลักษณะของการปล่อยรังสีจากผิวโลก 6 ส่วน จากก๊าซ 38 ส่วน และจาก
เมฆอีก 26 ส่วน 

 

 

รูปที่ 2.5 ความสมดุลของรังสีในช้ันบรรยากาศ 
(ที่มา http://calipsooutreach.hamptonu.edu/pbl/pbl02-budget.html) 
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รูปที่ 2.6 ความสมดุลของรังสีในช้ันบรรยากาศ  
(ที่มาhttp://calipsooutreach.hamptonu.edu/pbl/pbl02-budget.html) 

 
2.6  Greenhouse Effect  

 ผิวโลกนอกจากจะได้รับรังสีจากดวงอาทิตย์แล้ว ยังได้รังสีคลื่นยาวจากช้ันบรรยากาศด้วย 
ปรากฏการณ์น้ีเรียกว่า greenhouse effect ทําให้อุณหภูมิของผิวโลกร้อนกว่ากรณีไม่มีช้ัน
บรรยากาศ  อธิบายโดยสมมุติว่ามีแผ่นแก้วใส(ซึ่งก็คือเมฆหรือก๊าซต่างๆ) อยู่เหนือผิวโลก (รูปที่ 2.6)  

แผ่นแก้วน้ีมีคุณสมบัติในการให้รังสีคลื่นสั้นความยาวคลื่นตํ่ากว่า 4 m ถึงผิวโลก (I) สมมุติว่าผิวโลก
เย็นอยู่ เมื่อได้รับรังสีความร้อน I จะทําให้ผิวโลกร้อนแล้วปล่อยรังสีคลื่นยาวออกมา (U) แผ่นแก้วจะ
ดูดกลืนรังสีคลื่นยาวจากผิวโลกบางส่วน (eU) จนร้อนขึ้นแล้วปล่อยรังสีคลื่นยาว (B) ออกมาทั้งขึ้นบน
และลงล่าง 
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รูปที่ 2.7  Greenhouse Effect ในช้ันบรรยากาศ (จาก Gill, A.E., 1982) 

สภาวะสมดุลเกิดขึ้นเมื่ออัตราการส่งผ่านรังสีลงไปเท่ากับรังสีที่พุ่งขึ้นมา ดังสมการ 

BUBUeI  )1(  

รังสีคลื่นสั้น ( B ) จากแผ่นแก้วทําให้อุณหภูมิโลกร้อนข้ึน  ค่าของ B  จะขึ้นกับความสามารถในการ
ดูดกลืนรังสีคลื่นยาวของแผ่นแก้ว เมื่อ e เท่ากับหนึ่ง ทําให้ IUBI 2 ,  หมายความว่าผิวโลก
ได้รับรังสีรวมเป็น 2 เท่าของรังสีคลื่นสั้นจากดวงอาทิตย์ ทําให้อุณหภูมิโลกร้อนขึ้นกว่าที่ควรจะเป็น 
19%  
 การเผาเช้ือเพลิงจากฟอสซิล (ถ่านหิน น้ํามัน และก๊าซธรรมชาติเป็นหลัก นอกจากน้ียังมีถ่าน
จากไม้ เปลือกข้าว ชานอ้อย เป็นต้น) ทําให้ปริมาณคาร์บอนไดออกไซด์ในช้ันบรรยากาศเพ่ิมขึ้น
ประมาณ 10% ในระยะ 70 ปีที่ผ่านมา ปริมาณก๊าซที่เพ่ิมขึ้นอาจทําให้อุณหภูมิของผิวโลกเพ่ิมขึ้นได้
ในอนาคต 
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รูปที่ 2.8   แสดงการเกิด Greenhouse Effect ในช้ันบรรยากาศ 
(ที่มา http://www.nps.gov/goga/naturescience/climate-change-causes.htm) 

 
2.7  ปริมาณความร้อน (Heat Budget) ในมหาสมุทร 

 นํ้าในมหาสมุทรได้รับพลังงานจากรังสีคลื่นสั้นจากดวงอาทิตย์และรังสีคลื่นยาวจาก
บรรยากาศ ขณะเดียวกันนํ้าก็สูญเสียพลังงานจากการปล่อยรังสีคลื่นยาวออกไป การระเหยของนํ้า 
การ การพาความร้อนของอากาศ การไหลไปของน้ํา เราสามารถเขียนความสมดุลของพลังงานใน
มหาสมุทรดังน้ี 

vehbsT QQQQQQ   

 TQ  คือพลังงานสุทธิที่มหาสมุทรได้รับ ในสภาพสมดุลจะมีค่าเท่ากับศูนย์  

 sQ   คือปริมาณรังสีจากดวงอาทิตย์ที่ส่งไปถึงมหาสมุทร มีค่าเป็นบวกเสมอ 
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 bQ  คือปริมาณการสูญเสียพลังงานในรูปรังสีคลื่นยาวจากนํ้าสู่บรรยากาศ (โดยหักลบรังสี
คลื่นยาวที่ได้รับจากบรรยากาศแล้ว) มีค่าเป็นลบเสมอ 

วัตถุที่มีอุณหภูมิสูงกว่า 0 องศาเคลวินจะปล่อยรังสีออกมากตามกฏของสเตฟาน-โบลท์ซมาน โดย
ความยาวคลื่นที่มีพลังงานสูงที่สุดเป็นไปตามกฎของเวน อุณหภูมิโลกเฉลี่ย 285 เคลวินน้อยกว่าดวง
อาทิตย์ 200,000 เท่าและความยาวคลื่นที่มีพลังงานสูงสุดเท่ากับ 10 ไมโครเมตร มหาสมุทรมร

อุณหภูมิเฉลี่ย 18 C จะปล่อยรังสีคลื่นยาว 400 วัตต์ต่อตารางเมตร เป็น 2 เท่าของรังสีคลื่นสั้นที่
ได้รับ แต่มหาสมุทรได้รับรังสีคลื่นยาวจากบรรยากาศเช่นกัน  สุทธิแล้วมหาสมุทรปล่อยคลื่นยาว
ออกไปประมาณ 50-75 วัตต์ต่อตารางเมตร 

  hQ  คือปริมาณการสูญเสียความร้อนด้วยขบวนการพาความร้อน (มวลอากาศร้อน
ขึ้นแล้วลอยตัว) 

 สมการความร้อนจากกระบวนการพาความร้อน อย่างง่ายๆ 
 

  WTTcQ awhh )(       
  aT  อุณหภูมิของอากาศที่ระดับ 10 เมตรเหนือผิวนํ้า 
  wT  อุณหภูมิของอากาศที่ผิวนํ้า 

  hc ค่าคงที่ 
  W ความเร็วลมที่ระดับ 10 เมตรเหนือผิวนํ้า 
 สมการการหาปริมาณความร้อนจากการระเหยและการพาความร้อนใกล้เคียงกัน เพราะ
ต้ังอยู่บนหลักการว่าการถ่ายเทความร้อนขึ้นกับความป่ันป่วนของอากาศ  ดังน้ันเราน่าจะสามารถหา
สัดส่วนของความร้อนทั้งสองอย่างน้ีได้ เรียกว่า Bowen Ratio   

   )/()(*062.0 awaw eeTTR    
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 ถ้าเราทราบค่า R และปริมาณความร้อนจากการระเหยเราก็จะสามารถหาปริมาณความร้อน
จากการพาความร้อนได้โดยง่าย 

eQ  คือปริมาณความร้อนที่สูญเสียจากการระเหยของน้ํา หรือได้รับเมื่อไอน้ํากลั่นตัว 
สมการความร้อนจากการระเหยอย่างง่ายคือ 
 

  WeecQ awee )(       
  ae  ความช้ืนในอากาศที่ระดับ 10 เมตรเหนือผิวนํ้า หาได้เมื่อทราบอุณหภูมิและ
ความช้ืนสัมพันธ์ 
  we  ความช้ืนของอากาศที่ผิวนํ้า 

  ec ค่าคงที่ 
  W ความเร็วลมที่ระดับ 10 เมตรเหนือผิวนํ้า 

vQ  คือปริมาณความร้อนที่ได้รับหรือสูญเสียจากการไหลเวียนของน้ําในแนวราบ 
 

 

 

 

 

 

รูปที่ 2.9  ภาพแสดงความสมดุลของพลังงานในมหาสมุทร และค่าเฉล่ียรายปีของค่าปริมาณพลังงาน 
(จาก Pickard, G. L., and W. J. Emery. 1982) 

ค่าเฉลี่ย (W/m2)   พิสัย (range) 

Qs 150  +80 ถึง +200 

Qb -50  น้อย 

Qe -90  -50 ถึง -160 

Qh -10  0 ถึง -40 
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2.8 การถ่ายเทความร้อนข้ามเส้นละติดจูด 

 ผิวโลกแต่ละบริเวณโดยเฉลี่ยในรอบปีจะได้รับรังสีไม่เท่ากันในขณะที่ปล่อยรังสีออกไป
ใกล้เคียงกัน ทําให้ในพ้ืนที่ละติจูดตํ่าได้รับรังสีเกินกว่าที่ปล่อยออกไปในขณะที่ทางแถบข้ัวโลกได้รับ
รังสีน้อยกว่าที่ปล่อยออกไป  หากปล่อยให้เป็นเช่นน้ีไปเร่ือยๆ จะทําให้ความแตกต่างของอุณหภูมิผิว
โลกท่ีแถบศูนย์สูตรกับข้ัวโลกเพิ่มข้ึนเรื่อยๆ  จึงต้องมีขบวนการในช้ันบรรยากาศและในมหาสมุทรที่
จะถ่ายเทพลังงานจากพ้ืนที่ส่วนเกินไปยังส่วนที่ขาด   

 

 

 

 

 

 

รูปที่ 2.10  ค่าเฉล่ียตามละติจูดของรังสีความยาวคลื่นสั้นจากดวงอาทิตย์ที่โลกและช้ันบรรยากาศ
ได้รับและรังสีความยาวคลื่นยาวที่โลกปล่อยออกไป (จาก Harvey, J.G. 1975) 

ตามรูปที่ 2.10  จุดที่มีความสมดุลระหว่างรังสีที่ได้รับและปล่อยออกไปอยู่ที่ละติจูด 37 
องศาเหนือและใต้  พลังงานส่วนเกินและส่วนขาดจะถูกชดเชยโดยการพาความร้อนในแนวราบในช้ัน
บรรยากาศและในมหาสมุทร  ข้อมูลจากดาวเทียมแสดงว่ามหาสมุทรช่วยพาความร้อน 40% ของ
ความร้อนทั้งหมดที่ต้องส่งไปยังขั้วโลกสําหรับเส้นศูนย์สูตรถึง 70 องศาเหนือ และมหาสมุทรช่วยพา
ความร้อนถึง 74% สําหรับ 70-90 องศาเหนือ  การถ่ายเทความร้อนในช้ันบรรยากาศใช้ขบวนการพา
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ในแนวด่ิง (convection) เกิดจากช้ันบรรยากาศร้อนขึ้นจากด้านล่างจากการรับรังสีจากผิวโลก 
โดยเฉพาะบริเวณเส้นศูนย์สูตร อากาศใกล้ผิวโลกร้อนขึ้นแล้วจะเบากว่าอากาศเหนือข้ึนไป  มวล
อากาศร้อนจะลอยตัวขึ้นจนถึงระดับหน่ึงจะเคลื่อนตัวขึ้นเหนือและใต้ เมื่ออากาศเย็นจะหนักแล้วจม
ตัวลงแล้วไหลเข้ามาแทนที่อากาศที่ร้อนและลอยตัวข้ึนไปที่เส้นศูนย์สูตร เกิดเป็นวงจรอากาศเป็น
วงกลมเรียกว่า Hadley cell  ในบริเวณละติจูดเหนือขึ้นไปจะมีวงจรอากาศอีก 2 วง การเคลื่อนตัว
ของอากาศจะเฉียงไปจากแนวเหนือ-ใต้ เน่ืองจากแรงโคริโอลิส (แรงเน่ืองจากการหมุนรอบตัวเองของ
โลก  รายละเอียดของแรงโคริโอลิสอยู่ในบทถัดไป) 
 การส่งผ่านความร้อนในแนวราบบนแผ่นดินใช้ขบวนการนําความร้อน (conduction) โดย
ความร้อนถ่ายระหว่างโมเลกุลที่ติดกัน  จึงเป็นขบวนการที่ไม่มีประสิทธิภาพในการถ่ายความร้อนจาก
บริเวณศูนย์สูตรไปยังบริเวณละติจูดสูงขึ้นไปถึงขั้วโลก มหาสมุทรมีขบวนการพาความร้อนในแนวราบ
ที่มีประสิทธิภาพเรียกว่า advection  กระแสลมผิวนํ้าและแผ่นดินใหญ่เป็นตัวบังคับการไหลของนํ้า
ในมหาสมุทร   
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รูปที่ 2.11  แผนผังการไหลเวียนของอากาศเป็นวงจากเขตศูนย์สูตรถึงขั้วโลก และทิศทางลมใกล้ผิว
โลก(จาก http://www.scidacreview.org/0701/images/climate2.jpg)  
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คําถามท้ายบท 

1.  การแลกเปลี่ยนพลังงานในบรรยากาศกับมหาสมุทรมีกระบวนการใดบ้างเข้ามาเก่ียวข้อง  

    จงอธิบายพร้อมยกตัวอย่าง 

2.  จงอธิบายปรากฎการณ์ Greenhouse Effect  

3.  จงอธิบายความสมดุลของรังสีในช้ันบรรยากาศ พร้อมวาดภาพประกอบ 

4.  จงเขียนแผนผังการไหลเวียนของอากาศเป็นวงจากศูนย์สูตรถึงข้ัวโลกและทิศทางลมใกล้ 

     ผิวโลก 
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แผนบริหารการสอนประจําบทท่ี 3 

. 

1. วัตถุประสงค์ เชิงพฤติกรรม 

1) ผู้เรียนสามารถอธิบายการไหลเวียนของในมหาสมุทร 

2) ผู้เรียนสามารถอธิบายสมการควบคุมการไหลเวียนการไหลของนํ้า 

3) .ผู้เรียนสามารถอธิบายขนาดของการไหลเวียน 

4) ผู้เรียนสามารถอธิบายการตรวจวัดกระแสน้าํและการวิเคราะห์ข้อมูล
เบ้ืองต้น 

2. วิธีการสอนและกิจกรรมการเรียนการสอนประจําบท  

1) บรรยาย 

2) ให้นักศึกษามีส่วนร่วมโดยแสดงความคิดเห็น 

3. ส่ือการเรียนการสอน  

1) Power Point 

2) Internet สําหรับค้นคว้าเอกสารเพ่ิมเติมในช่ัวโมง 

4. การวัดผลและการประเมินผล  
1) ต้ังคําถามขณะบรรยาย 
2) สอบข้อเขียน 
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3.  การไหลเวียนของน้ําในมหาสมุทร 
บทน้ีกล่าวถึงการไหลของนํ้าในมหาสมุทร สมการควบคุมการไหลเวียนการไหลของนํ้าโดย

เร่ิมจากกฎข้อที่ 2 ของนิวตัน มีแรงที่เก่ียวข้องคือ แรงโน้มถ่วง แรงจากความดัน แรงโคริโอลิส และ
แรงเสียดทาน แสดงสมการควบคุมการไหลเวียนโดยใช้สมการโมเมนตัมซึ่งสามารถแปลงเป็นสมการ
การหมุนเป็นวงได้  

3.1  การไหลเวียนของน้ําในมหาสมุทร 
 นํ้าเป็นของไหลเช่นเดียวกับอากาศ การไหลเวียนของกระแสนํ้าในมหาสมุทรจึงมีลักษณะ
คล้ายการไหลเวียนของกระแสลมในบรรยากาศ หากแต่การไหลเวียนของกระแสนํ้ามีอุปสรรคขวางก้ัน 
เน่ืองจากหน่ึงในสามของพื้นผิวโลกเป็นแผ่นดิน ดังน้ันการไหลเวียนของนํ้าในมหาสมุทรจึงไม่ปรากฏ
รูปแบบที่ชัดเจนเหมือนดังกระแสลม ข้อแตกต่างอีกประการหน่ึง นํ้าทะเลในมหาสมุทรมีความเค็มไม่
เท่ากัน นํ้าทะเลที่เค็มกว่ามีความหนาแน่นสูงจะเคลื่อนไปแทนที่นํ้าทะเลท่ีมีความหนาแน่นตํ่า เราจึง
แบ่งการไหลเวียนของน้ําในมหาสมุทรเป็น 2 ประเภทคือ กระแสนํ้าบริเวณพ้ืนผิว (Surface 
currents) และกระแสนํ้าลึก (Deep currents) 

การไหลเวียนของกระแสน้ําบริเวณพืน้ผิวมหาสมุทร 

 กระแสนํ้าพ้ืนผิวมหาสมุทรเกิดขึ้นเน่ืองจากความฝืดของอากาศกับผิวนํ้าในมหาสมุทร กระแส
ลมเคลื่อนที่ด้วยความแตกต่างของพลังงานจากดวงอาทิตย์ซึ่งอากาศสะสมไว้ พลังงานจากอากาศ
ถ่ายทอดลงสู่ผิวนํ้าอีกทีหน่ึง กระแสลมพัดพาให้กระแสนํ้าเคล่ือนที่ไปในทางเดียวกัน ภาพที่ 1 แสดง
ให้เห็นว่า ลมสินค้าตะวันออกบริเวณใกล้เส้นศูนย์สูตร มีอิทธิพลพัดให้นํ้าในมหาสมุทรเคลื่อนตัวไป
ทางทิศตะวันตก และลมตะวันตกในบริเวณใกล้ขั้วโลก มีอิทธิพลพัดให้นํ้าในมหาสมุทรเคลื่อนตัวไป
ทางทิศตะวันออก การไหลของนํ้าในมหาสมุทรเคลื่อนที่เป็นรูปวงเวียน ในทิศทางตามเข็มนาฬิกาใน
ซีกโลกเหนือ และในทิศทางทวนเข็มนาฬิกาในซีกโลกใต้ 
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ภาพท่ี 3.1  อิทธิพลของกระแสลมต่อกระแสนํ้าในมหาสมทุร 

 ทรงกลมของโลกทําให้นํ้าในมหาสมุทรมีอุณหภูมิแตกต่างกัน พลังงานจากดวงอาทิตย์ตก
กระทบบริเวณศูนย์สูตรมากกว่าขั้วโลก นํ้าทะเลบริเวณเส้นศูนย์สูตรมีอุณหภูมิสูงจึงไหลไปทางขั้วโลก 
ในขณะที่นํ้าทะเลบริเวณข้ัวโลกมีอุณหภูมิตํ่ากว่าไหลเข้ามาแทนที่ (ภาพที่ 3.2) เน่ืองจากนํ้ามี
คุณสมบัติในการเก็บความร้อนได้ดีกว่าพ้ืนดินกล่าวคือ ใช้เวลาในการสะสมความร้อน และเย็นตัวลง
นานกว่าพ้ืนดิน ดังน้ันกระแสนํ้าพบพ้ืนผิวมหาสมุทรจึงพัดพาพลังงานความร้อนไปด้วยเป็นระยะ
ทางไกล ทําใหเ้กิดผลกระทบต่อภูมิอากาศและระบบนิเวศบนพ้ืนที่ชายฝั่งเป็นอย่างย่ิง 
 อย่างก็ตาม อิทธิพลของกระแสลมส่งผลกระทบกระแสนํ้าในมหาสมทุร เพียงความลึก 1 
กิโลเมตรเท่าน้ัน น่ันหมายถึง การไหลเวียนของกระแสนํ้าผิวพ้ืน มีอิทธิพลต่อนํ้าในมหาสมุทร
ประมาณร้อยละ 10 
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ภาพท่ี 3.2  กระแสนํ้าพ้ืนผิวมหาสมุทร 

การไหลเวียนของกระแสน้ําลึกในมหาสมุทร 
 นํ้าทะเลมีรสเค็ม เน่ืองจากมีเกลือซึ่งประกอบด้วยแร่ธาตุต่างๆ ปะปนอยู่ในรูปของสารละลาย 
ในนํ้าทะเล 1 ลิตร (1,000 กรัม) มีเกลืออยู่ 35 กรัม ในบริเวณท่ีนํ้าทะเลอุณหภูมิสูง เช่น ใจกลาง
มหาสมุทรบริเวณเส้นศูนย์สูตร แสงแดดมีความเข้มสูง ทําให้นํ้าในมหาสมุทรระเหยเป็นไอนํ้า ทิ้งแร่
ธาตุที่ตกค้างไว้ในจนนํ้าทะเลมีความเข้มของเกลือมาก แต่ในที่หนาวเย็นที่บริเวณขั้วโลก แสงแดดตก
กระทําพ้ืนผิวโลกเป็นมุมเฉียง พลังงานที่ตกกระทบน้อย ปริมาณการระเหยของน้ําทะเลย่อมน้อยตาม
ไปด้วย ความเข้มของเกลือจึงไม่มาก ในบริเวณใกล้ปากแม่น้ํา ความเข้มของเกลือจะน้อยเน่ืองจาก 
อิทธิพลของน้ําจืดจากแม่นํ้าลําคลอง ทําให้นํ้าทะเลเจือจาง 
 เกลือในทะเลและมหาสมุทรมีกําเนิดมาจากแร่ธาตุบนพ้ืนโลก น้ําเป็นตัวทําละลายท่ีดี นํ้าฝน
ละลายก๊าซคาร์บอนไดออกไซด์ในอากาศทําให้มีฤทธ์ิเป็นกรดอ่อนๆ นํ้าที่อยู่บนพ้ืนโลกละลายแร่ธาตุ
ในหินและดิน และไหลรวมกันเป็นแม่นํ้าลําธาร ไปสะสมกันในมหาสมุทร สารละลายเกลือเหล่าน้ีอยู่
ในประจุของแร่ธาตุท่ีสําคัญได้แก่ ประจุโซเดียม (Na+) และประจุคลอไรด์ (Cl-) เมื่อนํ้าระเหยออกไป 
ประจุเหล่าน้ีรวมตัวกันเป็นสารประกอบ ได้แก่ เกลือแกง (NaCl) 
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 นํ้าทะเลในแต่ละส่วนของโลกมีความเค็มไม่เท่ากัน และมีความหนาแน่นไม่เท่ากัน นํ้าทะเลที่
มีความหนาแน่นสูงย่อมไหลไปแทนท่ีนํ้าทะเลท่ีมีความหนาแน่นตํ่า การหมุนเวียนของกระแสนํ้าลึกมี
ปัจจัยที่สําคัญ 2 ประการคือ ความร้อน (Thermo) และเกลือ (Haline) เราเรียกการไหลเวียนใน
ลักษณะน้ีว่า “เทอร์โมฮาลีน” (Thermohaline) 

 

ภาพท่ี 3.3  การไหลเวียนของนํ้าลึกในมหาสมุทร 

 วงจรการไหลเวียนของกระแสน้ําลึกในมหาสมุทรมีช่ือเรียกว่า “แถบสายพานยักษ์” (Great 
conveyor belt) นํ้าทะเลความหนาแน่นสูงอุณหภูมิตํ่าจมตัวลงสู่ท้องมหาสมุทรแอตแลนติกเหนือ
ไหลลึกลงทางใต้ แล้วเลี้ยวไปทางตะวันออก ขณะท่ีมันไหลผ่านมหาสมุทรอินเดียอุณหภูมิจะสูงข้ึน 
และลอยตัวขึ้นทางตอนเหนือของมหาสมุทรแปซิฟิก (ภาพที่ 3.3) 
 นํ้าทะเลความหนาแน่นตํ่าอุณหภูมิสูงจากมหาสมุทรแปซิฟิก ไหลวกกลับผ่านมหาสมุทร
อินเดียลงมาทางมหาสมุทรแอตแลนติกใต้ แล้วไหลย้อนมาทางมหาสมุทรแอตแลนติกเหนือ กระแสนํ้า
มีความเค็มมากขึ้นเน่ืองจากการระเหยของน้ําประกอบกับการเดินทางเข้าใกล้ขั้วโลกทําให้อุณหภูมิ
ตํ่าลง จนจมตัวลงอีกครั้งเป็นการครบรอบวงจร ใช้เวลาประมาณ 500 – 2,000 ปี การไหลเวียนเช่นน้ี
ส่งผลกระทบต่อสภาพภูมิอากาศในระยะยาว อาทิเช่น ยุคนํ้าแข็งเล็ก ในยุโรปเมื่อคริสต์ศตวรรษ17 
อิทธิพลของการไหลเวียนแบบเทอร์โมฮาลีน มีอิทธิพลต่อนํ้าในมหาสมุทรประมาณร้อยละ 90 
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3.2  สมการควบคุมการไหลเวียนการไหลของน้ํา 
การเขียนสมการต้องอ้างอิงพิกัด มีความแตกต่างในการบอกทิศทางการเคลื่อนที่ระหว่างนัก

อุตุนิยมวิทยา กับนักสมุทรศาสตร์ กล่าวคือนักอุตุฯ จะบอกว่าลมพัดมาจากทิศไหน เช่นลม
ตะวันออกเฉียงเหนือ คือลมที่พัดมากจากทิศตะวันออกเฉียงเหนือ (northeasterly wind) เป็นต้น 
ส่วนนักสมุทรศาสตร์จะพูดว่ากระแสน้ําจะไหลไปทางไหน เช่นกระแสนํ้าตะวันออก เป็นกระแสน้ําที่
ไหลไปทางทิศตะวันออก (eastward current) เป็นต้น 
 

 

รูปที่ 3.4  ระบบพิกัดฉากบนผิวโลก 

กฎข้อที่ 2  ของนิวตัน 

 กฎข้อที่ 2 ของนิวตัน กล่าวว่าแรงลัพธ์ *F


กระทําต่อวัตถุมวล m จะทําให้วัตถุมีความเร่ง a  

หรือ amF


* ซึ่ง am
 เป็นเทอมความเฉื่อย 

ถ้าความเร็วคงที่ ว่ิงเป็นเส้นตรง ความเร่งเป็นศูนย์ 
ถ้าความเร็วคงที่ แต่ว่ิงเป็นเส้นโค้ง ความเร่งไม่เป็นศูนย์เพราะมีการเปลี่ยนทิศทาง 

 ในวิชากลศาสตร์ของไหลนิยมเขียนอยู่ในรูปของแรงต่อวัตถุ 1 หน่วยนํ้าหนัก(กิโลกรัม) 
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m

F
a *


   หรือ F

Dt

VD 



1

  เมื่อ F


คือแรงต่อวัตถุ 1 หน่วยปริมาตร มีหน่วยเป็น 2-2TL M   

 
ความเร่งในบทน้ีเกิดจาก 

 

m
ifugalrCent

m
tioncFri

m
vityaGr

m
iolisrCo

m
radientgpress. 


