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И. А. СТЕПАН ЮК, В. Ф. ПСАЛОМЩИКОВ (ЛГМИ)

ЛИНЕАРИЗАЦИЯ ХАРАКТЕРИСТИК ИЗМЕРИТЕЛЬНЫХ  
ОКЕАНОЛОГИЧЕСКИХ ПРЕОБРАЗОВАТЕЛЕЙ  

ТЕМПЕРАТУРЫ С ЧАСТОТНО-МОДУЛИРОВАННЫМ  
ВЫХОДНЫМ СИГНАЛОМ

В автоматизированных океанологических устройствах чаще все 
го необходима линейная зависимость между значением выходного 
сигнала измерительного преобразователя и входной гидрофизиче
ской величиной. При такой зависимости может быть довольно 
просто реализовано строго однозначное соответствие между число
вым значением выходного сигнала и значением измеряемой вели
чины, что позволяет исключить столь трудоемкий процесс, как пер
вичную обработку результатов измерений, т. е. получение истинных 
значений по тарировочной характеристике.

Из существующих типов измерительных преобраздвателей ши
рокое распространение в океанологических конструкторских разра
ботках получили преобразователи с частотно-модулированным вы
ходным сигналом. Их применение обусловлено рядом достоинств, 
достаточно подробно рассмотренных в литературе, например в ра
боте [4].

В устройствах для измерения температуры морской воды в ка
честве преобразователей часто применяются RC-генераторы, в ча- 
стотно-задающую цепь которых включен ■ чувствительный эле
мент — полупроводниковый терморезистор. Измерительная харак
теристика таких преобразователей, т. е. f( t )  — зависимость частоты 
от температуры, принципиально, нелинейна.

Известен ряд способов линеаризации измерительных характери
стик, рассмотренных, например, в работах [2, 3, 4], которые дают 
зозможность выполнить линеаризацию в узком диапазоне значе
ний с некоторым приближением, зависящим, как правило, от ши
рины диапазона. В работе [3] для линеаризации характеристик по
лупроводниковых терморезисторов предлагается использование 
свойств двухполюсников, содержащих терморезистор и один или 
несколько постоянных резисторов. При этом исходная экспонен
циальная характеристика терморезистора преобразуется в кривую,
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имеющую точку перегиба. В области точки перегиба кривая с не
которым приближением аппроксимируется прямой линией.

Способ разработан применительно к измерительным преобразо
вателям температуры с амплитудно-модулированным выходным 
сигналом (в виде делителя напряжения, моста постоянного тока 
и т. д.), но может быть использован по своему прямому назначе
нию в преобразователях с частотио-модулированным выходным 
сигналом, например в измерительных RC-генераторах, если у них 
зависимость-частоты от проводимости получена линейной с доста
точно хорошим приближением (либо аналогичная зависимость от 
сопротивления). В этом случае в задающую цепь RC-генератора в 
качестве чувствительного элемента (R) включают не терморези
стор, а термозависимый двухполюсник, содержащий терморезистор 
и постоянные резисторы, причем номиналы постоянных резисторов 
выбирают таким образом, чтобы температурная характеристика 
двухполюсника (например, y ( t )  при линейной зависимости f ( y ) ,  
где у — проводимость, t — температура-, f  — частота) представляла 
собой кривую с точкой перегиба в середине диапазона измерений. 
При этих условиях результирующая зависимость f(t)  с приближе
нием, зависящим от ширины диапазона, может быть аппроксими
рована прямой линией. Выбор аппроксимирующей прямой несло
жен и производится в соответствии с условием минимальной ошиб
ки нелинейности, т. е. так же, как и при линеаризации характери
стик преобразователей с АМ-выходным сигналом [3].

Основной недостаток рассмотренного способа заключается в 
значительной уменьшении чувствительности линеаризованного пре
образователя (термозависимого двухполюсника) по сравнению с 
чувствительностью нелинеаризованного (полупроводникового тер
морезистора). Например, простейшим двухполюсником, используе
мым для линеаризации характеристики y ( t ) ,  является двухполюс
ник, состоящий из последовательно соединенных полупроводнико
вого терморезвстора R f to постоянного резистора Ri. Проводимость 
такого двухполюсника будет определяться выражением

У  ____  (l Тт
Т д в “  т , + т * ’ . . . . .