Dt

VD
 

 
ต่อไปเราจะแจกแจงรายละเอียดของแต่ละเทอม 

เทอมความเฉ่ือย (Inertia term) 
สามารถแยกเทอมความเฉื่อยออกได้โดยใช้กฎลูกโซ ่

 

VV
t

V

Dt

VD 


).( 



  

 
ข้างบนน้ีเป็นการเขียนสมการในรูปของเวคเตอร์ซึ่งยากแก่การมองเห็นเทอมแต่ละเทอม  เพ่ือ

ความสะดวกเราจะแตกสมการตามแกนทั้งสามของระบบพิกัดฉาก  ความเร็วในระบบพิกัดฉากเขียน

ได้ดังน้ี  kwjviuV


  เมื่อ kji


,,  เป็นเวคเตอร์หน่ึงหน่วยของแกน zyx ,,
ตามลําดับ โดย wvuV ,,,


เป็นฟังก์ชันของ ),,,( tzyx  ดังน้ันเทอมความเฉื่อยจะเขียนได้เป็น 

 

แกน x:  
z

u
w

y

u
v

x

u
u

t

u

Dt

Du
















  

 

แกน y:  
z

v
w

y

v
v

x

v
u

t

v

Dt

Dv
















  

 

แกน z:   
z

w
w

y

w
v

x

w
u

t

w

Dt

Dw

















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เทอม 
t


 เรียกว่าเทอมความเร่งเฉพาะถิ่น (local acceleration term) เป็นการ

เปลี่ยนแปลงเมื่อความเร็วต่อเวลาไม่คงที่ 

เทอม ,...
x

u
u



 เรียกว่าความเร่งเชิงสนามความเร็ว (field acceleration term) เป็นการ

เปลี่ยนแปลงเพราะความเร็วในแต่ละพ้ืนที่ไม่เท่ากัน 
การมองการเปลี่ยนแปลงกม็องได้ 2 แบบ  

1) Eulerian จุดสังเกตน่ิงอยู่กับที่เห็นความเปลี่ยนแปลงของมวลนํ้าที่ไหลเข้ามาแล้ว
ผ่านไป 

2) Lagrangian จุดสังเกตเคลื่อนที่ไปกับมวลน้ําด้วย เห็นการเปลี่ยนแปลงต่อเวลา
ของมวลนํ้าก้อนเดียวเลย 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
รูปที่ 3.5  น้ําไหลสมํ่าเสมอในท่อ เมื่อขนาดท่อเล็กความเร็วกระแสนํ้าต้องเพ่ิมขึ้น จุด A และ B จะ
วัดได้ความเร็วคงที่และความเร่งเป็นศูนย์ ช่วงที่ท่อเปลี่ยนขนาดจะมีความเร็วของนํ้าเพ่ิมขึ้น ความเร่ง
ไม่เป็นศูนย์ และเป็นความเร่งเชิงสนาม  (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 
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ตามรูปที่ 3.5  เป็นการไหลของนํ้าในท่อซึ่งมีขนาดเส้นผ่าศูนย์กลางไม่คงที่ตลอดความยาว 
ให้ปริมาตรการไหลคงท่ี ดังน้ันความเร็วในแต่ละจุดต่อเวลาจะคงที่ แต่ความเร็วในแต่ละตําแหน่งอา
จะไม่เท่ากัน ช่วงที่ท่อเปลี่ยนขนาดน้ําจะมีความเร่งเชิงพ้ืนที่ด้วย 

สรุปว่า 

t
 ) (

  เป็น local acceleration วัดความเร็วที่จุดนิ่งอยู่กับที่ (บนเรือ) 

 

dt

d ) (
 เป็นความเร่งทั้งหมด ตามมวลนํ้า ความเร็วจะเปลี่ยนเพราะความเร่งเฉพาะถิ่นความเร่งเชิง

สนามความเร็ว 

เทอมความแตกต่างของความดัน (Pressure Gradient term) 

P

1

m
.Press.Grad

 ซึ่งมีองค์ประกอบใน 3 แกนคือ 

 

x

P
x






1   :                

y

P
y






1   :         

z

P
z






1   :  

เทอมน้ีมีเคร่ืองหมายติดลบเพราะนํ้าไหลจากจุดที่มีความดันสูงไปหาจุดที่มีความดันตํ่า อย่าลืมว่า 
gzP  เวลาใช้งานจริงก็คือจากระดับนํ้าสูงไประดับน้ําตํ่า 

 

รูปที่ 3.6  ความแตกต่างของความดันเทอมแรงโน้มถ่วงและแรงหนีศนูย์กลาง (ที่มา KNAUSS, 
J..A.1978) 
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เทอมน้ีเป็นผลรวมของแรงโน้มถ่วง (ดึงมวลเข้าหาจุดศูนย์กลาง) และแรงหนีศูนย์กลาง แรง
โน้มถ่วง 
เป็นแรงดึงดูดระหว่างวัตถุ  1  กิโลกรัมบนผิวโลกกับมวลทั้งหมดของโลก  ทิศทางของแรงจะเข้าหา
จุดศูนย์ 
กลางของโลก ( ag ) 
 

ag = แรงโน้มถ่วง = 2

2
m/s 81.91*earth of mass


R


 

 

การที่โลกหมุนรอบตัวเองทําให้เกิดแรงเหว่ียงหนีศูนย์กลาง 
cos

2

R

V
cf T  ซึ่งมีค่าประมาณ 0.01 

m/s2  
เมื่อรวมกับแรงโน้มถ่วงจะได้แรงโน้มถ่วงลัพธ์สําหรับวัตถุหยุดน่ิงบนผิวโลก g


 เมื่อวัตถุ

เคลื่อนที่ทําให้เกิดแรงหนีศูนย์กลางเพ่ิมขึ้นเน่ืองจากความเร็วเชิงเส้น cf  รวมกับแรงโน้มถ่วงลัพธ์

จะได้แรงโน้มถ่วงที่วัตถุเคลื่อนที่ดึงดูดกับโลก eg
  , ea ggg

,,  แทบจะเป็นแรงเดียวกันเลยเพราะ
แรงหนีศูนย์กลางน้อยกว่าแรงโน้มถ่วงมาก   
  แรงโน้มถ่วง  eg


 จะตรงกับแกน Z แต่มีค่าเป็นลบเพราะพุ่งเข้าสู่จุดศูนย์กลางของโลก 

เทอมน้ีสําหรับแต่ละแกน จะเป็น 
 

g     :z
0      :y 
0      :x

 

g  มีค่าประมาณ 9.81 m/s2 

แรงโคริโอลสิ 
เป็นแรงที่เกิดจากการหมุนรอบตัวเองของโลก เน่ืองจากกฎของนิวตันใช้สําหรับพิกัดที่อยู่คงที่ 

เมื่อมาใช้กับพิกัดที่หมุนไปกับโลก จึงต้องมีแรงมาเพ่ิมซึ่งเป็น “แรงปลอม”จะเกิดก็ต่อเมื่อวัตถุ
เคลื่อนที่บนผิวโลก  

หลักการของแรงโคริโอลิสหรือการอนุรักษ์โมเมนตัมเชิงมุม เมื่อโลกหมุนรอบตัวเองด้วย
ความเร็ว  
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1-5 s  10*29.7
day 1/365day 1

2 





 
 
ทําให้ทุกจุดบนพ้ืนโลกมีความเร็วเชิงมุมเท่ากัน แต่ความเร็วเชิงเส้นที่จุดสัมผัสกับผิวโลกไม่

เท่ากันขึ้นอยู่กับรัศมีจากแกนการหมุนของโลก ตัวอย่างเช่นความเร็วเชิงเส้นที่เส้นศูนย์สูตรเท่ากับ     

ที่ละติจูด 0   m/s 455 (m) 10*37.6*)(s 10*29.7 6-15  r  

ที่ละติจูด 30  m/s 402 (m) 30 cos 10*37.6*)(s 10*29.7 6-15  r  

ที่ละติจูด 60  m/s 232 (m) 60 cos 10*37.6*)(s 10*29.7 6-15  r  
ที่ขั้วโลกมีความเร็วเชิงเส้นเป็นศูนย์ 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
รูปที่ 3.7  ความเร็วเชิงเส้นที่ละติจูดต่าง ๆ  (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 

จากการที่ความเร็วเชิงเส้นไม่เท่ากัน เมื่อวัตถุเคลื่อนที่ข้ามเส้นละติจูดมันจะมีความเร็วเชิง
เส้นเท่ากับละติจูดที่มันถูกยิงซึ่งจะไม่เท่ากับความเร็วเชิงเส้นที่ละติจูดที่มันว่ิงไปหา ทําให้คนดูที่อยู่บน
ผิวโลกในซีกโลกเหนือเห็นวัตถุเบ่ียงไปทางขวา  และคนทางซีกโลกใต้เห็นวัตถุเบ่ียงไปทางซ้าย  
สําหรับคนที่สังเกตการณ์อยู่นอกโลกจะเห็นวัตถุเคลื่อนที่เป็นเส้นตรงโดยไม่มีการเบ่ียงเบน 
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ทอมของแรงโคริโอลิสสามารถหาได้จากผลคูณของเวคเตอร์ V x2


 แต่เราจะหาเทอมโค
ริโอลิสแบบเข้าใจง่ายๆ  
กรณีวัตถุเคลื่อนที่ในแนวตะวันออก - ตะวันตก ( u ) 

แรงหนีศูนย์กลาง(โลกหมุนรอบตัวเอง+วัตถุเคลื่อนที)่ = 
r

uVT

2)( 
 

     
r

uV

r

u

r

V TT 222


 

เมื่อ m/s 400TV  และ m/s101u  ดังน้ันเทอม 
r

u 2

<< เทอมที่เหลืออีก 2 

เทอมมาก จึงสามารถตัดทิ้งได้  

กําหนดความเร็วเชิงมุม 
T

2
  ความเร็วเชิงเส้นเท่ากับ r   

แรงหนีศูนย์กลางเท่ากับ ur  22   

ความเร็ว u ทําให้แรงหนีศูนย์กลางเพ่ิมขึ้นมา u2  
 
 

 
รูปท่ี 3.8  แรงโคริโอลิสเมื่อวัตถุเคลื่อนที่ในแนวตะวันออก – ตะวันตก (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 

แตกแรง u2 ออกเป็นแรงในทิศเหนือ-ใต้ จะได้ usin2   เมื่อ   คือค่าละติจูดที่
วัตถุอยู่ จะได้แรงโคริโอลิสในแกน y  ที่เกิดจากวัตถุเคลื่อนที่ในแกน x ถ้าวัตถุเคลื่อนที่จากตะวันตก
ไปตะวันออก ความเร็ว u เป็นบวก แรงโคริโอลิสจะทําให้วัตถุเบ่ียงไปทางขวาคือทิศใต้เข้าหาเส้นศูนย์
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สูตร ถ้าหากวัตถุเคลื่อนที่จากตะวันออกไปตะวันตก ความเร็ว u เป็นลบทําให้วัตถุเคลื่อนไปทางทิศ
เหนือ  

กําหนด Coliolis parameter, sin2f   หน่วย -1T  เทอมโคริโอลิสทางซ้ายมือ
ของสมการโมเมนตัมแกน y  เท่ากับ fu  ถ้าย้ายไปอยู่ฝั่งซ้ายของสมการจะมีเคร่ืองหมาย “–” 
นําหน้า 

กรณีวัตถุเคลือ่นที่ในแนวเหนือ-ใต้ ( v ) 
 เมื่อวัตถุเคลื่อนที่ในแนวเหนือ-ใต้ ความเร็วเชิงเส้นของผิวโลกเปลี่ยนแปลงตามละติจูด ให้ผิว
โลกมีความเร็ว 1u ที่ละติจูด   และ 2u ที่ละติจูด     
 

 
 

 
 
 
 
 

 

รูปที่ 3.9  การเบ่ียงเบนของเส้นทางเมื่อวัตถุเคลื่อนที่ข้ามเส้นละติจูด (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 
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จากกฎการเคล่ือนที่  
212

at
uu    

เมื่อ a  คือความเร่งในแนวตะวันออก-ตะวันตก  t  คือเวลาที่ใช้ในการเคลื่อนที่ระหว่าง 2 ละติจูด  
ความเร็วเชิงเส้น  cos1 Ru    
 และ    )cos(2   Ru  
แทนค่า 21  , uu  ในสมการการเคลื่อนที่ 
 

2
cos)cos( at

rr    

  cos)cos(2





t

R
a

 
 
ใช้หลักทางตรีโกณมิติจะได้  
 

  cossinsincoscos2





t

R
a  

 
พิจารณา   เล็กมากจนเข้าใกลศู้นย์  ดังน้ัน 1cos   และ  sin  
 

v
t

R
a  sin2sin2  


   เมื่อ 

t

R
v


  

 
 
 
จะได้แรงโคริโอลิส v sin2   ในแกน x  ที่เกิดจากวัตถุเคลื่อนที่ในแกน y  ถ้าวัตถุเคลื่อนที่จาก
ใต้ไปเหนือ ความเร็ว v เป็นบวก แรงโคริโอลิสจะทําให้วัตถุเบ่ียงไปทางขวาคือทิศตะวันออก 
(ตะวันตกในซีกโลกใต้)  ถ้าหากวัตถุเคลื่อนที่จากเหนือไปใต้ ความเร็ว v เป็นลบทําให้วัตถุเคลื่อนไป
ทางทิศตะวันตก (ตะวันออกในซีกโลกใต้)   
กําหนด Coliolis parameter, sin2f   หน่วย -1T  เทอมโคริโอลิสทางซ้ายมือของ
สมการโมเมนตัมแกน x  เท่ากับ fv  ถ้าย้ายไปอยู่ฝั่งซ้ายของสมการจะมีเคร่ืองหมายบวก 



เอกสารประกอบการสอนรายวิชา สมุทรศาสตร์ฟิสิกส์ 
 

	 หนา้ 94	
 

หมายเหตุ 0   คือที่เส้นศนูย์สูตร 

   90   คือที่ขั้วโลกเหนือ 

   90   คือที่ขั้วโลกใต้ 

ขณะนี้เราจะได้สมการโมเมนตัมในแต่ละแกนดังน้ี 
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Z : ForcesFriction 1        
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  Local Acc.        Field Acc.        Coriolis  Press.Grad. Gravity  
 
                   Inertial Terms                       Body Forces     Surface Forces 
 
Surface forces ประกอบด้วย internal friction, wind stress, และ bottom friction 
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เทอมแรงเสียดทาน 
 ในมหาสมทุรขบวนการในระดับความป่ันป่วนของน้ําจะมีมากกว่าขบวนการในระดับโมเลกุล 
แต่ความป่ันป่วนไม่มีสูตรตายตัวจึงต้องยืมใช้จากขบวนการในระดับโมเลกุล 

 
รูปที่ 3.10  ข้อมูลต่อเน่ืองของความเร็วแสดงการเปลี่ยนแปลงอย่างช้าๆ และการกระเพ่ือมของ

ความเร็ว (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 
 
 ต่อไปน้ีเราจะเล่นกลทางคณิตศาสตร์โดยพิจารณาข้อมูลความเร็วต่อเน่ือง ).(tu  จะเห็นว่า
ความเร็วเปลี่ยนแปลงต่อเวลาอย่างช้าๆ ในรูปแบบที่แน่ชัด )(tu และการกระเพ่ือมของความเร็ว
เน่ืองจากความป่ันป่วน )(tu  ทําให้ความเร็วต่างไปจากรูปแบบที่ควรจะเป็น โดยเรากําหนดให้ 

  0dtu  ดังนั้นเราสามารถแตกความเร็วจากการตรวจวัดออกเป็น 
 

)()().( tututu   
 
โดย )(tu เป็นความเร็วที่เปลี่ยนแปลงอย่างช้าๆ ตามแนวโน้มและ )(tu ความเบ่ียงเบนของข้อมูล
ตรวจวัดไปจากค่าที่เปลี่ยนแปลงอย่างช้าๆ ที่ควรจะเป็นในทํานองเดียวกัน  กําหนดให้   

)()().( tvtvtv   
 

)()().( twtwtw   
 

)()().( tptptp   
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ก่อนจะนําไปแทนค่าในสมการโมเมนตัมเราจะเขียนสมการโมเมนตัมเสียใหม่โดยใช้หลกัการต่อไปนี้ 
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เทอมในวงเล็บเป็นศูนย์จากสมการความต่อเน่ือง  นําสมการข้างต้นไปแทนสมการโมเมนตัมใน 

แนวแกน X จะได้  
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เปลี่ยนตัวแปรตามโดยเติมจุด 
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เราไม่คิดแรงเสียดทานในระดับโมเลกุลเพราะมีค่าน้อยกว่าแรงเสียดทานระดับความป่ันป่วนมาก  นํา
ค่า 

)()().( tututu   ,          )()().( tvtvtv  , )()().( twtwtw  , 
และ )()().( tptptp   แทนลงในสมการโมเมนตัมข้างต้นและหาค่าเฉลี่ยโดยอินทิเกรต
ในช่วงช้ัน 1-3 นาที   12 TTT   เราจะพิจารณากันทีละเทอม 

 

t

u

t

u

t

uu











 )(
  เมื่อหาค่าเฉลี่ยต่อเวลาจะได้ 
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เทอมที่อยู่ในรปูแบบเดียวกันก็จะได้ผลลัพธ์แบบข้างต้น  
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ตัวแปรที่มีขีดอยู่ข้างบนหมายถึงค่าเฉลี่ยต่อเวลา 
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เราสามารถเขียนสมการโมเมนตัมในแนวแกน X ใหม่ได้ดังน้ี 
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เทอมในวงเล็บเรียกว่า Reynolds Stress Terms ซึ่งเป็นตัวแทนของขบวนการระดับความ
ป่ันป่วน เป็นสิ่งปกติที่เราจะเขียนแรงเสียดทานเน่ืองจากความป่ันป่วนให้คล้ายคลึงกับแรงเสียดทาน
ระดับโมเลกุล   

สูตรของแรงเสียดทาน (แรงเฉือน) ในระดับโมเลกุล  =  
x

u


    

และเป็นการยากในการตรวจวัด Reynold Stress เราจึงเสนอแนวคิดของ Eddy/Turbulent 
Viscosity  

 -12TL  โดยกําหนดว่า 
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u
Nuu xx 


   รวมอยู่ในเทอมความดันแลว้ 

 

  
y

u
Nvu xy 


   ปกติจะมีค่าน้อยมาก เราจึงกําหนดว่ามีค่าน้อย 

 

   
z

u
Nwu xz 


   มีความสําคัญมากเพราะเป็นแรงเสียดทานภายในแบบป่ันป่วน และ 

             แรงเฉือนเน่ืองจากลมและแรงเสียดทานจากท้องนํ้า 
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รูปแบบหน่ึงของสมการโมเมนตัมของแกน 3 แกนจะเขียนได้ดังนี้ 
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เป็นการเขียนกฎข้อที่ 2 ของนิวตันให้ในรูปของความเร่งประจําถิ่น ความเร่งจากสนามความเร็ว และ
การหมุนของโลก ในระบบพิกัดฉาก  สมการโมเมนตัมในแกน Z : จะมีช่ือเรียกเฉพาะว่า Hydrostatic 
Approximation เน่ืองจากว่าความเร่งจากความเร็วในแนวด่ิงของนํ้าในมหาสมุทรจะเล็กมากเมื่อ
เทียบกับแรงโน้มถ่วงและความดันอุทกสถิตย์ (hydrostatic pressure) 

ผลเฉลยของ Hydrostatic Approximation 
 เริ่มจากสมการโมเมนตัมในแนวแกน Z  
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รูปที่ 3.11  ระบบการคิดความลึกนํ้าโดยให้ท้องน้ํามีระดับเท่ากับศูนย์ (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 
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จัดระบบพิกัดเสียใหม่โดยให้ 0z  ที่ท้องนํ้า ความลึกจากท้องนํ้าถึงระดับผิวนํ้าน่ิง h ระดับผิวนํ้า 
),( tx ต้องการคํานวณความดันของนํ้าที่ความลึก z จากท้องนํ้า ( zh  จากระดับนํ้าทะเล)  

เน่ืองจากตัวแปรตาม P  ขึ้นกับตัวแปรหลัก z  เพียงตัวเดียว เราจึงสามารถเปลี่ยน   เป็น d ได้ 
สมการจะเป็น 

gdzdP   
 
อินทิเกรตสมการจากความลึกใดๆ z ถึงผิวนํ้า )( 0 h  
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เมื่อไม่คํานึงถึง baroclinic geostrophic current เรามักจะให้ความหนาแน่น  คงที่เขียนสมการ
ใหม่จะได้ 
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)( 0 zhgPP zatm    
 

)( 0 zhgPP atmz    
โดยปกติเราจะให้ 0atmP หรือให้ความดันของบรรยากาศเท่ากับค่าคงที่ constantatmP  ใน
ที่น้ีเราให้ z เป็นความลึกเหนือท้องนํ้า ความลึกของนํ้า ณ จุด z เท่ากับ )( 0 zh   ถ้า 

, , , , zhg และ atmP เป็นค่าคงท่ี เราจะได้ 

     gPz    หรือ  
 

      000,10 zP   
 
เมื่อ  3kg/m 020,1  และ  2m/s 81.9g  ถ้า    เ พ่ิม ข้ึน  1 เมตรจะทําให้  zP  เ พ่ิม ข้ึน

hPa 100Pa 000,10  ดังน้ัน 
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     mb)or (hPa(cm) P  
 
ในช่วงที่มีพายุไต้ฝุ่นเข้าความกดอากาศจะเปลี่ยนแปลงซ่ึงทําให้ระดับนํ้าเปลี่ยนไปด้วย ความกด
อากาศท่ีเพ่ิมขึ้นจะทําให้ระดับนํ้าทะเลลดลง   atmP  หรือความกดอากาศลดระดับนํ้าจะ
เพ่ิมขึ้น 

การเปรียบเทียบขนาดของเทอมต่างๆ ในสมการโมเมนตัม (Scaling of Momentum Balance) 
พิจารณาสมการโมเมนตัมในแนวแกน x  
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yx NN , และ zN เป็น turbulent kinematic viscosity ในแนวแกน yx, และ z ตามลําดับ 

โดยมีหน่วยเป็น  -12TL  ถ้าการไหลของน้ําเป็นแบบราบเรียบ (larminar) yx NN , และ zN จะ

ถูกแทนด้วย molecular viscosity ซึ่งมีค่าเท่ากันทุกทิศทางคือ  ซึ่งมีหน่วยเป็น  -12TL เช่นกัน 
แต่มีค่าน้อยกว่าความหนืดแบบป่ันป่วน 103-106 เท่า 

เราเร่ิมทําการประมาณขนาดของเทอมแต่ละเทอมโดยให้ขนาดของตัวแปรแต่ละตัวอย่าง
เหมาะสม เช่น  

   -   ความเร็วกระแสนํ้า wvu ,,  จะมี velocity scale 1-10 m/s 
   -   ระยะทาง zyx ,,  จะมี length scale ใช้ขนาดของมหาสมุทรหรือขนาดของช่องก

ริดโมเดล 
   -   ค่าสัมประสิทธ์ิอ่ืนๆ ใช้ค่ามาตรฐาน 

จากสมการโมเมนตัมในแนวแกน x  พิจารณาในสภาพสมดุล คือ 



 

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สําหรับ Inertial term  
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Coriolis effect Uf 0fv  
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Viscous Effect 

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 (ไม่สนใจเครื่องหมายหน้าพจน์) 

 
ต่อไปหาสัดส่วนของเทอมแต่ละเทอม 


Viscous
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U 22


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เรียกว่า “Reynolds number” เป็นตัววัดความป่ันป่วนของน้ํา (turbulence) 

หมายเหตุ 

ค่า 1 – 100  Larminar flow 
100 - 1000 Transitional 
> 1000  Turbulent 

 


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เรียกว่า “Rossby number” เป็นตัววัดปัจจัยจากการหมุนรอบตัวเองของโลก  ถ้าความเร็วกระแสนํ้า
สูง 

ขนาดของพื้นที่ศึกษาเล็ก จะได้ค่า Rossby number มาก แสดงว่าแรงโคริโอลิสมีผลต่อการไหลเวียน
น้อย 

สามารถตัด Coriolis effect ออกจากสมการได้ 


Coriolis
vicous

2
00

2 LfUf
1

L
U 






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
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
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เรียกว่า “Ekman number” เป็นตัววัดปัจจัยความหนืดที่มีผลต่อการไหลเวียนของนํ้า 
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
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



  

เรียกว่า “Froude number” เป็นตัววัดลักษณะการไหลของน้ําและการเคลื่อนตัวของสัณฐานใต้น้ํา 

 
 
 
 
 

 

รูปที่ 3.12  แสดงค่า Fr < 1    subcritical flow เป็นการไหลปกติ ระดับนํ้าสูง  เนินท้องนํ้าลาด 
    ด้านปะทะกระแสนํ้า ช้ันด้านท้ายนํ้า (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 

 

 

 

 

รูปที่ 3.13  แสดงค่า Fr = 1    critical flow จะเกิดลักษณะการไหลที่เรียกว่า hydraulic jump 
เพ่ือเปลี่ยนจาก subcritical flow เป็น supercritical flow  (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 
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รูปที่ 3.14  แสดงค่า Fr > 1    supracritical flow น้ําไหลเร็ว ระดับนํ้าตํ่าลง เนินท้องนํ้าจะชันด้าน
ที่ปะทะกับกระแสน้ํา ลาดด้านท้ายนํ้า (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 
 
ดังนั้น ในสภาวะสมดุล สมการโมเมนต้มในแนวแกน x ประกอบด้วย 
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เมื่อแทนค่าตัวแปรต่างๆ ลงในสมการแล้ว ถ้าเทอมไหนมีขนาดต่างจากเทอมอ่ืนมากกว่า 10-100 เท่า 
แสดงว่าสามารถตัดเทอมน้ันออกจากสมการได้  สมการควบคุมการไหลเวียนของเราจะลดรูปลงไป 

ความเสถียร (Stability) 
มี 2 แบบ  คือ 

1)  Dynamic stability  ความเสถียรเชิงพลศาสตร์ ใช้ Reynolds number (Re)  
เป็นตัววัด ถ้า Re > 105 - 106 แสดงว่าการไหลเวียนเป็นแบบป่ันป่วนซึ่งเป็นเรื่องปกติสําหรับ
มหาสมุทรและบรรยกาศ ต้องมีความแตกต่างของความเร็วตามระยะทางจึงจะเกิดความป่ันป่วนได้ 

2)  Static stability ความเสถียรเชิงสถิตย์ เป็นความแตกต่างความหนาแน่นตาม 
ความลึกซึ่อาจช่วยเสริมหรือลดผลจากความเสถียรเชิงพลศาสตร์ได้ ความเสถียรเชิงสถติย์ E  
คํานวณจาก 
  

2

1
c

g

z
E 


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เมื่อ c  คือความเร็วของเสียงในนํ้า 

2c

g
 คือค่าแก้สําหรับความดันในน้ํา 

E  มีค่าประมาณ 10-8 10-6 m-1 

หรือคํานวณจากความถ่ี Brunt-Väisälä gEN 2  rad/s หรือ s-1  

รูปที่ 3.15  ความเสถียรในทะเลลักษณะต่างๆ (ที่มา KNAUSS, J..A.1978) 

ในความเป็นจริงเราจะต้องพิจารณาทั้ง dynamic และ static stabilities จึงสร้างสัดส่วนขึ้นมาใหม่
อีกหนึ่งตัว เรียกว่า Richardson number  

2

2
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

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

z

u

N
Ri  

 
(เรายกกําลังสองเพ่ือตัดเคร่ืองหมายบวกลบออก) 

หมายเหตุ 
Ri < 0    ไม่เสถียร ความแตกต่างของความหนาแน่นนํ้าจะเกิดความป่ันป่วน 
Ri = 0    เสถียร แบบเป็นกลาง 
Ri > 0   เสถียร ความแตกต่างของความหนาแน่นนํ้าช่วยลดความป่ันป่วน 
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การหมุนวนของน้ํา (Vorticity) 
 สมการโมเมนตัมในพิกัดฉากซึ่งอธิบายการไหลเวียนของน้ําในมหาสมทุรสามารถเขียนได้อีก
แบบโดยใช้สมการการหมุนวนของนํ้า ก่อนอ่ืนต้องนิยามการหมุนวนเสียก่อน 

   การหมุนวนสัมพัทธ์ = 
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
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   0   การหมุนวนเป็นบวก (ทวนเข็มนาฬิกา) ทั้งสองซีกโลก 
   0    การหมุนวนเป็นลบ (ตามเข็มนาฬิกา) ทั้งสองซีกโลก 
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การหมุนวนสัมบูรณ์ = การหมุนวันสัมพัทธ์ + การหมุนรอบตัวเองของโลก 
 

frelabs    โดย sin2f  
 

จากสมการโมเมนตัมในแกน x และ y เมื่อไม่มีแรงเสียดทาน และความหนาแน่นของนํ้าคงที่ 
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หาอนุพันธ์เทียบกับ y ในสมการโมเมนตัมแกน x  และหาอนุพันธ์เทียบกับ x ในสมการโมเมนตัมแกน 
y (เราเรียกว่า cross-differentiation) แล้วจัดเทอมใหม่โดยเอาสมการโมเมนตัมแกน y ลบกับสมการ
แกน x จะได้ 
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ดังน้ันเราจะได้สมการการหมุนวน 
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สําหรับการอนุรักษ์มวลนํ้าใน 2 มิติ ในคอลมัน์นํ้าลึก D  และไม่มีการไหลถ่ายเทของน้ําเข้าออกผนัง
ของคอลัมน์นํ้า  
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แทนค่าสมการข้างต้นลงในสมการการหมุนวน และเขียน )  (
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เราจะได้ Potential Vorticity Equation    constant 
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รูปที่ 3.16  ตัวอย่างโมเดลการหมุนวนของนํ้าในมหาสมทุร (Stommel’s Model) (ที่มา KNAUSS, 
J..A.1978) 

การหมุนวน     การหมุนวน 

ลม            ลม 

 
โคริโอลิส     แรง     โคริโอลิส                   อ่อน 

 
ความเสียดทาน     แรง     ความเสียดทาน       อ่อน 

 
   ไหลแรง                          ไหลเอ่ือ 
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3.3  ขนาดของการไหลเวียน 
 การจําแนกประเภทการไหลเวียนอีกแนวทางหน่ึงคือ ดูระยะเวลาของการไหลว่าเกิดขึ้น
ช่ัวขณะหรือเกิดอย่างต่อเน่ืองและขนาดของระยะทางที่เคลื่อนที่ไป ประกอบด้วย 
 1)  การไหลเวียนระยะเวลานานที่สุดและไกลที่สุดคือการไหลเวียนอย่างต่อเน่ือง ตัวอย่างเช่น 
ลมสินค้า และกระแสนํ้าอุ่นกัลฟสตรีม เป็นปรากฏการณ์ที่เกิดข้ึนอย่างคงที่ถาวรถึงแม้ว่ารูปแบบการ
ไหลเวียนจะเปลี่ยนแปลงอยู่บ้าง ระยะทางการไหลมีความยาวหลายพันกิโลเมตร 
 2)  การไหลเวียนลําดับถัดไปคือสิ่งที่เกิดข้ึนตามฤดูกาล ตัวอย่างเช่น ระบบลมมรสุมในทวีป
เอเชีย และการเปลี่ยนทิศทางการไหลเวียนของน้ําในมหาสมุทรอินเดีย ระยะทางการไหลมีความยาว
หลายพันกิโลเมตรเช่นกัน แต่ลักษณะเด่นของมันคือการเปลี่ยนเปลงตามฤดูกาล  
 3.)  การไหลเวียนที่เกิดขึ้นหลายๆ วันหรือสัปดาห์ส่วนใหญ่จะเกิดข้ึนไม่สม่ําเสมอ ระยะ
ทางการไหลมีความยาวประมาณ 1000 กิโลเมตร เช่นการเคลื่อนที่ของหย่อมอากาศ การเปลี่ยนทิศ
ทางการไหลเวียนของนํ้าในมหาสมุทร 
 4)  การไหลเวียนระดับหลายช่ัวโมงถึง 2 วันมีอยู่หลายชนิด ตัวอย่างเช่นการเกิดพายุไซโคลน
หรือดีเปรสช่ัน ลมบก-ลมทะเล นํ้าข้ึนนํ้าลง ระยะทางการไหลมีความยาวต้ังแต่ 50 กิโลเมตรถึง 2000 
กิโลเมตร 
 5)  การไหลเวียนในระดับวินาทีหรืออาจจะเป็นนาทีคือคลื่นผิวนํ้าทีเกิดจากลมที่พัด ระยะ
ทางการไหลมีความยาว 100 เมตร แต่อาจมากกว่าน้ีได้ การเคลื่อนที่ที่ไม่สม่ําเสมอในคาบเวลาเป็น
วินาทีเกิดจาก turbulence  

การไหลเวียนที่สังเกตได้ในมหาสมุทรเป็นผลรวมของความเร็วในคาบเวลาต่างๆ เช่น 

ui = u1 + u2 + u3 + u’ 

เมื่อ uI คือกระแสนํ้าที่วัดได้ u1, u2, และ u3 คือ กระแสนํ้าจากแรงต่างๆ กัน u’ คือความเร็ว
เน่ืองจาก turbulence ซึ่งจะถูกขจัดออกไปโดยการเฉลี่ยความเร็วที่ตรวจวัดในระยะเวลาที่เหมาะสม 
การจะกําจัดความเร็วของคาบเวลาที่ไม่ต้องการก็สามารถทําได้เช่นเดียวกันโดยการเฉล่ียข้อมูลให้ครบ
คาบเวลาของความเร็วที่ไม่ต้องการ  เช่นวัดกระแสนํ้ารายช่ัวโมงจนครบ 1 วัน (25 ช่ัวโมง) แล้วหา
ค่าเฉลี่ยเพ่ือขจัดกระแสนํ้าเน่ืองจากนํ้าขึ้นนํ้าลงออกไป 

ตัวอย่างของการไหลเวียนที่สําคัญในมหาสมุทรที่จะกล่าวถึง คือ inertial motion, 
Geostrophic motion, และ Ekman current และ Ekman transport 
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Inertial Motion (การเคลือ่นที่ตามแรงเฉื่อย) 
 การไหลเวียนแบบนี้เริ่มต้นจากเหตุการณ์ทางอุตุนิยมวิทยา เช่นลมพายุพัดอยู่ช่ัวครู่จนเกิด
กระแสนํ้า เมื่อลมหยุดพัดแล้วแต่กระแสนํ้ายังไหลเป็นวง การไหลเป็นความสมดุลระหว่างแรงโคริโอ
ลิสและแรงหนีศูนย์กลางเท่าน้ัน รัศมีและคาบการหมุนวนขึ้นอยู่กับละติจูด 
 

r
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  เมื่อ f = Coriolis paremeter ( sin2 ), c = tangential current, r = 
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ตัวอย่าง  กระแสนํ้า 0.5 m/s ที่ละติจูด 42 มีรัศม ี5 กิโลเมตร คาบเวลา 18 ช่ัวโมง 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
รูปที่ 3.17  น้ําไหลเป็นวงตามแรงเฉื่อยในทะเลบอลติก (จาก Beer, T. 1983) 
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Geostrophic Motion (การเคลื่อนที่ตามความดันของน้ํา) 
ความดันของนํ้าเกิดขึ้นเน่ืองจากระดับนํ้าแตกต่างกันหรือมวลนํ้าที่มีความหนาแน่นแตกต่าง

กัน ก็จะเกิดการเคลื่อนตัวของนํ้าเพ่ือลดแรงดันดังกล่าว แต่เมื่อนํ้าเคล่ือนที่จะเกิดแรงโคริโอลิสเข้ามา
ผสม สุดท้ายแล้วนํ้าจะไหลเป็นวงตามเส้นช้ันที่มีแรงดันเท่ากัน ในซีกโลกเหนือนํ้าไหลตามเข็มนาฬิกา
รอบจุดศูนย์กลางที่มีความดันสูง  และทวนเข็มนาฬิการอบจุดศูนย์กลางที่มีความดันตํ่า การไหลของ
นํ้าเน่ืองจากความดันจะเกิดขึ้นกลางมหาสมุทรห่างจากฝั่ง 

 

 
 

รูปท่ี 3.18  การไหลแบบ geostrophic ในซีกโลกเหนือจะนํ้าไหลตามเข็มนาฬิกา (anticyclonic) 
รอบจุดศูนย์กลางที่มีแรงกดสูง และทวนเขม็นาฬิกา (cyclonic) รอบจุดศูนย์กลางที่มีแรงกดตํ่า (ที่มา 
http://automne-catsat.cls.fr/files/pmedia/public/r91_9_image_planche6_geocurrents. 
png 
 
Ekman current และ Ekman transport 
 Ekman current เกิดข้ึนบริเวณผิวนํ้า ใกล้ท้องนํ้า และขอบฝั่งมหาสมุทร ถือเป็นกระแสนํ้า
ในขอบมหาสมุทร (boundary layer)  Ekman current บริเวณท้องนํ้ามีความหนาประมาณ 10 
เมตร เกิดจากแรงเฉือนจากความเสียดทานของท้องนํ้าร่วมกับแรงโคริโอลิสและความแตกต่างของ
ความดันนํ้าในแนวราบ แรงโคริโอลิสทําให้กระแสนํ้าใช้ันขอบมีค่าลดลงจากกระแสนํ้าเฉลี่ยใน
มหาสมุทรและทิศทางของกระแสนํ้าเปลี่ยนแปลงตามความลึก กระแสน้ําที่ท้องนํ้ามีค่าเป็นศูนย์ การ
เคลื่อนตัวของมวลนํ้าในช้ันขอบ (Ekman transport) ไปทางซ้ายมือของการไหลของน้ําในมหาสมุทร 

Ekman current ที่ผิวนํ้าเกิดจากแรงเฉือนเน่ืองจากลมที่ผิวนํ้า แทนท่ีกระแสน้ําจะไหลไป
ตามทิศทางของลม แรงโคริโอลิสจะทําให้กระแสน้ําผิวหน้าไหลไปทางขวามือของทิศทางลม ตาม
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ทฤษฎีแล้วในซีกโลกเหนือกระแสนํ้าผิวหน้าจะทํามุม 45 องศาทางขวาของทิศทางลม กระแสนํ้า
ผิวหน้าจะสร้างแรงเฉือนฉุดให้มวลนํ้าระดับตํ่าลงไปเกิดการเคลื่อนตัวโดยกระแสนํ้าระดับล่างจะเบ่ียง
ไปทางขวาทํามุมกับกระแสนํ้าช้ันเหนือขึ้นไป ดังน้ันทิศทางกระแสนํ้าจะหมุนวนตามความลึก เรียกว่า 
Ekman spiral ทิศทางกระแสนํ้าที่ระดับล่างสุดของช้ันขอบ Ekman (Ekman boundary layer) จะ
ตรงกันข้ามกับทิศทางกระแสนํ้าที่ผิวนํ้าพอดี  ความหนาของช้ันขอบ Ekman ที่ผิวหน้าจะขึ้นกับความ
หนืดและสัมประสิทธ์ิของแรงโคริโอลิส โดยเฉลี่ยช้ัน ขอบ Ekman หนาประมาณ 50 เมตร  การ
เคลื่อนตัวสุทธิของมวลนํ้าในช้ันขอบ Ekman จะต้ังฉากกับทิศทางลมโดยในซีกโลกเหนือจะอยู่
ทางขวามือของทิศทางลม 

 

 
 

รูปท่ี 3.19  ลกัษณะการไหลของ Ekman boundary layer บริเวณผิวนํ้า (ที่มา http://earth 
.usc.edu/ classes/geol150/stott/variability/images/oceansurf/ekman2.gif) 
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Ekman boundary layer บริเวณขอบฝั่งเกิดเน่ืองจากลมพัดขนานกับฝั่ง ผลจาก Ekman 
ถ้าฝั่งอยู่ทางซ้ายมือของทิศทางลมจะทําให้มวลนํ้าช้ันบนไหลออกจากฝั่งในซีกโลกเหนือ มวลนํ้าช้ัน
ล่างจะไหลข้ึนมาแทนที่จนเกิดเป็นปรากฏการณ์นํ้าผุด (upwelling)  ถ้าฝั่งอยู่ทางขวามือของทิศทาง
ลมจะเกิดปรากฏการณ์นํ้าจม (downwelling) 
 

 
 

รูปท่ี 3.20  Upwelling และ downwelling บริเวณขอบฝั่งอันเน่ืองมาจาก Ekman 
transport (ทีม่า http://www.iupui.edu/~g115/assets/mod10/updownwell_lg.jpg.) 
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3.4  การตรวจวัดกระแสน้ําและการวิเคราะห์ข้อมูลเบ้ืองต้น 
การตรวจวัดกระแสน้ํามี 2 ลกัษณะคือ 
1.  ตรวจวัดแบบกําหนดจุดตรวจวัดคงที่ เป็นการตรวจวัดแบบ Eulerian  เน่ืองจากบริเวณ

ตรวจวัดจะมีอิทธิพลของนํ้าข้ึนนํ้าลง จึงจําเป็นต้องตรวจวัดเป็นรายช่ัวโมงให้ครบวัฏจักรนํ้าข้ึนนํ้าลง 
(12.42 หรือ 25 ช่ัวโมง)  ควรทําการตรวจวัดหลายระดับความลึกเน่ืองจากความเร็วกระแสนํ้าแต่ละ
ระดับจะไม่เท่ากัน   

เคร่ืองตรวจวัดที่ใช้เรียกว่า current meter ซึ่งใช้เทคโนโลยีหลายอย่าง คือ  
  1)  แบบใช้แผ่นวัสดุ 2 แฉก (current vane)หรือ 4 แฉก (current cross) ผูกอยู่

กับเชือก เวลาใช้งานก็หย่อนเคร่ืองให้ถึงระดับความลึกที่ต้องการ  วัดความเอียงของเชือกแล้วนําไป
คํานวณเป็นค่าความเร็วกระแสนํ้า และวัดทิศของเชือกด้วยเพ่ือบอกทิศทางการไหล current vane 
ใช้งานง่ายและต้นทุนในการผลิตตํ่า ก่อนใช้ต้องมีการ calibrate เคร่ืองกับเคร่ืองวัดกระแสนํ้าแบบอ่ืน
ที่มีความถูกต้องสูงก่อนที่จะนําไปใช้งานได้ 

  2)  แบบเคร่ืองกลคือใช้ใบพัดหมุน นับจํานวนรอบที่ใบพัดหมุนต่อเวลาจะสัมพันธ์
กับความเร็วกระแสนํ้าตามสมการท่ีโรงงานได้หาไว้แล้ว  

 3)  แบบ Savonious rotor จะมีใบพัดประมาณ 6 ใบ ติดอยู่บนตัวเครื่องซึ่งต้ัง
ขวางการไหลของน้ํา สามารถกําหนดให้เคร่ืองวัดกระแสนํ้าเป็นช่วงๆ แล้วเฉลี่ยความเร็วให้ 1 ค่า ส่วน
ทิศทางได้จากการวัดครั้งเดียว  สามารถเก็บข้อมูลอย่างต่อเน่ืองไว้ในหน่วยเก็บข้อมูลซึ่งอาจเป็นเทป
แม่เหล็ก หรือ RAM  

  4)  แบบแม่เหล็กไฟฟ้า ประจุไฟฟ้าในน้ําที่เคลื่อนผ่านหัววัดแม่เหล็กไฟฟ้าจะบ่ง
บอกถึงความเร็วของกระแสนํ้า เป็นการวัดกระแสนํ้าทางตรง 

  5)  แบบสะท้อนของเสียงหรือเรียกว่า acoustic doppler current meter มี
เคร่ืองปล่อยเสียงและตัวรับเสียง ใช้หลักการเปลี่ยนความถี่ของเสียงในนํ้าในการคํานวณเป็นความเร็ว
กระแสนํ้า ค่าความเร็วกระแสนํ้าที่ได้จะมีความแม่นยําไม่มากแต่มีข้อได้เปรียบคือสามารถวัดความเร็ว
กระแสนํ้าได้หลายระดับในคราวเดียวกัน 

การแสดงผลข้อมูลสามารถแสดงกราฟความเร็วและทิศทางต่อเวลาแยกกันคนละรูป แต่วิธีน้ี
จะเห็นการเปลี่ยนแปลงความเร็วและทิศทางของกระแสนํ้าไม่ค่อยชัดเจน  การแสดงผลอีกวิธีหน่ึงคือ
พล็อตความเร็วและทิศทางกระแสนํ้าบนกราฟอันเดียวกัน เราเรียกว่า stick diagram วิธีน้ีจะเห็นการ
เปลี่ยนแปลงของความเร็วได้ชัดเจนย่ิงขึ้น 
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รูปที่ 3.21  การพล็อตความเร็วและทิศทางของกระแสน้ําต่อเวลา โดย (a) พล็อตความเร็วและ
ทิศทางอยู่คนละกราฟ (b) พล็อตความเร็วและทิศทางบนกราฟเดียวกัน 

2.  ตรวจวัดแบบอุปกรณ์ลอยไปกับนํ้า เป็นการตรวจวัดแบบ Lagrangian วัสดุที่ใช้อาจเป็น
ของหาได้ง่ายๆ เช่นแผ่นกระดาษลอยนํ้า ทุ่นลอย ซึ่งต้องมีเรือว่ิงตามแล้ววัดตําแหน่งของวัตถุลอยนํ้า
เป็นระยะ หรือจะใช้เคร่ืองมือโดยเฉพาะเรียกว่า drouge ซึ่งบางรุ่นสามารถส่งสัญญาณบอกตําแหน่ง
ของมันไปยังดาวเทียมได้ และบางรุ่นก็สามารถปรับความหนาแน่นเพ่ือให้จมตัวลงสู่ระดับความลึกนํ้า
ที่ต้องการเป็นระยะเวลาที่กําหนดแล้วจะลอยตัวขึ้นส่งสัญญาณบอกตําแหน่งของตัวมันก่อนจมตัวลง
ไปใหม่  อุปกรณ์แบบนี้เหมาะสําหรับการศึกษากระแสนํ้าในทะเลหรือมหาสมุทรและต้องทําเป็น
เครือข่ายขนาดใหญ่ 

การวิเคราะห์ข้อมูลกระแสนํ้าขึ้นอยู่กับความต่อเน่ืองของข้อมูลและข้อมูลประกอบอ่ืนๆ 
เพ่ิมเติม  โดยทั่วไปเราจะหาค่าเฉลี่ยของข้อมูลซึ่งจะได้ทิศทางและความเร็วของกระแสนํ้าสุทธิ การหา
ค่าเบ่ียงเบนของข้อมูลกระแสนํ้าจะทําให้เราได้ค่าแอมปลิจูดของนํ้าขึ้นนํ้าลง  และถ้ามีข้อมูล
พ้ืนที่หน้าตัดของร่องนํ้าเราก็สามารถคํานวณหาปริมาณนํ้าที่ไหลเข้าออกร่องนํ้าได้  หากข้อมูล
กระแสนํ้ารายช่ัวโมงมีความต่อเน่ืองถึง 14 หรือ 29 วันเราก็สามารถวิเคราะห์ข้อมูลกระแสนํ้าแบบ
ฮาร์โมนิค ซึ่งจะได้องค์ประกอบนํ้าข้ึนนํ้าลงที่ก่อให้เกิดกระแสนํ้า และการเปลี่ยนแปลงของทิศทาง
และความเร็วของกระแสนํ้าในรอบวัฏจักรน้ําข้ึนนํ้าลง (tidal cycle) 
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สําหรับข้อมูลกระแสนํ้าแบบ Largrangian ทําให้เราทราบทิศทางและความเร็วและทิศทาง
ของกระแสนํ้าต่อเวลาได้ เหมาะสําหรับการติดตามดูการเคลื่อนที่ของมวลนํ้าที่เราสนใจ  ข้อมูล
กระแสน้ําแบบ Eulerian ก็สามารถศึกษาทิศทางการเคล่ือนที่ของมวลน้ําได้โดยการพล็อตความเร็ว
และทิศทางของกระแสนํ้าแบบต่อเน่ืองที่เรียกว่า Progressive Vector Plot (PVD) 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

รูปที่ 3.22  ตัวอย่างเครื่องวัดกระแสนํ้าแบบต่างๆ 
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คําถามท้ายบท 

1. กระแสนํ้าในมหาสมุทร มกีี่ประเภท อธิบายพร้อมให้เหตุผลประกอบ 
- กระแสนํ้าศูนย์สูตร กระแสนํ้าแนวฝั่ง และ Gyres อธิบายพร้อมวาดภาพประกอบ 
- Geostrophic current, western intensification และ Equatorial countercurrents 
อธิบายพร้อมให้เหตุผลประกอบ 
- การหมุนเวียนของกระแสนํ้าในมหาสมทุรต่างๆของโลก อธิบายพร้อมวาดภาพประกอบ 
- กระแสนํ้าลึก(Deep current) อธิบายพร้อมวาดภาพประกอบ 

2. Coriolis force คือ อะไร  

3. Coriolis parameter, f, ที่เส้นศูนย์สูตรมีค่าเท่ากับ 

4. เคร่ืองบินกําลังบินมุ่งหน้าไปทางทิศเหนือด้วยความเร็ว  500  เมตรต่อวินาที  เหนือเมืองชาร์ลสตัน   
(ละติจูด 30 องศาเหนือ ลองติจูด 100 องศาตะวันตก) สมมุติว่าเคร่ืองบินมีมวล 100,000 กิโลกรัม 
ให้หาขนาดของแรงโคริโอลิสที่กระทํากับเคร่ืองบินและทิศทางของแรงโคริโอลิส ให้ใส่หน่วยของแรงโค
ริโอลิสให้ถูกต้องด้วย (Coriolis force = m*f*v) 

5. Rossby number คืออะไร ใช้สําหรับบอกอะไร  

6. ให้คํานวณ Rossby number และแปลผลท่ีได้จากการคํานวณ กําหนดค่าที่ใช้ดังต่อไปน้ี (อาจให้

ข้อมูลมาเกินกว่าที่ต้องใช้) U=1 m/s, L=108 m, f0=1.5x10-4 radian/s, g=10 m/s2, =102 
m2/s, H=104 m 

7. กระแสนํ้า inertial current มีความเร็ว 0.5 เมตรต่อวินาที ที่ละติจูด 30 องศาเหนือ จะมีรัศมี
เท่าไร และคาบเวลาเท่าไร และกระแสนํ้าหมุนตามเข็มหรือทวนเข็มนาฬิกา  

8. จงอธิบายพอสังเขปว่าทําไมกระแสนํ้าทางฝั่งตะวันตกของมหาสมุทรจึงไหลแรงกว่ากระแสนํ้าฝั่ง
ตะวันออกของมหาสมุทร  

9. Geostrophic current คืออะไร  

10. อธิบายลักษณะสําคัญของ Barotropic flow กับ Baroclinic flow  

11. Ekman current เป็นกระแสนํ้าในมหาสมุทรที่เกิดเน่ืองจากลม มีคุณสมบัติเด่นๆ เป็นเช่นไรบ้าง  
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12  Ekman pumping คืออะไร สัมพันธ์กับกระบวนการนํ้าผุด (upwelling) และนํ้าจม 
(downwelling) อย่างไร 

13.  ผลการตรวจวัดความเร็วกระแสนํ้า 4 จุดในเวลาเดียวกันเป็นดังรูป ให้คํานวณอัตราการหมุนวน 

(vorticity) ของน้ําและบอกทิศทางการหมุนวนตามสูตร 








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

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
y
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แผนบริหารการสอนประจําบทท่ี 4 

. 

1.วัตถุประสงค์ เชิงพฤติกรรม 

1) ผู้เรียนสามารถอธิบายนิยามเกี่ยวกับองค์ประกอบของคลื่น 

2) ผู้เรียนสามารถอธิบายการเคลื่อนตัวของอนุภาคนํ้า และผลกระทบจากนํ้าต้ืน 

3) ผู้เรียนสามารถอธิบายการส่งผ่านพลังงานคลื่น 

4) ผู้เรียนสามารถอธิบายคลื่นแตกตัว (Breaker) 

5) ผู้เรียนสามารถอธิบายการหักเหของคลืน่ (Wave refraction) 

6) ผู้เรียนสามารถอธิบาย Trapped Wave 

7) ผู้เรียนสามารถอธิบายคลื่นที่มีความยาวคลื่นยาว 

8) ผู้เรียนสามารถอธิบาย Internal Wave 

9) ผู้เรียนสามารถอธิบายการตรวจคล่ืนและวิเคราะหข์้อมูลเบื้องต้น 

2.วิธีการสอนและกิจกรรมการเรียนการสอนประจําบท  

1) บรรยาย 

2) ให้นักศึกษามีส่วนร่วมโดยแสดงความคิดเห็น 

3.ส่ือการเรียนการสอน  

1) Power Point 

2) Internet สาํหรับค้นคว้าเอกสารเพ่ิมเต่ิมในช่ัวโมง 

4.การวัดผลและการประเมินผล  
1) ต้ังคําถามขณะบรรยาย 
2) สอบข้อเขียน 
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4  คล่ืน (Wave) 
สาระของบทน้ีกล่าวถึงการเกิดของคลื่น คุณสมบัติและชนิดของคลื่น ตลอดจนอิทธิพลของ

คลื่นต่อชายฝั่ง เน่ืองจากคลื่นมีหลายประเภท อีกทั้งสมการที่อธิบายการเคลื่อนตัวของคลื่นมีความ
ซับซ้อน ในบทน้ีจึงยกสมการคลื่นบางสมการโดยไม่ได้บอกที่มาหรือพิสูจน์ คลื่นบางชนิดอาจจะทํา
ความเข้าใจได้ยาก เช่นคลื่นคาบยาว ผู้อ่านสามารถข้ามหัวข้อน้ันไปได้  

คลื่น คือการเคลื่อนที่ของพลังงานผ่านตัวกลางโดยที่ตัวกลางมีการขจัด (การเคลื่อนที่สุทธิ) 
เป็นศูนย์ คลื่นเกิดขึ้นบริเวณรอยบรรจบ(ผิว)ของตัวกลาง 2 ชนิด เช่น ผิวทะเลกับบรรยากาศ บางคร้ัง
เกิดคลื่นในตัวกลางชนิดเดียวแต่ต่างความหนาแน่นกัน  คลื่นบนผิวทะเลเป็นแบบ gravity wave 
กล่าวคือใช้แรงดึงดูดของโลกเป็นตัวการทําให้คลื่นสงบ คลื่นบนผิวทะเลอีกชนิดเป็นคลื่นพร้ิวเล็กๆ 
เรียกว่า capillary wave คลื่นน้ีจะใช้แรงตึงผิวของนํ้าทําให้ผิวนํ้าสงบเม่ือปราศจากลมพัด  คลื่นผิว
นํ้าจัดเป็นคลื่นตามขวางโดยคลื่นและพลังงานคลื่นเคลื่อนที่ในแนวราบในขณะที่ผิวนํ้าขยับข้ึนลงใน
แนวด่ิง คลื่นในทะเลส่วนใหญ่เป็น progressive wave กล่าวคือมีสันคลื่นและท้องคล่ืนเคลื่อนที่ผ่าน
จุดอ้างอิงใดๆ จุดหน่ึงในทะเลสลับกันไปอย่างต่อเน่ือง  เมื่อใดที่คลื่นว่ิงกระทบขอบฝ่ังจะเกิดการ
สะท้อนกลับ คลื่นที่ว่ิงเข้ามาจะผสมกับคลื่นที่สะท้อนออกไปเกิดเป็น standing wave กล่าวคือมีบาง
จุดของผิวนํ้าที่ระดับนํ้ากระเพ่ือมขึ้นสูงแล้วตํ่าสลับกันไป (ปฏิบัพหรือ antinode) และบางจุดที่ระดับ
ทรงอยู่กับที่ตลอดเวลา (บัพหรือ node) 

ชนิดของคลื่นและสาเหตุในการเกิดคลื่นมีดังน้ี (รูปที่ 4.1) 
     1)  ripple, wind wave, และ swell เกิดจากลมตรงรอยต่อระหว่างบรรยากาศกับผิว

นํ้า  เป็นคลื่นคาบสั้นคือมีคาบเป็นวินาที  ripple จะเป็นคลื่นพริ้วขนาดเล็กๆ บนผิวนํ้าเกิดจากลมใน
พ้ืนที่ wind wave คือคลื่นจากลมโดยทั่วไปมีคาบและความสูงคลื่นมากกว่า ripple  ส่วน  swell คือ
คลื่นเน่ืองจากลมท่ีเคลื่อนตัวมาจากทะเลไกล จะมีคาบและความสูงคงที่ ในช่วงที่ชายฝั่งสงบลมเราจะ
เห็นคลื่น swell ที่เข้ากระทบชายฝั่งได้อย่างชัดเจนขึ้น 

     2)  คลื่นใต้นํ้า (internal wave) คือคลื่นระหว่างช้ันนํ้า เกิดจากนํ้ามีความหนาแน่นไม่
เท่ากัน เช่นช้ันนํ้าจืดลอยอยู่เหนือช้ันนํ้าทะเลทําให้ความเร็วกระแสนํ้าไม่เท่ากัน หรือมีสิ่งรบกวน
ระหว่างช้ันรอยต่อของนํ้า เช่น เรือแล่น  เป็นต้น 

     3)  ซูนามิ (tsunami) เกิดจากแผ่นดินไหวหรือแผ่นดินถล่มใต้นํ้า ทําให้นํ้าเกิดการ
กระเพ่ือมอย่างรุนแรง คลื่นซูนามิเป็นคลื่นคาบยาวท่ีเคลื่อนที่จากฟากมหาสมุทรหน่ึงไปยังฟากตรง
ข้ามได้อย่างรวดเร็ว  โชคดีที่ประเทศไทยไม่อยู่ในแนวทางเคลื่อนตัวของคลื่นซูนามิ  
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     4)  gyroscopic-gravity wave (ผิวนํ้าหรือระหว่างช้ันนํ้า) คลื่นมคีาบยาวเป็นช่ัวโมงและ
ได้รับอิทธิพลจากแรงโคริโอลิส เกิดจากหลายสาเหตุ เช่น แรงเฉือนจากลม การเปลี่ยนความกด
อากาศ เป็นต้น 

     5)  Rossby หรือ Planetary wave เป็นคลื่นคาบยาวเป็นวันและคลมุพ้ืนที่ขนาดใหญ่ 
สังเกตจากความเร็วและทิศทางกระแสนํ้าเปลี่ยนแปลง เกิดจากแรงเฉือนจากลมเปลี่ยนแปลง หรือ
ความไม่เสถียรของคอลัมน์นํ้าแบบ baroclinic (ความหนาแน่นนํ้าเปลี่ยนตามความลึก) หรือ 
barotropic (ความหนาแน่นนํ้าคงที่) เป็นต้น 

     6)  tide (นํ้าข้ึนนํ้าลง) เป็นคลื่นผิวนํ้าชนิดหน่ึงที่เกิดจากแรงดึงดูดของดวงจันทร์และดวง
อาทิตย์ 

ในบทน้ีเราจะศึกษาคลื่นชนิดที่ (1)-(3) เป็นหลัก กล่าวถึงคลื่นชนิดที่ (4) และ (5) เล็กน้อย 
และน้ําขึ้นนํ้าลงอยู่ในบทต่อไป แต่ก่อนอ่ืนต้องทําความเข้าใจกับองค์ประกอบของคลื่นผิวนํ้าก่อน 
 

 
 

รูปท่ี 4.1  ประเภทของคลื่นแยกตามความถ่ีของคลื่น 
(ที่มา http://img26.imageshack.us/img26/5964/fig7pj.gif) 

 

  



เอกสารประกอบการสอนรายวิชา สมุทรศาสตร์ฟิสิกส์ 
 

	 หนา้ 123	
 

4.1 นิยามเกี่ยวกับองค์ประกอบของคลื่น 
 

 
 
 

 
 
 
 
 
 

 

 

รูปที่ 4.2  กราฟการกระเพ่ือมของระดับนํ้าเทียบกับ (a) ระยะทาง และ (b) เวลา สําหรับคลื่นแบบ
ซายน์เวฟ (ที่มา J. G. Harvey, 1975.) 

องค์ประกอบของคลื่นที่สําคญัคือ 
  - ความยาวคลื่น (wave length, L) คือระยะทางระหว่างยอดคลื่น 2 ยอดที่ติดกัน  

- แอมปลิจูด (amplitude, a) คือความสูงระหว่างระดับนํ้าน่ิงถึงยอดคล่ืน (crest) หรือท้อง
คลื่น (through) เป็นการขจัดสูงสุด 

- ความสูงคลื่น (height, H) ผลต่างระหว่างยอดคลื่นกับท้องคลื่น 
- คาบคลื่น (period, T) คือเวลาที่ยอดคลื่น 2 ลูกจะเคลื่อนที่ผ่านจุดใดจุดหน่ึงที่อยู่คงที่ 
- ความถี่คลื่น (frequency, f) คือจํานวนลูกคลื่นที่ผ่านจุดสังเกตภายในหน่ึงหน่วยเวลา มีค่า

เป็นสัดส่วนผกผันกับคาบเวลา (1/T)   
- ความเร็วของคลื่น (C) คํานวณได้จาก 

C = L/T   (4.1) 
  - ความชันของคลื่น (steepness) ถูกกําหนดให้มีค่าเท่ากับความสูงคลื่นหารด้วยความยาว
คลื่น (H/L)  
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 เพ่ือความสะดวกในการกล่าวถึงเราจะแบ่งคลื่นตามคาบเวลาของคลื่นดังน้ี 

คาบเวลา ความยาวคลืน่ ชนิดของคลื่น 
0 - 0.2 วินาที 
0.2 - 9 วินาที 
9 - 15 วินาที 
15 - 30 วินาที 

0.5 นาที – ช่ัวโมง 
12.4 , 24.84 ช่ัวโมง 

เซนติเมตร 
ถึง 130 เมตร 
หลายร้อยเมตร 
หลายหลายร้อยเมตร 
พันกิโลเมตร 
หลายพันกิโลเมตร 

Ripple (คลื่นพริ้ว) 
Wind wave (คลื่นลม) 
Swell (คลื่นลม) 
Long swell หรือ Forerunner 
Long period wave รวมทั้ง Tsunami (ซูนามิ) 
Tide (น้ําขึ้นนํ้าลง) 

 การเคล่ือนที่ผ่านของคลื่นทําให้ระดับนํ้ากระเพ่ือมขึ้นลง () ซึ่งเป็นฟังก์ช่ันกับระยะทาง (x)      
ณ  เวลาใดเวลาหน่ึง หรือเป็นฟังก์ช่ันกับเวลา (t) ณ ตําแหน่งที่คงที่แหน่งหนึ่ง ถ้าสมมุติให้คลื่นมีการ
กระเพ่ือมแบบซายน์ฟังก์ช่ัน สมการการกระเพ่ือมของคลื่นจะเป็นแบบฮาร์โมนิค คือ 
 

     
L

x
a

 2sin      สําหรับ รูปที่ 4.2-a 

    
T

t
a

 2sin         สําหรับ รูปที่ 4.2-b 
 

หรือสมการโดยทั่วไปสามารถเขียนได้ดังน้ี 

  )
T

 2 2sin( t

L

x
a

     (4.2) 

ค่า (2 x/L - 2 t/T) เรียกว่าเฟสของคลื่น นอกจากคลื่นแบบฟังก์ช่ันซายน์แล้ว ยังมีคลื่น
ในรูปแบบอ่ืนอีก เช่น trochoid  ตามรูปที่ 4.3 ซึ่งจําลองสภาพของคลื่นผิวนํ้าได้เหมือนจริงกว่าแต่ว่า
มีสมการทางคณิตศาสตร์ค่อนข้างซับซ้อน 
 
 
 

 
 

 

รูปที่ 4.3  คลืน่แบบ trochoid เส้นกราฟเป็นส่วนของเส้นรอบวงของวงกลม 
(ที่มา J.G. Harvey, 1975) 
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ถ้าเราต้ังสมมุติฐานให้ง่ายต่อการคํานวณ ความเร็วของคลื่นที่มีแอมปลิจดูเล็กก็จะสัมพันธ์กับ
ความยาวคลื่นและความลึกของนํ้า (d) ตามสมการ 

 

) 2tanh(
2 L

dgL
C




     (4.3) 

 

เมื่อ tanh(x) = ((ex – e-x)/(ex+e-x))  ถ้า x มีค่าน้อย tanh(x) จะมีค่าใกล้เคียงกับ x และถ้า x มีค่า

มากกว่า   tanh(x) มีค่าใกล้ 1  เราสามารถประมาณความเร็วของคลื่นใน 2 ลักษณะคือคลื่นนํ้าลึก
หรือคลื่นสั้น และคลื่นนํ้าต้ืนหรือคลื่นยาวตามตาราง  จะเห็นว่าความเร็วของคลื่นจะขึ้นอยู่กับตัว
พารามิเตอร์เพียงตัวเดียว คือ  L  ในกรณีที่เป็นคลื่นนํ้าลึก(คลื่นสั้น) หรือ d ในกรณีที่เป็นคลื่นนํ้าต้ืน 
(คลื่นยาว) ความเร็วของคลื่นที่จัดอยู่ระหว่างคลื่นนํ้าลึกและคลื่นนํ้าต้ืนจะต้องคํานวณโดยใช้สมการ 
(4.3) เต็มรูปแบบ 

 คลืน่น้าํลึกหรอืคลืน่สัน้ คลืน่น้าํต้ืนหรอืคลืน่ยาว 
อัตราส่วน d/L > ½ <1/20 

(a) ถ้า L = 300 ม. ค่า d ต้อง 
(b) ถ้า d = 4 กม. ค่า L ต้อง 

> 150 ม. 
< 8 กม. 

< 15 ม. 
> 80 กม. 

ความเร็วคลื่น (C) จากสมการ )2/( gl  gd  
 

 สําหรับคลื่นนํ้าลึก เมื่อแทนที ่c ด้วย L/T จะได้ความสัมพันธ์ระหว่าง L และ T ดังน้ี 

2

2
T

g
L


     (4.4) 

ถ้า T มีหน่วยเป็นวินาทีแล้ว 
       L = 1.56T2     (เมตร) 
 และ        c = 1.56T   เมตรต่อวินาที) หรือ  
           =  3.03T   (น๊อต) 
(1 น๊อตเท่ากับ 1 ไมล์ทะเลต่อช่ัวโมง,  1 ไมล์ทะเลเท่ากับ 1.85 กม. หรือประมาณ 1 ลิปดา ในแผนที่
เดินเรือ) 
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 คลื่นเมื่อก่อตัวข้ึนครั้งแรกจะเป็นคลื่นนํ้าลึก กระบวนการในการเกิดคลื่นน้ันมีอยู่หลายทฤษฎี
และยังไม่รู้กันอย่างชัดแจ้ง แต่เกี่ยวข้องกับการแกว่งตัวอย่างป่ันป่วนของลมเมื่อปะทะกับคลื่นผิวนํ้า
และส่งผ่านพลังงานจากบรรยากาศสู่มหาสมุทร  จากการศึกษาโดยการสังเกตพบว่า 1) ถ้าลมท่ีมี
ความเร็วสม่ําเสมอ     2) พัดผ่านผิวหน้านํ้าอย่างต่อเน่ืองเป็นระยะเวลาหน่ึง 3) ตามระยะทางของผิว
น้ํา (fetch) ที่พอเพียงจะทําให้เกิดรูปแบบของคลื่นลักษณะหน่ึงซึ่งสัมพันธ์กับความเร็วลม  
 คลื่นในทะเลมีความซับซ้อนเน่ืองจากเกิดจากการผสมผสานของคลื่นจากลมที่พัดด้วย
ความเร็วและทิศทางต่างๆ กัน (รูปที่ 4.4) จึงไม่สามารถวิเคราะห์คลื่นด้วยตาเปล่าได้ ต้องใช้วิธีการ
ทางคณิตศาสตร์เรียกว่า harmonic หรือ spectral analysis ซึ่งคิดค้นโดย J. B. Fourier (1768-
1830) Fourier analysis แยกข้อมูลที่ต่อเน่ืองออกเป็นผลรวมขององค์ประกอบของ sine wave 
ย่อยๆ ที่มีความถี่และแอมปลิจูดต่างๆ กัน 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

รูปที่ 4.4  คลืน่ที่เห็นบนผิวนํ้าเกิดจากการซ้อนทับกันขององค์ประกอบคลื่นหลายขนาด 
เคลื่อนที่ในทศิทางต่างๆ กัน (ที่มา J.G. Harvey, 1975) 
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รูปที่ 4.5  สเป็คตรัมคลื่นสําหรับคลื่นที่พัฒนาจนเต็มที่ด้วยความเร็ว 20, 30, และ 40 น๊อต 
แกนตั้งคือ พลงังาน (ที่มา J.G. Harvey, 1975) 

 

Wave spectra (รูปที่ 4.5) เก่ียวข้องกับพลังงานคลื่นที่ความถี่คลื่นต่างๆ กัน โดยพลังงานในแต่ละ
ความถ่ีจะเป็นสัดส่วนกําลังสองของแอมปลิจูดของคล่ืนในความถ่ีนั้นๆ   ดังได้กล่าวแล้วว่าพลังงาน
คลื่นขึ้นกับความแรงของลม ระยะเวลาที่ลมพัด และระยะทางบนผิวนํ้าที่ลมพัด  ถ้าทะเลไม่มีข้อจํากัด
จะทําให้คลื่นพัฒนาได้เต็มที่ เรียกสภาวะคลื่นผิวนํ้าว่า fully arisen sea (FAS)  คาบเวลาและความ
สูงคลื่นสัมพันธ์กับข้อจํากัด 3 ข้อน้ีดังตาราง wave spectra ของ FAS เป็นดังรูป 4.5  ความเร็วลม 
40 น๊อต จะให้คลื่นพลังงานสูงสุดที่ความถี่ 0.06 ต่อวินาที (s-1) หรือคาบเวลา 16 วินาที 

ความเร็ว
ลม 

(ม./ว.) 

ระยะทาง
ผิวนํ้า 
(กม.) 

เวลาที่
ลมพัด 
(ชม.) 

คาบคลื่นที่
มีพลังงาน
สูงที่สุด (ว.) 

คาบ
คลื่น
เฉลี่ย 

(ว.) 

พลังงานคลื่น
รวม (จูล/

ม.2) 

ความสูง
คลื่น

นัยสําคัญ
(ม.) 

ความสูง
คลื่น

เฉลี่ย(ม.) 

5 
10 
15 
20 
25 

10 
100 
250 
750 

1400 

2 
10 
22 
45 
70 

4.0 
8.1 

12.1 
16.1 
20.2 

2.8 
5.7 
8.5 

11.4 
14.2 

55 
17.6 x 102 
13.4 x 103 
56.3 x 103 
17.2 x 104 

0.43 
2.44 
6.58 

13.80  
23.80  

0.27 
1.52 
4.11 
8.50 

14.90 
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การบอกความสูงของคล่ืนเราจะใช้ค่า significant wave height โดยเมื่อเอาข้อมูลความสูงคลื่นมา
เรียงลําดับจากน้อยไปหามาก นําความสูงคลื่นด้านยอดสูงจํานวน 1/3 ของยอดคล่ืนทั้งหมดมาหา
ค่าเฉล่ีย จะได้ความสูงคลื่นที่เรียกว่า significant wave height  นักสมุทรศาสตร์จะใช้ significant 
wave height เมื่อพูดถึงความสูงของคลื่น 

พลังงานของคลื่นสัมพันธ์กับความสูงคลื่น  เมื่อความเร็วลมเพ่ิมความสูงคลื่น(และพลังงาน)ก็
จะเพ่ิมข้ึน และคาบเวลาที่มีพลังงานสูงสุดก็จะเพ่ิมข้ึนด้วย (รูปที่ 4.5) ด้วย  ความสัมพันธ์ระหว่าง
ความเร็วลมกับสภาพท้องทะเลแสดงไว้ในตาราง Beaufort Scale  เมื่อทราบ Beaufort Scale เราก็
จะสามารถประมาณความเร็วลมและประมาณสภาพคล่ืนที่พัฒนาได้เต็มที่แล้วที่พ้ืนที่บริเวณน้ัน 
(ระยะเวลาที่ลมพัดและระยะทางของผิวนํ้าเพียงพอ) เช่น Beaufort scale ระดับ 5 ต้องมีลมพัด 10 
ช่ัวโมง ระยะทาง 100 กม. Beaufort scale ระดับ 8 ต้องมีลมพัด 40 ช่ัวโมง ระยะทาง 1,000 กม.  
 นอกจาก Beaufort scale แล้วยังมีการจัดสถานะของทะเล (State of the Sea) ของ 
World Meterological Organization – No. 306 (1971) ซึ่งกรมอุตุนิยมวิทยาใช้พยากรณ์คลื่นใน
ทะเลดังน้ี 
 

เลขรหัส ลักษณะของทะเล  
อักษร
ย่อ 

ความสูงของคลื่น 
เป็นเมตร 

0 
1 
2 
3 
4 
5 
6 
7 
8 
9 

ทะเลสงบ (เรียบเหมือนกระจก-glassy) 
ทะเลสงบ (พริ้วน้อยๆ – ripples) 
ทะเลเรียบ (เป็นละลอกน้อยๆ – 
wavelets) 
ทะเลมีคลื่นเลก็น้อย 
ทะเลมีคลื่นปานกลาง 
ทะเลมีคลื่นจัด 
ทะเลมีคลื่นจัดมาก 
ทะเลมีคลื่นใหญ ่
ทะเลมีคลื่นใหญ่มาก 
ทะเลมีคลื่นใหญ่และจัดมาก (ทะเลบ้า) 

Calm 
Calm 
Smooth 
Slight 
Moderate 
Rough 
Very Rough 
High 
Very High 
Phenomenal 

- 
ง,พ 
ร 
คน 
คป 
คจ 
จม 
คญ 
คญม 

- 

0 
0 – 0.1 

0.1 – 0.5 
0.5 – 1.25 
1.25 – 2.5 

2.5 – 4 
4 – 6 
6 – 9 
9 – 14 
> 14 
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 เมื่อคลื่นเกิดขึ้นมาแล้วจะเคลื่อนที่ออกจากจุดกําเนิด ความเร็วของคล่ืนจะสัมพันธ์กับคาบ
คลื่น  คลื่นยาวจะเคลื่อนที่ออกไปก่อนตามด้วยคลื่นสั้น  ความเร็วกลุ่มของคลื่นในนํ้าลึกจะเป็น
คร่ึงหนึ่งของความเร็วคลื่นแต่ละลูก  ถ้าสังเกตคาบเวลาของคลื่นที่ผ่าน ณ ตําแหน่งคงที่ใดๆ อย่าง
ต่อเน่ืองก็จะสามารถคํานวณความเร็วกลุ่มและแหล่งกําเนิดของคล่ืนได้ว่ามาจากที่ไหน  คลื่นเมื่อ
เคลื่อนออกไปพลังงานต่อหน่วยระยะทางจะลดลงเพราะรัศมีการแผ่กระจายใหญ่ออกไปเรื่อยๆ  
ความสูงคลื่นจะลดลง  คลื่นสั้นจะหายไปเนื่องจากแรงหนืดของนํ้า คลื่นที่ไม่เป็นระเบียบ ณ จุดกําเนิด
ก็จะเร่ิมถูกจัดเรียงเป็นระเบียบ(ตามความเร็วคลื่น) เมื่อเคลื่อนที่ห่างออกไปจากจุดกําเนิดมากๆ จะ
เหลือแต่คลื่นยาวที่เรียกว่า swell ซึ่งมีคาบเวลาและความสูงคลื่นคงที่  swell สามารถเคลื่อนที่ข้าม
มหาสมุทรได้ 

4.2  การเคลื่อนตัวของอนภุาคน้ํา และผลกระทบจากน้ําตื้น 
อธิบายการเคลื่อนที่ของอนุภาคนํ้าได้ 2 แบบ (รูปที่ 4.6) 

  1)  แบบ Lagrangian ติดตามดูการเคลื่อนตัวของอนุภาคนํ้า โดยนํ้าเคลื่อนที่เป็นวงกลมตาม
การเคล่ือนที่ของคลื่นจนครบรอบ วงจรการเคล่ือนตัวของอนุภาคใหญ่ที่สุด(เท่าความสูงคลื่น)ที่ผิวนํ้า
แล้วลดลงแบบเอกโปเนนเชียลตามความลึก  ที่ระดับความลึก L/9 รัศมีของวงกลมจะเหลือเพียง
ครึ่งหน่ึงของที่ผิวนํ้า และที่ความลึก L/2 (ความลึกน้อยที่สุดที่จะจัดว่าคลื่นน้ันเป็นคลื่นนํ้าลึก) อนุภาค
นํ้าไม่ได้เคลื่อนที่เป็นวงกลมอย่างสมบูรณ์เน่ืองจากนํ้าขยับไปข้างหน้าขณะอยู่ที่ยอดคลื่นมากกว่าถอย
หลังกลับขณะอยู่ที่ท้องคลื่นเล็กน้อย  ดังน้ันมวลนํ้าจึงมีการขจัดไปตามทิศทางการเคลื่อนตัวของคลื่น 

เมื่อคลื่นเคลื่อนเข้าสู่พ้ืนที่ที่มีความลึกตํ่ากว่า L/2 อนุภาคนํ้าใกล้ท้องนํ้าจะเคลื่อนตัวเป็นวงรี
แทนที่จะเป็นวงกลม ความเร็วของคลื่นลดลงตามสมการ 4.3 ใกล้ท้องนํ้าอนุภาคนํ้าจะไหลไปและ
กลับไม่เป็นวงรี  และเมื่อความลึกนํ้าตํ่ากว่า L/20 คลื่นจะเคลื่อนที่ด้วยความเร็ว gd  อย่างไรก็ตาม
คาบของคลื่น (ความถี่)ของคลื่นก็ยังคงคงที่ ดังน้ันความยาวคล่ืนต้องลดลงตามสมการ 4.1 คลื่นเกิด
การเลี้ยวเบนซึ่งเป็นผลให้สันคลื่นพยายามวางตัวขนานกับเส้นช้ันความลึกนํ้า 
 2)  แบบ Eulerian ติดตามดูการเคล่ือนตัวของมวลนํ้าจากกระแสนํ้าและเส้นกระแสนํ้า 
(streamline) โดยมวลนํ้าเคล่ือนตัวไปสะสมอยู่ที่จุดบัพ (node) หน้ายอดคล่ืนเพ่ือที่จะเป็นยอดคล่ืน
ลําดับต่อไป ที่ท้ายยอดคลื่นนํ้ามวลนํ้าไหลลง และตรงยอดคลื่นปัจจุบันมวลนํ้าเคล่ือนที่ในแนวราบ 
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รูปที่ 4.6  การเคลื่อนที่ของอนุภาคนํ้าเมื่อมองแบบ streamline และ Lagrangian 
(ที่มา T. Beer, 1983) 

 
4.3  การส่งผ่านพลังงานคลื่น 

พลังงานที่ผิวนํ้าประกอบด้วย 2 ส่วน 
  1)  พลังงานศักย์จากการท่ีผวินํ้าสูงกว่าแนวระดับนํ้าน่ิง น้ําจะถูกดึงลงด้วยแรงโน้ม
ถ่วง 
  2)  พลังงานจลน์จากการที่อนุภาคนํ้าเคลื่อนที่เป็นวงกลมหรือวงรี 

เราสามารถแสดงให้เห็นว่าพลังงานคลื่นต่อหน่วยพ้ืนที่ผิวน้ําเท่ากับ E = (g/a2)/2 = 

(gH2)/8  (a คือแอมปลิจูดคลื่น, H คือความสูงคลื่น) หน่วยจูลต่อตารางเมตร และโมเมนตัมต่อ
หน่วยพ้ืนที่เท่ากับ E/C พลังงานคลื่นและโมเมนตัมเคลื่อนที่ด้วยความเร็วเท่ากับความเร็วกลุ่มของ
คลื่น เมื่อคลื่นว่ิงเขามาเขตน้ําต้ืนความเร็วกลุ่มจะลดลงและความสูงคลื่นจะต้องเพ่ิมข้ึนเพ่ือให้พลังงาน
ยังคงอยู่คงที่  และเมื่อความยาวคล่ืนลดลงคลื่นย่ิงต้องเพ่ิมความสูงไปอีกและความเร็วของอนุภาคต้อง
เพ่ิมขึ้นจนเกินความเร็วกลุ่มของคลื่นเมื่อน้ันคลื่นจะไม่เสถียร จึงเกิดการแตกตัวของคลื่น การแตกตัว
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ของคลื่นเป็นการถ่ายเทพลังงานไปในรูปของการกัดเซาะและพัดพาตะกอนชายฝั่ง หรือคายความร้อน
ออกมา หรือพลังงานเสียง  การเลี้ยวเบนของคล่ืนจะทําให้พลังงานไปกระจุกตัวบริเวณโขดหินที่ย่ืน
ออกไป จึงเป็นการกัดเซาะโขดหินเพ่ือให้ชายฝั่งให้โค้งเรียบร้อย 

มีความพยายามในการเปลี่ยนแปลงพลังงานคลื่นให้เป็นพลังงานไฟฟ้าโดยใช้อุปกรณ์แบบแพ
ลอยนํ้า(flap, buoy, ramp) บริเวณท่ีจะติดต้ังเคร่ืองมือน้ีได้ต้องเป็นบริเวณท่ีมีความสูงคลื่นเหมาะสม
และมีคลื่นอยู่ตลอดเวลา เช่น สหราชอาณาจักร ญี่ปุ่น หรือหมู่เกาะในทะเล  รายละเอียดเพ่ิมเติม
สามารถค้นได้จากอินเทอร์เนตภายใต้หัวข้อ wave energy (http://acre.murdoch.edu.au/refiles 
/wave/text.html.)นอกจากพลังงานคลื่นแล้วยังมีโมเมนตัมจากคลื่นซึ่งทําให้วัตถุลอยนํ้าเคลื่อนตัวไป
ตามทิศทางของคลื่นด้วย 
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4.4  คล่ืนแตกตัว (Breaker) 
เมื่อคลื่นเคล่ือนเข้าหาฝั่ง  ความเร็วจะลดลงตามความลึกนํ้า เมื่อนํ้าต่ืนมากๆ ความเร็วที่สัน

คลื่น (crest) จะมากกว่าที่ท้องคล่ืน (trough) เน่ืองจากความลึกนํ้าที่สันคลื่นมากกว่าที่ท้องคล่ืน  สัน
คลื่นจะเคลื่อนที่เร็วกว่าท้องคล่ืนจนในที่สุดสันคลื่นจะแตกตัวหน้าท้องคล่ืนตัวหน้า 
 

 
 

รูปท่ี 4.7  ลักษณะการแตกตัวของคลื่นตัวความลาดเอียงของท้องนํ้า  
(ที่มา http://i16.photobucket.com/albums/b19/apalach/Breakers.jpg) 

 

ลักษณะการแตกตัวของคลื่นจะขึ้นกับความลาดเอียงของชายหาด ถ้าชายหาดลาดมากคลื่น
จะค่อยๆ แตกตัว เรียกว่า Spilling Breaker  จะปรากฏฟองอากาศบริเวณสันคลื่น  ถ้าชายหาดมี
ความลาดชันปานกลางคล่ืนจะแตกตัวแบบเป็นวง เรียกว่า Plunging Breaker การแตกตัวของคลื่น 2 
ลักษณะน้ีเหมาะแก่การเล่นกระดานโต้คลื่น  ถ้าชายหาดมีความชันมากๆ คลื่นจะแตกตัวเป็นโฟม
ขณะท่ีระดับนํ้าเพ่ิมสูงขึ้น (Collapsing Breaker) ก่อนที่จะม้วนเป็นวง  และถ้าชายหาดมีความชัน
มากๆ คลื่นจะไม่แตกตัวแต่จะเห็นแต่ระดับนํ้าสูงข้ึน (Surging Breaker) 
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การแตกตัวของคล่ืนที่ชายหาดทําให้ตะกอนแขวนลอยไปกับนํ้า ในฤดูกาลท่ีคลื่นแรงคลื่นจะ
กัดเซาะชายหาดแล้วนําตะกอนไปทับถมนอกชายฝั่งเกิดเป็นสันทรายใต้น้ํา เมื่อถึงฤดูกาลท่ีคลื่นอ่อน
ตัวคลื่นจะพัดพาตะกอนนอกชายฝั่งกลับมาทับถมที่ชายฝั่งอีกครั้งหน่ึง การกัดเซาะและงอกของ
ชายหาดเป็นปรากฏการณ์ธรรมชาติและอยู่ในสมดุลตราบเท่าที่มนุษย์ไม่ไปขัดขวางธรรมชาติ 
4.5  การหักเหของคลื่น (Wave refraction) 
 เมื่อคลื่นเคลื่อนที่เข้าหาฝั่ง คาบของคลื่นคงที่ในขณะที่ความเร็วและความยาวคลื่นจะลดลง
ตามความลึกของนํ้า ทําให้คลื่นถูกบีบให้ความยาวคลื่นลดลง คลื่นชันมากขึ้น  คลื่นที่ว่ิงเข้าหาฝั่งแบบ
ไม่ขนานกับแนวชายฝั่งจะเกิดการหักเห(เห็นได้ชัดที่สันคลื่น) จะทําให้สันคลื่นใกล้ขนานกับแนวชายฝั่ง  
การหักเหของคลื่นเหมือนกับการหักเหของแสงและเป็นไปตามกฎของ Snell 

constant
sin




c
 

 เป็นมุมทีส่นัคลื่นทํากับเสน้ขนานกับแนวชายฝั่ง 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 

 
รูปที่ 4.8  การหักเหของคลื่น  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978) 

  



เอกสารประกอบการสอนรายวิชา สมุทรศาสตร์ฟิสิกส์ 
 

	 หนา้ 134	
 

 
(a) 

 
       

 
(b) 

รูปท่ี 4.9  การหักเหของคลื่นที่ชายหาดที่มีความลาดเอียงของท้องนํ้าคงท่ี (a) และการหักเหของคล่ืน
เข้าหาบริเวณชายฝั่งที่มีโขดหินใต้นํ้าหรือหัวเขา และออกจากบริเวณชายฝั่งที่มีนํ้าลึกกว่าบริเวณ
ข้างเคียง (b)(ที่มา.http://homepages.cae.wisc.edu/~chinwu/CEE514_Coastal_Engin 

eering/2007_Students_web/Jennifer_Matt/refraction.jpg 
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ตามรูปที่ 4.8 (a) เมื่อคลื่นว่ิงเข้าหาฝั่งแบบทํามุมเฉียงกับแนวชายฝ่ัง สันคลื่นในนํ้าต้ืนจะ
เคลื่อนที่ได้ช้ากว่าสันคลื่นในนํ้าลึก ทําให้สันคลื่นเกิดการหักเหจนใกล้ขนานกับแนวชายฝั่ง  การหักเห
ของคลื่นทําให้พลังงานคล่ืนสะสมตัวกันในบางบริเวณและกระจายพลังงานคลื่นในอีกบริเวณหนึ่ง  
คลื่นเคลื่อนที่ผ่านน้ําลึกจะทําให้พลังงานกระจายตัวแล้วไปเพ่ิมให้บริเวณที่คลื่นหักเหเข้าไปรวม (รูปที่ 
4.8 (b))  พลังงานคลื่นสะสมตัวบริเวณหัวเขา หัวเนินที่ย่ืนออกไปสู่ทะเลเน่ืองจากเป็นเขตนํ้าต้ืนทําให้
หัวเขาถูกกัดเซาะ  สุทธิแล้วคลื่นจะพยายามทําให้แนวชายฝั่งเป็นเส้นตรง  การก่อสร้างโครงสร้าง
ชายฝั่ง เช่น สะพาน เข่ือน จะต้องคํานึงว่าบริเวณน้ันเป็นที่คลื่นรวมตัวกันหรือกระจายตัว มิเช่นน้ันสิ่ง
ปลูกสร้างจะถูกกัดเซาะจนพังลง 

คลื่นที่เข้ากระทบฝั่งเป็นมุมเฉียงจะทําให้เกิดกระแสนํ้าชายฝั่งไหลขนานไปกับชายฝั่ง 
(longshore current)  
ซึ่งเป็นขบวนการเคลื่อนทรายไปตามชายฝ่ังเกิดเป็นจะงอย (spit) ตามปากแม่นํ้า หรือเป็นสันทราย
เลียบชายฝั่ง   

บริเวณชายฝั่งที่คลื่นแตกตัวแล้วนํามวลนํ้าเคลื่อนเข้ามาปะทะกัน  เมื่อมวลนํ้าไม่มีที่จะไป
ตามชายฝั่งก็จะไหลออกนอกชายฝั่งเกิดเป็นก้อนมวลนํ้าที่ไหลต้ังฉากกับชายฝั่ง เราเรียกว่า rip 
current  กระแสน้ําน้ีจะพัดพาตะกอนออกนอกชายฝั่ง รวมทั้งนักว่ายนํ้าที่บังเอิญพลัดเข้ามาอยู่ใน
มวลนํ้าของ rip current  เมื่อรู้สึกว่าอยู่ในอาณาเขตของ rip current ให้ว่ายขนานกับฝั่งจนออกนอก
เขตของ rip current จึงว่ายกลับเข้าฝั่ง อย่าว่ายทวนน้ํากลับฝั่งภายในเขต rip current เพราะจะ
เหน่ือยก่อนถึงฝั่งและอาจจมนํ้าตายได้ ดังที่ปรากฏเป็นข่าวบ่อยๆ ในประเทศไทย 
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รูปท่ี 4.10  rip current 
(ที่มา http://www.daukas.com/Geoscience/MAtour/CCC/images/drift.gif) 

 

 

รูปท่ี 4.11  Longshore current(ที่มา http://apollo.lsc.vsc.edu/classes/comet/ma 
rine/ripcurrents/NSF/media/graphics /rip_structure.jpg) 
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4.6  Trapped Wave 
 Trapped wave หมายถึงคลื่นลักษณะต่างๆ ที่เกิดขึ้นเมื่อคลื่นได้รับอิทธิพลของขอบเขตทาง
กายภาพคือชายฝั่ง หรือขอบเขตทางพลศาสตร์คือเส้นศูนย์สูตร trapped wave ที่น่าสนใจมี
ดังต่อไปนี้     

4.6.1  Edge Wave (คลื่นขอบฝั่ง)  เป็นคลื่นว่ิงขนานกับชายฝั่งโดยแนวสันคลื่นต้ังฉากกับ
ชายฝั่ง ความสูงคลื่นมีค่าสูงสุดที่ชายฝั่งและลดลงอย่างรวดเร็วจนไม่สามารถสังเกตได้เมื่อระยะห่างฝั่ง
ออกไปเท่ากับหน่ึงความยาวคลื่น ความเร็วของ edge wave ขึ้นอยู่กับความเอียงของท้องนํ้า และเกิด
จากการหักเหของคลื่นตามกฎของ Snell (อัตราส่วนของความเร็วคลื่นและมุมที่สันคลื่นทํากับแนว
ชายฝ่ังคงที่) คลื่นเมื่อเข้าสู่เขตนํ้าต้ืนจะมีความเร็วลดลงและเกิดการหักเห สันคลื่นในนํ้าลึกจะ
เคลื่อนที่ได้เร็วกว่าส่วนที่อยู่ในนํ้าต้ืนก็จะเกิดการหักเหเข้ามาสมทบที่ขอบฝั่ง edge wave ที่มี
คาบเวลาใกล้เคียงกับคลื่น swell ที่ว่ิงเข้าหาฝั่งจะเป็นตัวกําหนดตําแหน่งของยอดคลื่นและท้องคลื่น
ซึ่งจะเป็นตัวกําหนดตําแหน่งของ rip current (กระแสนํ้าที่ไหลออกจากชายหาด) เรียงๆ กันไปตาม
ชายหาด  edge wave ร่วมกับ คลื่นแตกตัวทําให้ชายฝั่งเว้าแหว่งเรียกว่า cusp สามารถพบได้ตาม
ชายหาดยาวๆ เช่นหัวหิน เป็นต้น 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

รูปที่ 4.12  Trapped wave ในซีกโลกเหนือ ลูกศรหนา(บน) ช้ีทิศทางที่คลื่นเคลื่อนตัวไปตามชายฝั่ง 
ลูกศรบางแสดงความเร็วกระแสน้ําที่ตําแหน่งต่างๆ ตามระยะห่างจากฝั่ง (ที่มา T. Beer, 1983) 
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4.6.2 คลื่นกระฉอก (Seiche)  ที่ขอบทะเลสาบอาจเห็นระดับนํ้ากระเพื่อมขึ้นลงเหมือน
ปรากฏการณ์น้ําขึ้นนํ้าลงในทะเลแต่คาบเวลาสั้นกว่ามาก คลื่นที่เกิดขึ้นเป็นลักษณะของ standing 
wave (เป็นคลื่นนํ้าต้ืนหรือคลื่นยาว) คือที่ปลายทะเลสาบมีระดับนํ้าขึ้นลงสลับกันไป(ปฏิบัพ)ในขณะ
ที่กึ่งกลางทะเลสาบมีระดับอยู่นิ่ง(บัพ)  ความถี่ของการกระเพ่ือมคํานวณได้จากสูตร 

      
gd

L
T

2
  

 เมื่อ T คือคาบคลื่น  L ความยาวของทะเลสาบ  g แรงโน้มถ่วงของโลก และ d คือความลึกของนํ้าใน
ทะเลสาบ  seiche สามารถเกิดได้ในทะเลบริเวณที่มีแนวปะการังขนานกับชายฝั่งแต่อยู่นอกฝั่ง 

 
 
 
 
 
 
 
 

รูปที่ 4.13  ลักษณะของ standing wave (seiche) ที่สามารถจําลองให้เกิดขึ้นได้ในถาดน้ํา 
(ที่มา J.G. Harvey, 1975) 

 

4.6.3  การกําทอนบริเวณท่าเรือ (Harbour Resonace)  การกําทอนในท่าเรือเป็น 
Seiche ที่สามารถเกิดขึ้นได้ในทะเล หรือแอ่งจอดเรือก่ึงปิดได้เช่นกัน โดยบัพ (จุดที่ระดับนํ้าไม่
เปลี่ยนแปลง) จะอยู่ที่ปากแอ่งจอดเรือหรือปากอ่าว และปฏิบัพ(ระดับนํ้ากระเพ่ือมขึ้นลงมากที่สุด)อยู่
ที่ก้นอ่าว คาบคลื่นคํานวณได้จากสูตร 

gd

L
T

4
  

การกําทอนบริเวณท่าเรือ (Harbour resonance) อาจเกิดขึ้นได้ตามธรรมชาติโดยลม กระแสนํ้า
ชายฝั่ง หรือคลื่นยาว (long wave) คือนํ้าขึ้นนํ้าลงเมื่อความยาวของอ่าวหรือท่าเรือพอเหมาะ ในการ
ออกแบบท่าเรือหรือสร้างเข่ือนก้ันแม่น้ําจะต้องคํานึงความยาวของร่องนํ้าหรือแอ่งจอดเรือไม่ให้เกิด 
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harbour resonance ขึ้นได้  ตัวอย่าง seiche ที่เกิดจากการลืมคํานึงถึงคือการสร้างเข่ือนสียัดก้ัน
แม่น้ําบางปะกง ทําให้คาบเวลาของแม่น้ําไปตรงกับคาบเวลาของนํ้าขึ้นน้ําลง เป็นผลให้ระดับในแม่น้ําท่ีเข่ือน

สียัดสูงกว่าการขึ้นลงของนํ้าตามปกติ จึงเกิดการพังทะลายของริมฝั่งแม่น้ํา 
 

 
 
 

 
 
 
 
 
 
 

รูปที่ 4.14  seiche ที่เกิดขึ้นในทะเลสาบหรือท่าเรือ (ที่มา T. Beer, 1983) 
 
4.7  คลื่นที่มีความยาวคลื่นยาว 
 นอกจากคลื่นที่เราเห็นได้ด้วยตาอย่างง่ายดายแล้วยังมีคลื่นที่มีคาบคลื่นและความยาวคลื่น

ยาวมาก คลื่นดังกล่าวจะเคลื่อนที่แบบคลื่นนํ้าต้ืน ( gdc  ) เน่ืองจากความยาวคล่ืนยาวกว่า
ความลึกเฉลี่ยของมหาสมุทรมาก  

คลื่นที่มีคาบคลื่นและความยาวคลื่นยาวบางประเภทจะได้รับอิทธิพลจากการหมุนรอบตัวเอง

ของโลกด้วย ณ แลตติจูดใดๆ () บนผิวโลกจะมีคาบคลื่นเฉื่อย (inertial period), TI = 12/sin 
หน่วยเป็นช่ัวโมง  คลื่นที่มีคาบคลื่นมากกว่าคาบคลื่นเฉื่อยเรียกว่า planetary wave หรือ Rossby 
wave  

4.7.1 Kelvin wave  เป็น trap wave ชนิดหน่ึงที่เคลื่อนที่ด้วยความเร็วของคล่ืนนํ้าต้ืน 
เกิดขึ้นได้ทุกความถ่ีจากแรงรบกวนต่างๆ (น้ําขึ้นนํ้าลง การเปลี่ยนทิศทางลมอย่างฉับพลัน) คาบคลื่น
ที่พบตั้งแต่ช่ัวโมงจนเป็นวัน แอมปลิจูดของคลื่นสูงสุดที่ขอบฝ่ังแล้วลดลงแบบเอกซ์โปเนนเชียลเมื่อ
ห่างฝั่งออกไป  ของการเคลื่อนที่ของน้ําขึ้นนํ้าลงแบบ Kelvin wave รายละเอียดอยู่ในบทที่ 5 
 Kelvin wave เคลื่อนที่โดยมีขอบฝั่งอยู่ทางขวามือเสนอในซีกโลกเหนือ แต่มวลนํ้าสามารถ
เคลื่อนที่ทางเดียวหรือสวนทางกับคลื่น โดยเมื่อมวลน้ําเคลื่อนที่ในทิศทางเดียวกับคลื่นจะทําให้ระดับ
น้ําที่ชายฝั่งสูงขึ้น (upwelling) เมื่อเคลื่อนที่สวนทางกันจะทําให้ระดับนํ้าตํ่าลง (downwelling)  
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4.7.2  ซูนามิ (Tsunami)   หรือที่เรียกกันผิดๆ ว่า tidal wave เป็นคลื่นยาวเกิดจาก
แผ่นดินสั่นสะเทือนอย่างรุนแรง เช่นรอยแยกเปลือกโลกเคลื่อนตัว แผ่นดินถล่มใต้นํ้า หรือภูเขาไฟ
ชายฝ่ังหรือใต้นํ้าระเบิด ซูนามิเคลื่อนตัวด้วยความเร็วสูงสุดในมหาสมุทรโดยคํานวณจากสมการคลื่น
นํ้าต้ืน (d/L < ½) 
 

m/s 200m 4000*/ 10 2  smgdc  
 
ความเข้มของพลังงานคล่ืนจะลดลงตามระยะทางที่เคลื่อนที่ออกไป  ซูนามิอาจเป็นคลื่นที่มีสันคลื่น
เดียว ก่อนสันคลื่นจะมาอาจมีท้องคลื่นมาก่อนทําให้ระดับนํ้าชายฝั่งลดลงมากและหลังคลื่นใหญ่แล้วมี
คลื่นขนาดเล็กต่อท้ายเป็นลําดับ คนมักจะลงไปเดินเล่นด้วยความแปลกประหลาดแล้วหนีไม่ทันเมื่อ
สันคลื่นมา 
 ซูนามิมีความยาวคลื่น 100 – 200 กิโลเมตร ความสูงคลื่นในทะเลอาจจะเพียง 1-2 เมตรแต่
ไม่สามารถสังเกตด้วยตาเปล่าได้เน่ืองจากความยาวคล่ืนยาวมาก แต่เมื่อถึงชายฝั่งจะสูงได้ถึง 15 เมตร 

 
4.8  Internal Wave 
 Internal wave เกิดจากการที่นํ้าทะเลแบ่งช้ันอย่างชัดเจน เช่นในมหาสมุทรอาร์คติกมีนํ้าช้ัน
บนเป็นนํ้าจืดจากการละลายของหิมะหรือนํ้าจากแม่นํ้าลอยอยู่เหนือนํ้าทะเล ก็จะเกิดคลื่นที่ผิวของนํ้า
ทะเลช้ันล่างได้เน่ืองมาจากเรือว่ิงด้วยความเร็วตํ่าหรือลมผิวนํ้า ความเร็วของคลื่น (c ) ระหว่างช้ันนํ้า
ขึ้นกับความแตกต่างของความหนาแน่นนํ้าทั้ง 2 ช้ัน 
 

    gdc
2

122


 

   

 

เมื่อ 1 , 2 คือความหนาแน่นของนํ้าช้ันบนและล่างตามลําดับ g คือแรงโน้มถ่วงของโลก และ d คือ
ความลึกนํ้า  สูตรความเร็วใกล้เคียงกับคลื่นนํ้าต้ืนแต่มีแฟคเตอร์ของความต่างของความหนาแน่นนํ้า
มาเก่ียวข้อง  ความสูงคลื่นอาจมีได้ถึง 30 เมตร แต่พลังงานคลื่นน้อยกว่าคลื่นที่ผิวทะเลมาก 
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รูปท่ี 4.15  Internal wave 
(ที่มา http://mwp.flightplanner.info/images/Projpicture/mwp_graphic.jpg) 
 

4.9  การตรวจคล่ืนและวิเคราะห์ข้อมูลเบื้องต้น 
 การตรวจวัดคลื่นคือการวัดการกระเพ่ือมของระดับนํ้าทุกๆ วินาทีหรือถี่กว่าน้ันเพ่ือ
คํานวณหาคาบเวลา(ความถ่ี) และความสูงคลื่นนัยสําคัญ ความสูงคลื่นสูงสุด เครื่องมือวัดคลื่นวิวัฒนา
ตามกาลเวลา การตรวจวัดมีได้หลายวิธี อาทิเช่น 
  - วัดโดยสร้างทุ่นลอยไปทิ้งไว้ในทะเลที่ระยะ 200-1000 เมตรจากฝั่ง ติดตามการ
เคลื่อนขึ้นลงของทุ่นลอยโดยโยกคันโยกซึ่งจะเช่ือมต่ออยู่กับปากกาที่จะลากเส้นระดับนํ้าไปบน
กระดาษกราฟบันทึกคลื่นที่เคลื่อนที่ด้วยความเร็วสม่ําเสมอ โดยปกติจะตรวจวัดทุกต้นช่ัวโมงเป็นเวลา 
10 นาที เคร่ืองวัดระดับนํ้าแบบน้ีเรียกว่า stadia  
  - เครื่องมือวัดอยู่เหนือระดับนํ้า มันจะส่งสัญญาณเสียงไปยังผิวนํ้าแล้วสะท้อน
กลับมา เคร่ืองจะวัดระยะห่างระหว่างหัววัดกับระดับนํ้าเบ้ืองล่าง ข้อมูลจะถูกบันทึกอยู่ในที่เก็บข้อมูล
ของคอมพิวเตอร์ เช่น ดิสเก็ต จานแม่เหล็กแข็ง เครื่องมืออีกแบบมีสายลวดหย่อนลงไปถึงนํ้าทะเล 
ตรวจวัดความนําไฟฟ้าที่เปลี่ยนแปลงตามความยาวของลวดซึ่งจะต้องแปลงสัญญาณไฟฟ้าเป็นความ
สูงคลื่นอีกทีหน่ึง  
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  - เครื่องวัดความกดของน้ําซึ่งต้องติดต้ังคงที่ไว้ที่ท้องนํ้าหรือผูกติดไว้กับเสาหรือ
โครงสร้างใต้นํ้า ความกดของน้ําจะสัมพันธ์กับคลื่นที่เคลื่อนตัวอยู่เหนือนํ้า วิธีน้ีจะได้เฉพาะเขตน้ําต้ืน
เพราะในเขตนํ้าลึกน้ันไม่สามารถสังเกตเห็นการเปลี่ยนแปลงความกดของนํ้าเน่ืองจากคลื่นที่ท้องนํ้าได้ 
ชัดเจนนัก 

เครื่องมือที่กล่าวมาข้างต้นน้ีติดต้ังอยู่กับที่เพียงแห่งเดียว จึงให้ข้อมูลเฉพาะคาบเวลา และ
ความสูงคลื่นเท่าน้ัน การจะหาความยาวคล่ืนหรือทิศทางการเคล่ือนที่ของคลื่นต้องติดต้ังเคร่ืองมือไว้
มากกว่า 1 จุด  นอกจากน้ีการตรวจวัดระยะไกลด้วยดาวเทียมโดยใช้ด้วยอุปกรณ์ตรวจวัด (sensor) 
ต่างๆ กัน (radar altimetry, synthetic aperture radar(SAR)) สามารถให้ข้อมูลได้เพ่ิมเติม เช่น 
ความหนาแน่นของพลังงานคลื่น ความยาวคลื่น เป็นต้น 

 
รูปท่ี 4.16  ตัวอย่างเครื่องมือวัดคลื่น 
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คําถามท้ายบท 

1.  ตารางข้างล่างน้ีแสดงคุณสมบัติของคลืน่นํ้าลึกและคลืน่นํ้าต้ืน d คือความลึกของนํ้า L คือความ
ยาวคลื่น g คือแรงโน้มถ่วง 9.81 m/s2  

 คลื่นนํ้าลึกหรือคลื่นสั้น คลื่นนํ้าต้ืนหรือคลื่นยาว 
อัตราส่วน d/L > ½ <1/20 
(a) ถ้า L = 300 ม. ค่า d ต้อง 
(b) ถ้า d = 4 กม. ค่า L ต้อง 

> 150 ม. 
< 8 กม. 

< 15 ม. 
> 80 กม. 

ความเร็วคลื่น (C) จากสมการ gL/2 (gd) 
 

1.1  คลื่นทีม่ีความยาวคลื่น 500 m เคลื่อนที่ในนํ้าลึก 20 m ถือว่าเป็นคลื่นนํ้าลึกหรือคลื่น
นํ้าต้ืน 

1.2  คลื่นนํ้าต้ืนในน้ําลึก 1000 m จะต้องมีความยาวคลื่นมากกว่าเท่าใด 
1.3  คลื่นทีม่ีความเร็วขึ้นกับความยาวคลื่นจัดเป็นคลื่นประเภทใด 
1.4  คลื่นนํ้าต้ืนในน้ําลึก 5 m มีความเร็วเท่าใด 
1.5  คลื่นนํ้าลกึเมื่อเคลื่อนที่เข้าสู่เขตนํ้าต้ืนจะมีความเร็วเพ่ิมขึ้นหรือลดลง 

2.  ตารางข้างล่างน้ีแสดงคุณสมบัติของคลืน่นํ้าลึกและคลืน่นํ้าต้ืน (T คือคาบคลื่น  d คือความลึกของ
นํ้า  L คือความยาวคลื่น g คือแรงโน้มถ่วง 9.81 m/s2) 

 คลื่นนํ้าลึกหรือคลื่นสั้น คลื่นนํ้าต้ืนหรือคลื่นยาว 
อัตราส่วน d/L > ½ <1/20 
ความเร็วคลื่น (C)  TT

g 5.1
2




,√gL/2 gd  

ความยาวคลื่น () 22 5.1
2

TT
g




 CT  

2.1  คลื่นนํ้าลึกในน้ําลึก 27 เมตรจะต้องมีคาบเวลาน้อยกว่าก่ีวินาที (5 คะแนน) 
2.2  คลื่นนํ้าต้ืนในน้ําลึก 0.5 เมตรจะต้องมีคาบเวลามากกว่าก่ีวินาที (5 คะแนน) 
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แผนบริหารการสอนประจําบทที่ 5 

. 1.วัตถุประสงค์ เชิงพฤติกรรม 

1) ผู้เรียนสามารถอธิบายแรงที่ทําให้เกิดปรากฏการณ์นํ้าข้ึนนํ้าลง 

2) ผู้เรียนสามารถอธิบายทฤษฎีความสมดุลและพลศาสตร์ของน้ําขึ้นนํ้าลง 

3) .ผู้เรียนสามารถอธิบายกระแสนํ้าเน่ืองจากนํ้าขึ้นนํ้าลง 

4) ผู้เรียนสามารถอธิบายการจําแนกชนิดของนํ้าขึ้นนํ้าลง 

 2.วิธีการสอนและกิจกรรมการเรียนการสอนประจําบท  

1) บรรยาย 

2) ให้นักศึกษามสีว่นร่วมโดยแสดงความคิดเห็น 

 4.สื่อการเรียนการสอน  

1) Power Point 

2) Internet สําหรับค้นคว้าเอกสารเพ่ิมเติมในชั่วโมง 

 5.การวัดผลและการประเมินผล  
1) ต้ังคําถามขณะบรรยาย 
2) สอบข้อเขียน 
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5.  น้ําข้ึนน้ําลง 
สาระของบทน้ีเก่ียวข้องกับปรากฏการณ์น้ําขึ้นนํ้าลงในทะเลและตามชายฝั่ง แรงท่ีทําให้เกิด

น้ําขึ้นนํ้าลง และชนิดของนํ้าขึ้นนํ้าลง 

5.1  แรงที่ทําให้เกิดปรากฏการณ์น้าํขึน้น้าํลง 
น้ําขึ้นนํ้าลงเกิดจากการเปลี่ยนแปลงของแรงดึงดูดที่ดวงอาทิตย์และดวงจันทร์ทํากับมวลนํ้า

ตามขณะที่โลกหมุนรอบตัวเอง แรงดึงดูดระหว่างดวงดาวเป็นสัดส่วนกับมวลแต่เป็นสัดส่วนผกผันกับ
ระยะทางระหว่างดวงดาวยกกําลังสอง 

เพ่ือความง่ายจึงขอพิจารณามวลนํ้าที่จุด a และ b ซึ่งอยู่บนแกนหมุนของโลกและดวงจันทร์ 
(รูปที่ 5.1) มีความสมดุลระหว่างแรงดึงดูดของโลก-ดวงจันทร์ และแรงหนีศูนย์กลางรอบจุดศูนย์กลาง
มวลของโลก-ดวงจันทร์ (อยู่ภายในโลก) ทําให้โลกและดวงจันทร์ไม่ว่ิงเข้าหากันหรือแยกออกจากกัน 

 

 
รูปที ่5.1  ตําแหน่งของจุด a และ b บนแกนหมุนของโลกและดวงจันทร์ (ทีม่า KNAUSS, J.A.1978.) 

 
แรงหนีศูนย์กลางเท่ากันที่ทุกจุดบนโลก แต่แรงดึงดูดระหว่างมวลน้ํากับดวงจันทร์จะแตกต่างกันไป
เล็กน้อยตามตําแหน่งบนผิวโลก  แรงดึงดูดของดวงจันทร์ซึ่งมีมวลเท่ากับ M กระทํากับมวลนํ้า m ที่

จุด a เท่ากับ 2)( RP

mM
GFa 

   เมื่อ G เป็นค่าคงที่ Pคือระยะระหว่างจุดศูนย์กลางของโลกกับ

ดวงจันทร์ และ R  คือรัศมีของโลก  แรงหนีศูนย์กลางเทกับ 2P

mM
GFc   ส่วนต่างของแรงทั้ง     

สองอันเท่ากับ        

2234

2

22 2
2)(

)( RPRPP

RPR
GmM

P

mM
G

RP

mM
GFF ca 





  
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เน่ืองจาก RP 60  สมการลดเหลือ 

3
2)(
P

R
GmMFF cz   

ส่วนต่างของแรงดึงดูดและแรงหนีศูนย์กลางที่จุด b เท่ากับ 

3

2)(
P

R
GmMFF cz   

เราจะมีแรงเท่ากันแต่ทิศตรงกันข้าม โดยแรงเป็นสัดส่วนกับมวลและผกผันกับกําลังสามของระยะทาง
ระหว่างโลก-ดวงจันทร์ จุดอ่ืนๆ บนโลกก็จะมีส่วนต่างของแรงดึงดูดและแรงหนีศูนย์กลางแต่การ
คํานวณจะซับซ้อนกว่าเพราะมีแรงในทิศต้ังฉากกับแกนของโลก-ดวงจันทร์ด้วย  แรงที่ทําให้เกิดนํ้าขึ้น
น้ําลงมีค่าน้อยมากเมื่อเทียบกับแรงโน้มถ่วงของโลก (1 ใน 9 ล้าน) เฉพาะแรงในแนวราบเท่าน้ันที่ทํา
ให้เกิดนํ้าขึ้นนํ้าลง 

 
รูปที่ 5.2  a) ทิศทางของแรงที่ทําให้เกิดนํ้าขึ้นนํ้าลงบนส่วนต่างๆ ของผิวโลก  b) แรงในแนวสัมผัส
กับผิวโลกซึ่งเป็นแรงที่ทําให้เกิดนํ้าขึ้นนํ้าลงจริงๆ มวลของดวงอาทิตย์เป็น 2.5 x 107 เท่าของดวง
จันทร์ แต่อยู่ห่างจากโลก 400 เท่าของระยะทางโลก-ดวงจันทร์ ทําให้แรงดึงดูดของดวงจันทร์
มากกว่าโลกประมาณ 2 เท่า  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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5.2 ทฤษฎีความสมดุลและพลศาสตร์ของน้ําข้ึนน้ําลง 
 แนวคิดที่ง่ายที่สุดคือ ความสมดุลของนํ้าขึ้นนํ้าลงเสนอโดยนิวตัน  ให้โลกปกคลุมด้วยนํ้า
ทั้งหมด น้ําขึ้นนํ้าลง จะเป็นความสมดุลของแรงที่ทําให้เกิดนํ้าขึ้นนํ้าลงกับความเอียงของผิวนํ้า ตาม
ทฤษฎีจะได้ความสูงของนํ้าจากแรงดึงดูดของดวงจันทร์ 0.55 เมตร และความสูงจากแรงดึงดูดของ
ดวงอาทิตย์ 0.24 เมตร ได้ความสูงของนํ้าช่วงนํ้าเกิดเท่ากับ 0.79 เมตร ซึ่งตํ่ากว่าความเป็นจริง      
แต่สัดส่วนของนํ้าเกิดต่อนํ้าตายใกล้เคียงความเป็นจริง 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

รูปที ่5.3  การแพร่กระจายของมวลน้ําตามทฤษฎีความสมดุลของนํ้าขึ้นนํ้าลง 
(ที่มา http://ctang97.files.wordpress.com/2012/05/tides-2.png 

 
 ลาปลาซเป็นผูต้ั้งทฤษฎีพลศาสตร์ของน้ําขึ้นนํ้าลง โดยให้น้ําขึ้นนํ้าลงเป็นคลื่นที่เกิดจากแรง
กระทําที่มีคาบเวลาต่างๆ  ในมหาสมทุรมรีูปร่างและความลึกแตกต่างกัน ทําให้การคํานวณมีความ
ซับซ้อนย่ิงขึ้น  หัวใจของปัญหาคือการบังคับแรงผลักดันให้เกิดนํ้าขึ้นนํ้าลงในความถ่ีต่างๆ ที่ทราบคา่ 
แล้วกับแอ่งนํ้าที่เช่ือมต่อกัน ซึ่งทุกแอ่งนํ้ามีความถี่ในการสั่นตามธรรมชาติและแรงเสียดทานแตกต่าง
กัน 
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 ตัวอย่างเช่นให้มีมวลนํ้าห่อหุ้มบริเวณศูนย์สูตร ถ้ามวลนํ้าจะเคลื่อนที่ให้ทันการหมุน
ของโลกจะต้องเคลื่อนที่ด้วยความเร็ว 450 เมตรต่อวินาที  ถ้าให้น้ําขึ้นนํ้าลงเป็นคลื่นนํ้าต้ืน 

ghc  ความลึกของทะเลจะต้องเท่ากับ 21 กิโลเมตร  ถ้านํ้าลึก 21 กิโลเมตรจริงๆ จะเกิด
กระบวนการกําทอนของน้ําขึ้นนํ้าลง ระดับนํ้าจะสูงขึ้นเรื่อยๆ จนถึงระดับหน่ึงจะถูกแรงเสียดทานใน
มวลนํ้า ขอบร่อง และท้องนํ้าต้านทานไม่ให้สูงไปกว่าน้ี แต่จริงๆ แล้วไม่เกิดขึ้นเพราะความลึกเฉลี่ย
ของมหาสมุทร 4,000 เมตร ความเร็วในการเคลื่อนที่ของนํ้า 200 เมตรต่อวินาที ช้ากว่าการหมุนของ
โลก เราจึงได้คลื่นนํ้าขึ้นนํ้าลงมีคาบ 12.4 ช่ัวโมง เคลื่อนที่ด้วยความเร็ว 450 เมตรต่อวินาที ความสูง
คลื่น 6 เซนติเมตร  

 
รูปที ่5.4  การเคลื่อนที่ของสปริงเมื่อความถ่ีตรงกับความถ่ีตามธรรมชาติจะเกิดกระบวนการ 

กําทอน แอมปลิจูดการเคลื่อนที่ของสปริงจะสูงสุดเมื่อความถ่ีตรงกับความถ่ีตามธรรมชาติ (ที่มา 
KNAUSS, J.A.1978.) 
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ตารางที ่1.1  องค์ประกอบฮาร์โมนิคหลักของนํ้าขึ้นนํ้าลง  

(ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
 

 
รูปที ่5.5  ระดับนํ้าทํานายเป็นผลรวมขององค์ประกอบน้ําที่มีแอมปลิจดูและเฟสเหมาะสม 7 ตัว 

ระดับนํ้าทํานายใกล้เคียงกับระดับนํ้าจากการตรวจวัดมาก (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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 การทํานายตามวิธีของลอร์ดเคลวิน ใช้ได้กับสถานีชายฝั่งหรือตามเกาะที่มีสถานีวัดระดับนํ้า  
แต่ถ้าเป็นในทะเลซึ่งไม่มีข้อมูลก็ต้องใช้วิธีการของลาปลาซ ตามรูปที่ 10.5 และ 10.16 เป็นตัวอย่าง
ของน้ําขึ้นนํ้าลงในมหาสมุทรแอตแลนติกและทะเลเหนือ จะเห็นการไหลของนํ้าเป็นวงเรียกว่า 
amphidromic stystem จุดศูนย์กลางเรียกว่า amphidromic point ซึ่งเป็นจุดที่ระดับนํ้าไม่มีการ
เปลี่ยนแปลง เส้นที่ลายผ่านจุด amphidromic point เรียกว่า co-tidal line ตัวเลขบอกช่ัวโมงที่น้ํา
ขึ้นสูงสุดภายหลังจากที่ดวงจันทร์เคลื่อนที่ผ่านเส้นแวงที่ Greenwich และมีเส้น co-range line ซึ่ง
จะเป็นวงรอบจุด amphidromic point จะเช่ือมบริเวณที่มีเรนจ์น้ําเท่ากัน 
 ปัจจุบันมีข้อมูลระดับนํ้าจากอุปกรณ์ altimeter บนดาวเทียมสามารถใช้หาระดับนํ้าใน
มหาสมุทรได้อย่างถูกต้อง ใช้สําหรับเป็นข้อมูลป้อนแบบจําลองการไหลเวียนของนํ้าในมหาสมุทร  
การจําลองการไหลในมหาสมุทรเน่ืองจากน้ําขึ้นนํ้าลงจะต้องใช้รูปร่างและความลึกจริง เน่ืองจากว่า
พลังงานจากนํ้าขึ้นนํ้าลงถูกเปลี่ยนไปเป็น internal wave ที่มีคาบคลื่นเท่ากับนํ้าขึ้นนํ้าลงเมื่อนํ้า
เคลื่อนผ่านภูเขาใต้น้ํา และพลังงานสูญเสียไปเมื่อน้ําขึ้นนํ้าลงที่มีเรนจ์น้ํา 
สูงเคล่ือนที่เข้าสู่น้ําต้ืน เช่นที่ทะเลเบร่ิง รอบเกาะอังกฤษ หรือทวีปออสเตรเลีย 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

รูปที ่5.6  amphidromic system ทั่วโลก (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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5.3  กระแสน้ําเนื่องจากน้ําข้ึนน้ําลง 
 กระแสนํ้าเนื่องจากนํ้าลงจะมีความสําคัญบริเวณชายฝั่งเพราะแรงกว่ากระแสนํ้าอ่ืนๆ   
กระแสนํ้าเน่ืองจากนํ้าขึ้นนํ้าลงในมหาสมุทรมีค่าประมาณ 0.02-0.05 เมตรต่อวินาทีเท่าน้ัน แต่เช่ือ
กันว่า internal wave จากนํ้าขึ้นนํ้าลงทําให้การไหลของน้ําในมหาสมุทรมีความเร็วมากกว่าปกติ  
 ทิศทางการไหลของน้ําขึ้นนํ้าลงที่ผิวหน้าเปลี่ยนแปลงเป็นรูปวงรี (รูปที่ 5.6) ต้องรู้ลักษณะ
ของคลื่นนํ้าขึ้นนํ้าลง tidal wave จึงจะสามารถคํานวณค่าแอมปลิจูดของระดับนํ้า สัดส่วนของแกน
หลักและแกนรอง และทิศทางการหมุนของกระแสนํ้า กระแสนํ้าเนื่องจากน้ําขึ้นนํ้าลงส่วนใหญ่จะ
ขนานกับชายฝั่ง 
 ความเร็วของกระแสนํ้าเน่ืองจากนํ้าขึ้นนํ้าลงจะเพ่ิมขึ้นเมื่อความลึกนํ้าลดลง ความเร็วสูงสุด

ในแนวราบของคลื่นในน้ําต้ืนคือ 
h

g
a

h

a
Cu   ดังนั้นกระแสนํ้าจะแรงขึ้นเมื่อความลึกลดลงแม้

แอมปลิจูดจะคงที่  มีข้อยกเว้นในบริเวณที่ความลึกท้องนํ้ามีความซับซ้อน 
 กระแสนํ้าเนื่องจากนํ้าขึ้นนํ้าลงจะแรงในบริเวณท่ีมีคาบธรรมชาติในการกําทอนใกล้เคียงกับ
คาบของนํ้าขึ้นนํ้าลง ซึ่งจะเกิดคลื่นน่ิงที่มีคาบเท่ากับนํ้าขึ้นนํ้าลง ตัวอย่างเช่นที่อ่าวฟันด้ี ประเทศคา
นาดา มีเรนจ์น้ําขึ้นนํ้าลง 15 เมตร  เรนจ์น้ําจะเพ่ิมขึ้นในบริเวณที่มีปากอ่าวกว้างและความกว้าง
ค่อยๆ แคบเข้ามา  เมื่อนํ้าเคลื่อนที่เร็วกว่าความเร็วของคลื่นนํ้าต้ืน ทําให้เกิดคลื่นว่ิงเข้าอ่าวหรือ
แม่น้ําอย่างรวดเร็วเรียกว่า tidal bore เกิดหลายบริเวณบนโลก 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
รูปที ่5.7  ทิศทางและความเร็วกระแสน้ําเน่ืองจากนํ้าขึ้นนํ้าลง ทิศทางกระแสนํ้าหมุนเป็นวงมีแกน

หลักและแกนรอง  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 
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5.4  การจําแนกชนิดของน้ําข้ึนน้ําลง 
 ในการวิเคราะห์ระดับนํ้าแบบฮาร์โมนิคเราจะได้แอมปลิจูดขององค์ประกอบนํ้ามาหลายตัว  
ในการจําแนกลักษณะนํ้าขึ้นนํ้าลงในแต่ละบริเวณจะใช้แอมปลิจูดขององค์ประกอบนํ้าในบริเวณน้ัน
เพียง 4 ตัว คือองค์ประกอบนํ้าเด่ียว 2 ตัว (K1 และ O1) และองค์ประกอบนํ้าคู่ 2 ตัว (M2 และ S2) 
หาสัดส่วนของผลรวมนํ้าเด่ียวต่อผลรวมนํ้าคู่ เรียกสัดส่วนน้ีว่า Form number  

Form number, 
 
 22

11

SM

OK
F




  

จําแนกลักษณะนํ้าข้ึนนํ้าลงตาม Form number ใช้หลักการจําแนกของ G. Dietrich ตามท่ีปรากฏใน 
NAGA Report , Volume 2 (ค.ศ. 1961 = พ.ศ. 2503)  ดังน้ี 

1)  0  <  F < 0.25    นํ้าข้ึนนํ้าลงเป็นแบบนํ้าคู่ มยีอดนํ้าขึ้นและลงวันละ 2 ครัง้ โดยยอดนํ้า  
ขึ้นทั้ง 2 ครั้งและยอดนํ้าลงทั้ง 2 ครั้งน้ันมีระดับใกล้เคยีงกัน ตัวอย่างเช่น ข้อมูลระดับนํ้าที่สถานีวัด
ระดับนํ้าเกาะตะเภาน้อย จ. ภูเก็ต 

2)  0.25 < F < 1.50   นํ้าข้ึนนํ้าลงเป็นแบบนํ้าผสม มียอดนํ้าขึ้นและลงวันละ 2 ครั้ง แต่       
ยอดนํ้าขึ้นทั้ง 2 ครั้ง หรือยอดนํ้าลงทั้ง 2 ครั้งน้ันไม่เท่ากันและระยะเวลาข้ึนลงไม่เท่ากัน ตัวอย่างเช่น
สถานีวัดระดับนํ้าปัตตานี จ.ปัตตานี 

3)  1.50 < F < 3.0   นํ้าข้ึนนํ้าลงเป็นแบบนํ้าผสม โดยบางวันอาจมียอดนํ้าขึ้นและลงวันละ  
2  คร้ัง หรือบางวันจะมียอดน้ําขึ้นและลงเพียงยอดเดียว ตัวอย่างเช่นสถานีวัดระดับนํ้าคลองใหญ่     
จ.ตราด 

4)  F > 3.0   นํ้าข้ึนนํ้าลงเป็นแบบนํ้าเด่ียว โดยแต่ละวันมียอดนํ้าขึ้นและลงวันละคร้ังเท่าน้ัน  

ตัวอย่างสถานีวัดระดับนํ้าเกาะหลัก จ.ประจวบคีรีขันธ์ 
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รูปที่ 5.8  ลักษณะนํ้าขึ้นนํ้าลงแบบต่างๆ  (ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 

 

 
 

รูปที่ 5.9  ลักษณะการเคลื่อนที่และตําแหล่งแบบต่างๆของดวงจันทร์ 
(ที่มา http://s2.hubimg.com/u/5567451_f520.jpg) 
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รูปท่ี 5.10  ลกัษณะของดวงจันทร์แบบต่างๆในรอบเดือน 
(ที่มา http://1.bp.blogspot.com/_h-emw8c6t28/S9tPpt5derI/AAAAAAAAAQk/V- 

60DAJiFnY/s400/may.jpg 
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คําถามท้ายบท 

1.  องค์ประกอบนํ้าขึ้นนํ้าลง ณ สถานีตรวจวัดแห่งหน่ึงแสดงดังตาราง 

Component 
Amplitude 
(A : cm) 

Local Phase 
(G : Degree ) 

ความเร็ว
เชิงมุม 

)(  

Argument 
(  iuV 0 : 
Degree) 

Nodal 
Factor 

)(F  

A0 17.72 - - - - 

K1 62.35 166.7 15.04 290.8 1.027 

O1 39.54 117.5 13.94 13.5 1.043 

M2 34.12 137.1 28.98 300.5 0.996 

S2 16.93 206.3 30.00 120.0 1.000 

สมการพยากรณ์ระดับนํ้าขึ้นนํ้าลงสามารถเขียนได้ดังสมการ 

    iiii

k

i
i GuVtFAAt  


0

1
0 cos  

เมื่อ    )(t  ระดับนํ้าเมื่อเวลา t ใดๆ (เมตร)  0A  ระดับนํ้าเฉลี่ยในช่วงเวลาใดๆ 
(เมตร) 

 k  จํานวนขององค์ประกอบนํ้าขึ้นนํ้าลง  i  ดัชนีขององค์ประกอบ 

iA  แอมพลิจูดขององค์ประกอบ i (เมตร) iF  nodal amplitude factor 

i  ความเร็วเชิงมุม (องศา/ช่ัวโมง)   iuV 0 astronomical argument 
(องศา) 

iG  improved kappa number (= local phase lag) 

จากข้อมูลข้างบน จงตอบคําถามต่อไปนี้ 
1.1  บอกประเภทของนํ้าขึ้นนํ้าลง 
1.2  หาระดับนํ้าในช่ัวโมงที่ 0, 8, 11, 16 และ 23  
1.3  จงคํานวณหา tidal range ในช่วงวันดังกล่าว  
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2.  จากตารางต่อไปนี้เป็นแอมปลิจูดและเฟสของขององค์ประกอบฮาร์โมนิคหลักที่สถานีวัดระดับนํ้า

บางปะกง ให้คํานวณหาค่า F number 
22

11

SM

OK
F




  และบอกชนิดของนํ้าขึ้นนํ้าลงจากข้อกําหนด

ต่อไปน้ี  
F < 0.25  นํ้าคู่ 
0.25 < F < 1.25 นํ้าผสมทีม่ีนํ้าคู่เด่น 
1.25 < F < 2.5  นํ้าผสมทีม่ีนํ้าเด่ียวเด่น 
F > 2.5   นํ้าเด่ียว 

 

 แอมปลิจูด (cm) เฟส (degree) 

K1 60.3 167.1 

O1 42.4 154.3 

M2 47.1 170.8 

S2 33.3 218.9 
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เอกสารอ้างอิง 

KNAUSS, J.A.1978. Introduction to Physical Oceanography, Prentice Hell. This book  
begins with a  theoretical background about the balances of forces involved 
in ocean circulation, and then  provides an overview of ocean currents, 
tides and surface waves. 

 
PETHICK, J. 1984. An Introduction to Coastal Geomophylogy, Edward Arnold. Do not  

be misled by the use  of ‘geomorphology’ in this title. This is a simple 
introduction to waves, tides, coastal sediment, the  littoral zone and estuaries 
which is easily accessible to the mathematically less confident reader.  

 
เวปไซต์ 

www.chanthaburi.buu.ac.th/~tachanat/course/830321/unit1.pdf  
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แผนบริหารการสอนประจําบทที่ 6 

. 
 

1. วัตถุประสงค์ เชิงพฤติกรรม 

1) ผู้เรียนสามารถอธิบายการแบ่งเอสทูรีตามธรณีสัณฐาน (geomorphology) 

2) ผู้เรียนสามารถอธิบายอุทกวิทยาของเอสทูรี 

3) .การไหลเวียนของนํ้าในเอสทูรี 

4) ผู้เรียนสามารถอธิบายการผสมผสานของนํ้าในเอสทูร ี

5) ผู้เรียนสามารถอธิบายพลศาสตร์ของตะกอน (sediment dynamics) ในเอสทูร ี

6) ผู้เรียนสามารถอธิบาย Estuarine pollution 

7) ผู้เรียนสามารถอธิบาย Nutrients and eutrophication 

2. วิธีการสอนและกิจกรรมการเรียนการสอนประจําบท  

1) บรรยาย 

2) ให้นักศึกษามสีว่นร่วมโดยแสดงความคิดเห็น 

3.  สื่อการเรียนการสอน  

1)  Power Point 

2)  Internet สําหรับค้นคว้าเอกสารเพ่ิมเต่ิมในช่ัวโมง 

4.  การวัดผลและการประเมินผล  
1)  ต้ังคําถามขณะบรรยาย 
2)  สอบข้อเขียน 
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6.  เอสทูรี (Estuaries) 
สาระของบทน้ีเก่ียวข้องลักษณะ นิยามของเอสทูรี การจําแนกประเภทของเอสทูรีตาม

คุณสมบัติทางกายภาพ พลศาสตร์ของนํ้าและตะกอนในเอสทูรี เน้ือหาของบทนี้ครอบคลุมเฉพาะ
ฟิสิกส์เท่าน้ัน ผู้อ่านควรอ่านลักษณะทางเคมีและชีววิทยาของเอสทูรีเพ่ิมเติม 

เอสทูรี (estuary) เป็นเขตรอยต่อระหว่างแม่นํ้ากับทะเล ที่เราเข้าใจก็คือปากแม่นํ้าเป็นส่วน
ใหญ่  เอสทูรีอยู่ในเขตอิทธิพลของน้ําท่า นํ้าขึ้นนํ้าลง และลมชายฝั่ง  เอสทูรีเป็นบริเวณที่มี
ความสําคัญเพราะเป็นแหล่งที่ต้ังของชุมชน แหล่งโรงงานอุตสาหกรรม เขตท่าเรือ เขตฐานทัพ เขต
ท่องเที่ยวพักผ่อน เขตอนุบาลสัตว์วัยอ่อน อีกทั้งเป็นแหล่งรองรับของเสียจากชุมชนและโรงงาน เอสทู
รีหลายแห่งถูกดัดแปลงให้เปลี่ยนไปจากสภาพธรรมชาติ ทําให้คุณภาพของเอสทูรีเสื่อมลง  

คําจํากัดความของเอสทูรีกว้างๆ ตามนิยามของ Cameron & Pritchard (1963) 
“ a semi-enclosed body of water having a free connection with the open sea 

and within which seawater is measurably diluted with freshwater derived from land 
drainage” 

“บริเวณผืนนํ้ากึ่งปิดซึ่งมีร่องนํ้าติดต่อกับต่อกับทะเล  และน้ําทะเลในเอสทูรีถูกเจือจางโดย
นํ้าท่าจากลุ่มนํ้า”  

เอสทูรีหลายแห่งมีสภาพไม่ตรงกับนิยามข้างต้น เน่ืองจากเอสทูรีต้ังอยู่ในบริเวณสภาพ
ภูมิศาสตร์ที่แตกต่างกันมาก อาทิเช่น เอสทูรีบางแห่งไม่มีทางติดต่อกับทะเลในบางฤดูกาล ความเค็ม
ของนํ้าในเอสทูรีสูงกว่านํ้าทะเลถ้านํ้าระเหยออกไปมาก เอสทูรีบางแห่งไม่มีแม่นํ้าไหลลง เป็นต้น    
จึงไม่สามารถนิยามเอสทูรีให้ครอบคลุมเอสทูรีได้ทั้งหมด 

เอสทูรีแต่ละแห่งสามารถแบ่งออกเป็นเขตต่างๆ ได้ 4 เขตดังน้ี 
1)  Riverine zone เป็นเขตท่ีไม่ได้รับอิทธิพลของน้ําขึ้นนํ้าลง นํ้าไหลลงทางเดียว 

ตามความลาดเอียงของท้องนํ้า 
2)  Estuarine-Riverine zone เป็นเขตท่ีได้รับอิทธิพลของน้ําขึ้นนํ้าลง อยู่เข้ามาใน 

แม่นํ้าเป็นระยะทางไกล กระแสนํ้าจะเปลี่ยนทิศทางการไหลตามนํ้าข้ึนนํ้าลง ความเค็มของนํ้าไม่เกิน 
1 ppt 

3)  Estuarine mixing zone เป็นส่วนที่เกิดกระบวนการทางกายภาพต่างๆ  
ซับซ้อนที่สุด ขอบเขตด้านบนอยู่ที่ความเค็ม 1 ppt ขอบเขตด้านล่างที่สันดอนนํ้าลงที่ปากแม่นํ้า 
(ebb tidal delta) ความเค็มของนํ้าอยู่ระหว่าง 1-34 ppt เขต estuarine mixing จะเปลี่ยนแปลง
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ขึ้นลงตามปริมาณนํ้าท่า ถ้าปริมาณนํ้าท่ามีมากเขตน้ีอาจหลุดเลยออกไปจากแม่น้ําได้ เขตที่มีความ
เค็ม 4-8 ppt เป็นเขตที่มีอนุภาคตะกอนเกาะตัวกันทําให้ความเข้มข้นของตะกอนแขวนลอยสูงที่สุด 
(turbidity maximum zone)  

4)  Coastal boundary layer เขตชายฝั่งระยะ 1-20 กิโลเมตรจากชายฝั่ง อยู่ใน 
เขตอิทธิพลของน้ําขึ้นนํ้าลง น้ําท่า และคลืน่ลม มรีอยปะทะ (front) ของน้ําชายฝั่งกับนํ้าทะเลชัดเจน 
มีส่วนผสมของนํ้าท่า มีความเข้มข้นของตะกอนแขวนลอยสูง 

ตําแหน่งของเอสทูรีขึ้นอยู่กับระดับน้ําทะเลซึ่งควบคุมโดยปริมาณนํ้าแข็งขั้วโลก เอสทูรีจึง
ถอยร่นเข้าไปในแผ่นดินหรือยื่นลงไปในทะเล เอสทูรีในปัจจุบันเพ่ิงเกิดขึ้นหลังจากยุคนํ้าแข็งล่าสุดเมื่อ
ไม่ถึง 10,000 ปีที่ผ่านมา เราอยู่ในช่วงที่ระดับนํ้าทะเลเพิ่มขึ้นหรือทรงตัว เอสทูรีจึงถอยร่นเข้าไปใน
แผ่นดิน  

 
รูปที่ 6.1  ลักษณะทางกายภาพตามนิยามของเอสทูรี  
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6.1  การแบ่งเอสทูรีตามธรณีสัณฐาน (geomorphology) 
 เราสามารถแบ่งประเภทของเอสทูรีตามลักษณะทางธรณีและธรณีสัณฐานได้ 4 ประเภท คือ  

1)  Coastal plain (Drown river valley) estuary 
2)  Fjords estuary 
3)  Lagoon estuary 
4)  Tectonically formed estuary 

1)  Coastal plain (Drown river valley) estuary  เกิดจากแม่นํ้าและพ้ืนที่ราบจมอยู่ใต้
ทะเลจากการท่ีระดับนํ้าทะเลเพ่ิมขึ้น  ประกอบไปด้วยร่องนํ้าลึกและที่ราบจมนํ้าด้านข้างซึ่งไม่ลึก การ
วางตัวของเอสทูรีจะต้ังฉากกับชายฝั่ง ปากร่องนํ้าจะกว้างแล้วแคบเข้ามาที่ปลายร่องนํ้า อาจจะต่อกับ
ทะเลเพียงร่องนํ้าเดียว หรือมีหลายร่องนํ้าเช่นบริเวณดินดอนสามเหลี่ยมปากแม่นํ้า การไหลเวียนของ
นํ้าได้รับอิทธิพลของน้ําขึ้นนํ้าลงและนํ้าท่า โดยทั่วไปนํ้าช้ันบนมีทิศทางสุทธิเป็นนํ้าไหลออก ขณะที่นํ้า
ช้ันล่างมีทิศทางสุทธิเป็นนํ้าไหลเข้า  ความเค็มของนํ้าขึ้นกับปริมาณนํ้าท่า เอสทูรีในประเทศไทยส่วน
ใหญ่จะเป็นแบบน้ี 

 
 
 
รูปร่างหน้าตัดเป็นรูปตัว V ร่องนํ้าลึก 10 เมตร แต่ tidal flat กว้างหลายกิโลเมตร  เมื่อพล็อตโดย
ขยายความลึก 50 เท่า 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

รูปท่ี 6.2  ลักษณะของ coastal plain estuary และการไหลเวียนของนํ้า  
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2)  Fjords estuary  เอสทูรีประเภทน้ีพบได้ตามพ้ืนที่ใกล้ขั้วโลก  เกิดจากธารนํ้าแข็ง
เคลื่อนที่แล้วกัดเซาะแผ่นดินจนเป็นร่องลึก ต่อมาธารน้ําแข็งจมนํ้ากลายเป็นเอสทูรี ความลึกน้ํา
โดยทั่วไปจะค่อนข้างลึก 200-800 เมตร รูปร่างหน้าตัดร่องนํ้าเป็นรูปตัวอักษร “U” ท้องทะเลราบ  
บริเวณปากร่องนํ้ามีหินแข็งใต้นํ้าเรียกว่า sill กั้นการไหลเวียนของนํ้าช้ันล่าง  นํ้าถูกแบ่งเป็น 2 ช้ัน 
นํ้าช้ันบนจืดกว่าช้ันล่างมีการไหลออกสู่ทะเลได้สะดวก มีปริมาณออกซิเจนสูง  ส่วนนํ้าช้ันล่างเค็ม นํ้า
น่ิงเพราะถูก sill กั้น ไม่เกิดการหมุนเวียนผสมผสานกับนํ้าทะเล ปริมาณออกซิเจนน้อยจนเป็นศูนย์  
รูปร่างหน้าตัด 
 
 
 
 
 
 

 
     Velocity profile        Salinity profile 

รูปท่ี 6.3  ลักษณะของ Fjord และการไหลเวียนของนํ้า  

3)  Lagoon estuary  เอสทูรีแบบลากูนเกิดเมื่อระดับนํ้าเพ่ิมขึ้นท่วมชายฝ่ัง ต่อมาคลื่นซัด
ตะกอนมาปิดกั้นทางติดต่อกับทะเล จึงเกิดเป็นทะเลสาบชายฝั่งเกิดข้ึน ตัวอย่างเอสทูรีแบบลากูนคือ 
ทะเลสาบสงขลา ร่องนํ้าตากใบ เป็นต้น  แนวปะการังนอกชายฝั่งก็ทําให้เกิดลากูนได้เช่นกันโดย
ปะการังเกิดข้ึนรอบๆ เกาะ ต่อมาเกาะจมตัวลงเป็นแอ่งนํ้าขณะที่ปะการังงอกสูงขึ้น  ลากูนจะวางตัว
ขนานกับชายฝั่ง อาจมีร่องนํ้าต่อกับทะเลเพียงร่องเดียวหรือหลายร่อง  ส่วนใหญ่นํ้าต้ืน ดังน้ันลมผิว
นํ้าจะพัดจนทําให้เกิดระบบการไหลเวียนของนํ้าทั้งคอลัมน์นํ้า  หรือมีนํ้าข้ึนนํ้าลงตามนํ้าทะเล ความ
เค็มอาจใกล้เคียงนํ้าทะเลหรือเค็มย่ิงกว่าเน่ืองจากมีอัตราการระเหยสูง 
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รูปท่ี 6.4  ลักษณะของ lagoon estuary และการไหลเวียนของนํ้า 

4)  Tectonically formed estuary  เอสทูรีแบบน้ีเกิดขึ้นเน่ืองจากการเคลื่อนตัวของ
เปลือกโลก ไม่มีรูปร่างที่เป็นลักษณะเฉพาะ โดยมากมักเกิดในบริเวณที่มีรอยเลื่อน (fault zone) เช่น 
อ่าวซานฟรานซิสโก เป็นต้น ในประเทศไทยมีเอสทูรีประเภทน้ีคือ แหลมตะลุมพุก เป็นต้น 

อน่ึง ตามสภาพที่เป็นจริงไม่สามารถจะแบ่งแยกเอสทูรีได้อย่างแน่ชัด ทั้งน้ีเพราะอิทธิพลของ
ทะเลและนํ้าแม่นํ้ามีด้วยกันหลายระดับ เราจึงเห็นเอสทูรีในรูปแบบต่างๆ ต้ังแต่ดินดอนสามเหลี่ยม
ปากแม่นํ้า(delta)ซึ่งได้รับอิทธิพลของน้ําท่ามาก เอสทูรีแบบเดลต้า เอสทูรีปากแม่นํ้า เอสทูรีกึ่ง
ทะเลสาบ จนถึงทะเลสาบชายฝั่งทะเลซึ่งได้รับอิทธิพลของทะเลค่อนข้างมาก 

 
6.2  อุทกวิทยาของเอสทูรี 

ความเค็มของนํ้าในเอสทูรีขึ้นกับปริมาณนํ้าท่า ปริมาณฝน การระเหยของน้ํา นํ้าขึ้นนํ้าลง 
ความแรงของลม และรูปร่าง-ความลึกของนํ้า (ควบคุมประสิทธิภาพในการผสมผสานกันของนํ้า)  นํ้า
ในเอสทูรีจึงมีความเค็มได้ต้ังแต่ 0 ppt จนถึงเค็มย่ิงกว่านํ้าทะเล 

ปริมาณฝนและน้ําท่า 
ฝนที่ตกบนแผ่นดินทําให้เกิดนํ้าท่า  ฝนที่กลายเป็นนํ้าท่าจะมากหรือน้อยขึ้นกับความช้ืนใน

ดิน ความสามารถในการซึมของช้ันดิน และอัตราการระเหยของนํ้า โดยเฉลี่ย 20-60% ของปริมาณ
ฝนจะกลายเป็นนํ้าท่า การไหลของน้ําท่าสุทธิคือออกสู่ทะเล  

ปริมาณนํ้าท่าเมื่อเทียบกับนํ้าทะเลแล้วมีสัดส่วนน้อยมาก  อิทธิพลของน้ําท่าจึงอยู่เฉพาะเขต
ชายฝั่ง (coastal boundary layer) เท่าน้ัน  ยกเว้นลุ่มนํ้าอเมซอนที่มีปริมาณนํ้าท่าเฉล่ีย 236,000 
ลูกบาศก์เมตรต่อวินาที จะเห็น plume นํ้าท่าไปได้เป็นร้อยกิโลเมตรจากชายฝั่งออกไป   
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 เราสามารถคํานวณอัตราการผสมผสานและเวลาที่ใช้ในการไหลลงสู่ทะเล (flushing time)
มลพิษในเอทูรีที่มีวงจรคล้ายกับโมเลกุลของนํ้าได้ง่าย การหา flushing time อย่างง่ายคือปริมาณนํ้า
จืดในเอสทูรีหารด้วยอัตราการไหลของนํ้าท่า (R)  

0

0 )( timeFlushing
S

SS

R

V ee 
  

eV  คือปริมาตรนํ้าในเอสทูรี oS คือความเค็มของนํ้าในทะเล eS  คือความเค็มของนํ้าในเอสทูรี R  
คืออัตราการไหลของนํ้าท่า  การคํานวณแบบนี้มีสมมุติฐานว่ากระบวนการในเอสทูรีอยู่ในสภาวะ
สมดุล 

ปริมาณฝน อัตราการระเหย และลม 
ฝนตกเป็นฤดูกาลในขณะที่อัตราการระเหยค่อนข้างจะคงที่  สําหรับประเทศไทยปริมาณฝน

ตกจะมากกว่าปริมาณน้ําที่ระเหยไป  จึงมีปริมาณนํ้าท่าหลงเหลืออยู่ทําให้นํ้าในเอสทูรีมีความเค็มตํ่า
กว่าหรือใกล้เคียงกับนํ้าทะเล แต่ในแถบแห้งแล้งนํ้าที่ระเหยไปจะมากกว่านํ้าที่ได้รับจากฝน ทําให้
ความเค็มของนํ้าในเอสทูรีสูงกว่านํ้าทะเลปกติ 

ลมนอกจากจะทําให้เกิดการไหลเวียนของนํ้าแล้ว ยังช่วยเร่งการระเหยของนํ้าโดยพัดพาเอา
อากาศท่ีชุ่มไอน้ําขึ้นสู่เบ้ืองบน อากาศท่ีแห้งกว่าจะเข้ามาแทนที่  

น้ําขึน้น้าํลง 
นํ้าขึ้นนํ้าลงช่วยในการเปลี่ยนถ่ายน้ําในเอสทูรีเช่นกัน  ปริมาณนํ้าที่อยู่ระหว่างระดับนํ้าทะเล

สูงสุดกับตํ่าสุดคูณกับพ้ืนที่ผิวนํ้าเฉล่ียจะเรียกว่า tidal prism ซึ่งก็คือปริมาณนํ้าที่จะไหลออกสู่ทะเล
ใน 1 รอบวัฏจักรนํ้าขึ้นนํ้าลง  เราสามารถคํานวณค่า flushing time โดยแทน R ด้วย tidal prism 
โดยมีสมมุติฐานว่านํ้าในระบบผสมผสานกันดี 100 เปอร์เซ็นต์ และน้ําที่ออกจากระบบในรอบวัฏจักร
นํ้าข้ึนนํ้าลงรอบก่อนไม่ไหลกลับเข้าสู่ระบบในรอบถัดไป 

นํ้าข้ึนนํ้าลงทําให้นํ้าไหลเข้าและออกใน 1 รอบวัฏจักร  เมื่อเฉลี่ยกระแสนํ้าในแต่ละจุดแล้ว
อาจพบว่ากระแสนํ้าไม่เป็นศูนย์ แสดงว่ามีการไหลเวียนสุทธิเรียกว่า residual circulation ซึ่งอาจ
เกิดจากรูปหน้าตัดของร่องนํ้า (tidal pumping ที่ไม่สมมาตรกันทางฝั่งซ้ายและขวา โดยนํ้าไหลเข้า
ทางร่องนํ้าลึกและไหลออกทางร่องนํ้าต้ืน  หรือแรงโคริโอลิสทําให้นํ้าไหลเบ่ียงไปทางขวาถ้าปากแม่นํ้า
กว้างมากๆ 
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6.3  การไหลเวียนของน้ําในเอสทูรี 
การไหลเวียนของนํ้าในเอสทูรี มี 3 ประเภทหลักคือ 

1)   กระแสนํ้าเน่ืองจากแรงโน้มถ่วง (Gravitational circulation)  หรือเรียกอีกอย่างหน่ึงว่า 
classical circulation หรือ estuarine circulation  เป็นลักษณะที่นํ้าท่าซึ่งเบากว่านํ้าทะเลลอยตัว
อยู่เหนือช้ันนํ้าเค็มและไหลลงสู่ทะเล ขณะน้ําท่าไหลไปก็จะดึงนํ้าเค็มช้ันล่างมาผสมทําให้ปริมาณนํ้าที่
ไหลเพ่ิมมากข้ึน  นํ้าทะเลจะไหลเข้ามาทางช้ันล่าง บางส่วนก็ผสมกับนํ้าท่าแล้วไหลออกไป  ดังน้ันการ
ไหลสุทธิคือนํ้าช้ันบนไหลออก นํ้าทะเลด้านล่างไหลเข้ามา  นํ้าช้ันบนจะจืดกว่านํ้าช้ันล่าง 

 
 
 
 
 

 

รูปท่ี 6.5  การไหลเวียนแบบ Gravitational circulation  

2)  กระแสนํ้าสุทธิ(Residual circulation)  เกิดข้ึนเมื่อเราทําการเฉลี่ยค่ากระแสนํ้าต่อเวลา 
ณ จุดใดจุดหน่ึงใน 1 รอบวัฏจักรนํ้าข้ึนนํ้าลง จะปรากฏว่ากระแสนํ้าสุทธิไม่เป็นศูนย์ เกิดลักษณะการ
ไหลเวียนที่ว่ากระแสนํ้าไหลเข้าสุทธิที่ฝั่งหน่ึง และไหลออกสุทธิที่อีกฝั่งหน่ึง มักเกิดในกรณีที่ในแนว
หน้าตัดมีร่องนํ้า 2 ร่องที่มีความลึกไม่เท่ากัน น้ําเฉล่ียไหลเข้าทางร่องนํ้าต้ืนแล้วไหลออกทางร่องนํ้า
ลึก 

 

 

 

 
 

รูปที่ 6.6  การไหลเวียนแบบ Residual circulation  
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3)  กระแสน้ําเน่ืองจากลม(Wind-driven circulation)  ทิศทางและความเร็วกระแสน้ําแปรปรวน
ตามทิศทางและความเร็วลม  ถ้ากระแสนํ้าลมแรงพอและพัดอยู่เป็นเวาลานานก็จะทําให้เกิดการ
ไหลเวียนของนํ้าทั่วทั้งบริเวณเอสทูรี  สามารถก่อให้เกิด seiche หรือ harbour resonance ได้      
(ดูเรื่องคลื่นในบทที่ 4) และสามารถช่วยเพ่ิมความเร็วของ gravitational circulation หรือ residual 
circulation 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
รูปที่ 6.7 ผลจากกระแสนํ้าเน่ืองจากลม 

6.4  การผสมผสานของน้ําในเอสทูรี  
 พิจารณาปากแม่น้ําที่มีความกว้างจํากัด ท้องน้ําอยู่เหนือระดับน้ําทะเลจนอยู่ใต้ระดับนํ้าทะเล 
น้ําทะเลจะอยู่ที่ก้นแม่น้ําในระดับนํ้าทะเล น้ําท่า (discharge) ที่ไหลลงสู่ทะเลด้านบนจะชักพาน้ํา
ทะเลเบ้ืองล่างเข้ามาผสมกับนํ้าท่าแล้วไหลออกสู่ทะเล ทําให้ปริมาณนํ้าที่ไหลออกสู่ทะเลจะมากกว่า
ปริมาณนํ้าท่าหลายเท่าตัว  เราสามารถหาความสัมพันธ์ของปริมาณนํ้าท่า น้ําที่ไหลเข้า-ออกเอสทูรี
โดยใช้หลักการอนุรักษ์สสารในบทที่ 4 ซึ่งจะแสดงให้เห็นอีกครั้งหนึ่ง 
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รูปที ่6.8  a) ถ้าไม่มีการผสมของน้ําท่ากับนํ้าทะเล น้ําทะเลจะอยู่ใต้น้ําท่าในระดับน้ําทะเล   

             b) ถ้ามีการผสมของน้ําทะเลกับนํ้าท่า ทําให้ความเค็มตามความลึกมีรูปร่างตาม c) 
(ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 

 
ให้ปริมาณน้ําที่ไหลออกคือ oT   ปริมาณท่ีไหลเข้าคือ iT  และปริมาณน้ําท่าเท่ากับ R  

ความสัมพันธ์ระหว่างปริมาณน้ําคือ 

RTT io   

ให้ความเค็มของนํ้าที่ไหลออกเท่ากับ oS  และน้ําไหลเข้าเท่ากับ iS  ความสัมพันธ์ของ
ปริมาณเกลือคอื 

iioo STST   
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แก้สมการหาคา่ iT และ oT  จะได้ 

oi
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ถ้าปริมาณนํ้าท่าคงที่ หากมีการผสมผสานของนํ้า (การพา) ของนํ้ามากจะทําให้ปริมาณนํ้าที่
ไหลเข้า-ออกเอสทูรีสูงตามไปด้วย 

 
รูปที ่6.9  การผสมของน้ําทะเลกับนํ้าท่าทําให้ปริมาณน้ําที่ไหลออกในนํ้าช้ันบนมีมากขึ้น  

(ที่มา KNAUSS, J.A.1978.) 

สมการอนุรักษ์มวลสารบอกได้แต่ปริมาตรการไหลแต่ไม่สามารถบอกได้ว่าน้ํายังคงแบ่งเป็น   
2 ช้ันได้อย่างไร มองเป็น 3 กรณี คือ 

1)  ไม่มีการผสมระหว่างนํ้าทะเลกับนํ้าท่า น้ําแบ่งเป็น 2 ช้ันชัดเจน ความเอียงของ 
ผิวนํ้าช้ันบนจะตรงกันข้ามกับนํ้าช้ันล่างตามสมการของ Margule ในบทที่ 6 แรงบังคับการไหลเป็น
ความสมดุลระหว่างความเอียงของผิวนํ้าช้ันบนกับแรงเสียดทาน 

2)  น้ําผสมกันอย่างสมบูรณ์ ทําให้ความเค็มในแต่ละจุดเท่ากันตลอดความลึก ถ้า 
สมมุติว่าผิวนํ้าอยู่ในแนวระนาบ แรงเน่ืองจากความต่างของแรงดันจะเป็นศูนย์ที่ผิวนํ้าแล้วเพ่ิมขึ้นตาม
ความลึก ความเร็วกระแสน้ําในแนวด่ิงก็จะเพ่ิมขึ้นตามความลึกด้วย 
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3)  รวม 2 กรณีเข้าด้วยกัน คือน้ําผสมกันได้ไม่สมบูรณ์ ผิวนํ้ามีความเอียงทําให้น้ํา 
ช้ันบนไหลลงสู่ทะเล น้ําช้ันล่างไหลเข้ามา จุดที่กระแสนํ้าเปลี่ยนทิศทางการไหลจะอยู่ตรงบริเวณ 
halocline  

 
รูปที่ 6.10  a) น้ําท่าไหลอยู่บนนํ้าทะเลซึ่งหยุดน่ิง b) น้ําผสมกันอย่างสมบูรณ์ ความเค็ม

เท่ากันตลอดความลึก ความเค็มเพ่ิมขึ้นตามระยะทางสู่ทะเล ความต่างของแรงดันจะเพ่ิมขึ้นตาม
ความลึก และกระแสนํ้าไหลเข้าจะเพ่ิมขึ้นตามความลึก  c) แบบผสมระหว่าง a) กับ b) การไหลของ
น้ําขึ้นกับความเอียงของเส้นช้ันแรงดัน น้ําช้ันบนไหลออกขณะที่น้ําช้ันล่างไหลเข้า (ที่มา KNAUSS, 
J.A.1978.) 
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ดัชนีบ่งบอกว่านํ้าผสมกันมากน้อยเพียงใดคือ Richardson number (Ri) ตามสูตร 

2

















z
u

z
g

Ri


  

เคร่ืองหมายลบมีไว้เพ่ือทําให้ค่า Richardson number เป็นบวก ถ้าความเร็วนํ้าไหลออก
(ช้ันบน) และไหลเข้า(ช้ันล่าง)แรง จะทําให้ความแตกต่างของความเร็ว(horizontal shear) มีค่ามาก 
ค่า Richardson number จะตํ่าลง  ถ้าค่า Richardson number ตํ่ากว่า 0.25 จะเร่ิมเกิดคลื่น
บริเวณรอยต่อระหว่างนํ้าช้ันบนกับน้ําช้ันล่าง นํ้าเค็มจากช้ันล่างจะถูกดึงไปผสมกับนํ้าท่าข้างบน
ได้มาก 

การปรับปรุงร่องนํ้าเพ่ือลดการตกตะกอนอาจเป็นการเพ่ิมการตกตะกอนได้ ยกตัวอย่างเช่น
การผันนํ้าท่ามาลงสู่แม่นํ้าให้มากขึ้นเพ่ือช่วยผลักตะกอนจากแม่นํ้าไม่ให้ตกในร่องนํ้า แต่จะไปเพ่ิม
ความเร็วกระแสนํ้าและความแตกต่างของกระแสนํ้าระหว่างช้ันบนกับช้ันล่าง (vertical velocity 
shear) นํ้าช้ันล่างจะไหลแรงขึ้นและพัดพาทรายจะชายฝั่งมาตกในร่องนํ้าได้มากข้ึน  

การผสมผสานของนํ้าในเอสทูรีเกิดจากอิทธิพลของน้ําข้ึนนํ้าลง ปริมาณนํ้าท่า ลม รูปร่าง 
และความลึกของเอสทูรีเป็นหลัก  เราสามารถแบ่งเอสทูรีตามการผสมผสานของนํ้าได้ดังน้ี 

1)  Well-mixed estuary   ส่วนใหญม่ักเกิดในบริเวณนํ้าต้ืน มวลนํ้าผสมผสานกัน 
ดีทั้งคอลัมน์นํ้า  ความเค็มเท่ากันทุกระดับความลึก  ความเค็มของนํ้าลดลงตามระยะทางที่เข้าไปใน
แม่นํ้า 

 
 
 
 
 
 
 

รูปท่ี 6.11  ลกัษณะของ well-mixed estuary 
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2)  Stratified estuary  นํ้าแบ่งเป็น 2  ช้ันโดยนํ้าช้ันบนจะมีความเค็มตํ่ากว่านํ้าช้ัน 
ล่าง แบ่งได้เป็น 2 ประเภทย่อย 

       2.1  Partially Stratified estuary  เป็นลักษณะโดยทั่วไปของเอสทูรี  มัก
เกิดในบริเวณนํ้าต้ืน นํ้าช้ันบนจะเค็มน้อยกว่านํ้าช้ันล่างเล็กน้อย มีการผสมผสานกันระหว่างนํ้าทั้ง 2 
ช้ัน  ความเค็มของนํ้าลดลงตามระยะทางที่เข้าไปในแม่นํ้า กระแสนํ้าสุทธิไหลออกในนํ้าช้ันบนและ
ไหลเข้าในนํ้าช้ันล่าง เรียกการไหลเวียนแบบนี้ว่า classical circulation  ปริมาณนํ้าท่าที่พอเหมาะ
จะเหน่ียวนํ้าให้น้ําผสมผสานกันได้มาก ปริมาณที่เข้าสู่วัฏจักรการไหลเวียนจะเพ่ิมมากกว่าปริมาณ
นํ้าท่าหลายเท่าตัว  

       2.2  Highly stratified estuary  เกิดข้ึนในฟยอร์ด เฉพาะนํ้าช้ันบน
เท่าน้ันที่มีการไหลลงสู่ทะเล  นํ้าช้ันล่างหยุดน่ิงเน่ืองจากมีโขดหินใต้นํ้า (sill) กั้น 

 
 
 
 

 
 

รูปท่ี 6.12  ลกัษณะของ partially stratified estuary 

3)  Salt wedge estuary   เกิดในกรณีที่มีนํ้าท่ามากๆ นํ้าท่าไหลออกสู่ทะเลอย่าง 
รวดเร็วโดยไม่ผสมผสานกับนํ้าช้ันล่างอย่างพอเพียง นํ้าช้ันบนจะจืด ขณะที่นํ้าช้ันล่างมีความเค็ม  นํ้า
แบ่งเป็น 2 ช้ันค่อนข้างชัดเจน 
 

 
 
 
 
 

 
รูปท่ี 6.13  ลกัษณะของ salt wedge estuary 
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6.5  พลศาสตร์ของตะกอน (sediment dynamics) ในเอสทูรี 
ตะกอนในเอสทูรีมีแหล่งที่มีหลายทางด้วยกันอาทิเช่น การชะล้างจากแผ่นดินโดยนํ้าท่า มา

กับนํ้าทิ้งของชุมชนและโรงงาน เคลื่อนตัวมาตามชายฝ่ังหรือริมฝั่งพังทลาย ลมกัดกร่อนและพัดพา
ทรายจากเนินทรายหรือที่ต้ืนนํ้าท่วมถึง ตะกอนไหล่ทวีปถูกกัดเซาะ ตะกอนจากการขุดลอก และ 
ช้ินส่วนของสัตว์หรือพืชเมื่อตาย เป็นต้น  ตะกอนในเอสทูรีจะถูกพัดพา ตกตะกอน จับตัวหรือแตกตัว
ตามอิทธิพลของกระแสนํ้าและความเค็มของนํ้า  

กระแสนํ้ามีส่วนในการอุ้มและพัดพาตะกอนให้ออกจากแหล่งกําเนิด เมื่อกระแสนํ้าอ่อนตัวลง
ไม่สามารถอุ้มตะกอนขนาดใหญ่ได้ก็จะเกิดการตกตะกอน โดยเฉพาะบริเวณปากแม่นํ้า จะมีสันดอน
นํ้าลง (ebb tidal delta) ที่ปากแม่นํ้า และสันดอนน้ําขึ้น (flood tidal delta) เกิดขึ้นเข้าไปในแม่นํ้า 
ขนาดของตะกอนที่ตกจะขึ้นกับแหล่งที่มาของตะกอน โดยตะกอนละเอียดจะมากับนํ้าท่าในขณะที่
ตะกอนทรายมาจากชายฝั่ง  การทับถมของตะกอนทรายเน่ืองจากคลื่นจะทําให้เกิดสันทรายปาก
แม่นํ้า (spit)  สันดอนและสันทรายจะเปลี่ยนขนาดและรูปร่างอยู่ตลอดเวลาตามอิทธิพลของคลื่นและ
กระแสนํ้า 

ตะกอนทรายที่เคลื่อนเข้าไปในแม่นํ้าอาจจะเกิดจาก gravitational circulation และหรือ 
tidal pumping และรูปร่างของลอนทรายจะสามารถบอกได้ว่ากระแสนํ้าไหลออก (ebb current) 
หรือไหลเข้า (flood current) แรงกว่ากัน 

ตะกอนดินเหนียวจะเกิดขึ้นบริเวณจุดที่มีความเข้มข้นของตะกอนแขวนลอยสูงสุด (turbidity 
maximum zone) บริเวณมวลนํ้าไหลมาบรรจบกัน กระแสนํ้าวนตรงที่นํ้าไหลมาบรรจบกันทําให้เกิด
การกัดเซาะท้องนํ้าจนเป็นร่องลึก (คนไทยเรียกวังนํ้าวน) 

ตะกอนขนาดเล็กในเอสทูรีแบบ partially mixed จะผ่านขบวนการ  flocculation/        
deflocculation โดยตะกอนขนาดเล็กซึ่งมีประจุไฟฟ้าเมื่อเจอกับนํ้าทะเลท่ีมีความเค็ม 4-8 ppt จะ
รวมตัวกันเป็นก้อนใหญ่เท่าเม็ดทราย เรียกว่า flocculation แล้วตกตะกอนในทะเล  ตะกอนบางส่วน
จะไหลย้อนกลับเข้าไปในเอสทูรีในนํ้าช้ันล่าง เมื่อถึงบริเวณท่ีมีความเค็ม 4-8 ppt ตะกอนก็จะ
กระจายตัวอีกคร้ังเรียกว่า deflocculation และเป็นจุดที่มีความเข้มข้นตะกอนแขวนลอยสูงสุด 
(turbidity maximum zone) เม็ดตะกอนดินบางส่วนจะผ่านกระบวนการ flocculation/                     
deflocculation ไปเรื่อยๆ ไม่มีที่สิ้นสุด 

การสร้างเขื่อนกันคลื่นกันทรายปากร่องนํ้า การสร้างท่าเรือ การขุดลอกร่องนํ้าทําให้ความ
สมดุลของตะกอนผิดไปจากธรรมชาติ  อาจะเกิดผลที่ไม่พึงประสงค์ได้ เช่นการพังทลายของชายฝั่ง  



เอกสารประกอบการสอนรายวิชา สมุทรสาสตร์ฟิสิกส ์
 

	 หนา้ 172	
 

การหดหายของชายหาดได้ ในขณะที่การตัดไม้ทําลายป่าทําให้การชะล้างหน้าดินสูงขึ้น เป็นการเพ่ิม
ความเข้มข้นของตะกอนในแม่นํ้า 

โดยสรุปแล้วเอสทูรีเป็นแหล่งดักตะกอนจากแม่นํ้า ในขณะที่ระดับนํ้าทะเลยังทรงตัวอยู่ 
ตะกอนจะทับถมในเอสทูรีเรื่อยๆ ทําให้เอสทูรีต้ืนเขินในที่สุด 

 
 
 
 
 

 

รูปที่ 6.14 กระบวนการ flocculation/deflocculation 
 

เราสามารถแบ่งเอสทูรีตามปัจจัยที่ควบคุมการแพร่กระจายและทับถมของตะกอนเป็น 3 
ประเภทคือ 

1)  River-dominated deposition น้ําท่าปริมาณมากพัดพาตะกอนจํานวนมากมา 
ตกปากแม่นํ้ากลายเป็นดินดอนปากแม่นํ้า หรือบางเอสทูรี(ยาวและคดเคี้ยว)จะมีตะกอนตกภายใน
แม่นํ้า 

2)  Tide-dominated deposition รูปร่างของเอสทูรีเป็นแบบปากกว้างแล้วแคบ 
เข้าที่ก้นอ่าว เรนจ์นํ้าสูงและกระแสน้ําจากน้ําข้ึนนํ้าลงที่แรงจะทําให้ตะกอนท้องนํ้าเป็นทราย         
มีตะกอนดินเหนียวอยู่เฉพาะก้นอ่าว ตะกอนท้องนํ้าจะเป็นลอนคลื่นตามความเร็วของกระแสนํ้า 

3)  Wave-dominated deposition คลื่นทําให้เกิดการทับถมหรือกัดเซาะของ 
ตะกอน จะต้องมีแหล่งที่มาของตะกอนจึงจะเกิดการทับถม 

6.6  Estuarine pollution 
เอสทูรีเป็นที่รองรับนํ้าเสียจากชุมชนและโรงงาน  นํ้าในระบบมีความสามารถระดับหน่ึงที่รับ

ของเสียและเกิดขบวนการทางชีวะ เคมี ฟิสิกส์ เพ่ือสลายมลพิษน้ัน  หากของเสียเกินระดับที่ระบบจะ
รับไว้ได้ก็จะเกิดมลพิษทางนํ้าขึ้น  ตัวช้ีวัดอันหน่ึงคือค่า carrying capacity คือความสามารถในการ
รองรับของเสียของระบบก่อนที่จะทําให้คุณภาพนํ้าเสื่อมลง  ตัวช้ีวัดอีกตัวคือ residence time คือ
ระยะเวลาที่มวลสารใช้เวลาอยู่ในระบบก่อนที่จะไหลออกสู่ทะเลหรือระเหยสู่บรรยากาศ 
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6.7  Nutrients and eutrophication 
สารอาหารของแพลงตอนในเอสทูรี คือคาร์บอนไดออกไซด์ ฟอสฟอรัส และไนโตรเจน นํ้าทิ้ง

จากบ้านและโรงงานจะเพ่ิมสารอาหารให้กับสิ่งมีชีวิตในระบบ ทําให้แพลงตอนสามารถเจริญได้ไม่
จํากัด เรียกว่า eutropphication การเจริญเติบโตของแพลงตอนบางชนิดทําให้นํ้าเป็นสีแดง เรียกว่า 
red tide  
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คําถามท้ายบท 

1. รูปแสดงการเปลี่ยนแปลงของระดับนํ้า ความเค็ม อุณหภูมิ และความเร็วกระแสนํ้า (กราฟล่าง) 
เป็นรายช่ัวโมงในทะเลอันดามัน กระแสนํ้า 10 ระดับความลึก bin 1 หมายถึงท้องนํ้า bin 9- 10 
หมายถึงที่ผิวนํ้า ทิศทางของกระแสนํ้าในแนวนอนคือทิศตะวันออก-ตะวันตก และในแนวด่ิงหมายถึง
ทิศเหนือ-ใต้ ขณะตรวจวัดลมพัดมาจากทิศเหนือ/ตะวันออกเฉียงเหนือ/ตะวันออก จงตอบคําถาม
ต่อไปน้ี  

1.1 จงบอกลักษณะนํ้าขึ้นนํ้าลงในบริเวณน้ี และเรนจ์นํ้าประมาณเท่าใด 
1.2 เมื่อไมค่ิดผลการตรวจวัดในช่ัวโมงแรกค่าความเค็มอยู่ในช่วงเท่าใด (ตอบหน่วยด้วย) 
1.3 เมื่อไมค่ิดผลการตรวจวัดในช่ัวโมงแรกค่าอุณหภูมิอยู่ในช่วงเท่าใด(ตอบหน่วยด้วย) 
1.4 ขณะน้ําขึ้นนํ้าไหลไปทางทิศใด ขณะน้าํลงน้ําไหลไปทางทิศใด 
1.5 อิทธิพลของลมมีผลชัดเจนต่อการไหลของนํ้าใน bin ใดบ้าง 
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2. การแบ่งประเภทของเอสทูรีตามเขตต่างๆได้กี่แบบ พร้อมวาดภาพประกอบ 

3. การแบ่งประเภทของเอสทูรีตามธรณีสัณฐานได้กี่แบบ พร้อมวาดภาพประกอบ 

4. เราสามารถแบ่งเอสทูรีตามการผสมผสานของมวลนํ้าได้กี่แบบ พร้อมวาดภาพประกอบ 

5. จงอธิบายกระบวนการ flocculation/deflocculation พร้อมวาดภาพประกอบ 
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เอกสารอ้างอิง 

PETHICK, J. 1984. An Introduction to Coastal Geomophylogy, Edward Arnold. Do not 
 be misled by the use of ‘geomorphology’ in this title. This is a simple 
 introduction to waves, tides, coastal sediment, the littoral zone and estuaries 
 which is easily accessible to the mathematically less confident reader.  
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