где
1 1

Т. “ 7 ? /  R /

а температурная чувствительность

 ̂ в __ ____ Т]__
Тдв d t  Tm (Tfl- f"’Tm) ^

Поскольку обеспечение условий перегиба <х ар актер и ст и к и у дв (О 
в середине диапазона измерений может быть выполнено, если [3]

4



_  В -2 Г п
Tl В + 2 Т п1тп'

где В  — постоянная терморезистора, К, Т п— значение температуры 
в середине диапазона, К , — значение проводимости терморези
стора в середине диапазона, ом-1, то, очевидно, для средних значе
ний 5 ^ 2 5 0 0  К и при реальном Г„= 283 К,

T i - 0 ,6 j„ !n. (2)

Тогда чувствительность линеаризованного преобразователя мо
жет быть оценена путем подстановки выражения (2) в соотноше
ние (1):

Тдв d t  — ’ Tm d f

Применение более сложных двухполюсников, естественно, еще 
больше уменьшает чувствительность преобразователя.

В работах [2, 4] описано несколько способов, нашедших приме
нение в преобразователях с ЧМ-выходным сигналом. На наш 
взгляд, наиболее интересным из них является дифференциальный, 
разработанный применительно к преобразователям со струнными 
чувствительными элементами.

Поскольку связь между собственной частотой колебаний стру
ны и ее натяжением может быть определена в виде

где F -— сила натяжения, пг — масса струны, I — длина струны, то, 
очевидно, для дифференциального преобразователя будет справед
ливо соотношение

j -р __ Л,mJo / - ; /п\
и / о  Ашл1кш010 ( / и ~ Н / 0)  ’

где индексы «и» и «о» относятся к информационному («и») и опор
ному («о») генераторам.
I Основным условием линейности характеристики (3) является 
постоянство суммы (/и + f 0)- Таким образом, линеаризация может 
быть осуществлена только в том случае, если зависимости F H и F 0 

от измеряемой величины (например, от давления) противополож
ны по знаку. В связи с этим рассмотренный вариант способа имеет 
весьма ограниченное применение.

Однако в общем случае, когда заимствуется, лишь основной 
принцип дифференциального способа — использование двух нели-
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йейных ЧА1-нреобразоватслей, — линеаризация, вероятно, может 
быть осуществлена для более широкого класса измерительных уст
ройств.

Рассмотрим возможность линеаризации дифференциальным 
способом измерительных характеристик ЧМ-преобразователей тем
пературы с полупроводниковыми терморезисторами в качестве чув
ствительных элементов. Будем считать, что зависимость частоты 
генератора от проводимости элемента в частотно-задающей цепи 
может быть аппроксимирована выражением

f= f iU  +£(y^yO ]>
1 де yi — проводимость элемента в начальной точке диапазона из- 

• а 1 dfмерении, я —- г —=— чувствительность (преобразования; для упро- 
/ б£Т

щения примем & =  const.
Тогда результат преобразования N (t)  рассматриваемого диф

ференциального устройства будет вычисляться в соответствии с 
выражением

N ( t ) = f Bi [ l + k „  (Y h -Y « i)]-/ i[1 + M Y o -Y o i]-  (4)
Здесь индексы «и» и «о», как и ранее, относятся к информацион

ному («и») и опорному («о») генераторам.
Очевидно, линейность N (t)  может быть обеспечена только при 

условии

/ ь — f ь  (5)
7и1* и dt* ~  ' 01 0 d t 2 ’

Естественно, любые-вариации f  и k  при полной идентичности 
характеристик Yh и YoHe дают практически реализуемого решения, 
поскольку в таком случае N становится равным const. Тогда для 
выполнения условия (5) необходимо, чтобы

To =  - f 4 - T n  +  с 1 * + с а, ( 6 )
/ 0 1  к 0

где Ci и С2 — постоянные интегрирования.
Если требуемую линейную зависимость представить в виде

N { t ) = N 0 +  H t - h ) ,  (6)
где р — постоянный коэффициент, h  — значение температуры в на
чальной точке диапазона измерений, N 0— значение N (t) при t = t lt



Поскольку, как это следует из выражений (4) и ( / ) ,

N 04 u i - U
выражение для С2 упрощается

. olYol и̂./и1Ти1Q __ r t̂ 1 ,vOJ
Kfo:

(9)

Оценим технические возможности синтеза характеристики вида 
(.6). Найдем выражения для температурной чувствительности кри
вой у о и для ее кривизны L 0 .

Температурная чувствительность

1 d'la
То d t

_L _  ft
Тч d t ____ Y h

(10)

fcufn\ Tli Th ^ и /ll lTll

При идентичности генераторов, т. е. когда &„/„ i =  &0/0i, и усло
вии, когда Y o  1 = Y n  ь  с  учетом того, что

1 d ’{ ц_ В н
Ти d t  Г 2 ’ ( П)

где Б и — постоянная терморезистора в информационном генерато
ре, Т — абсолютная температура; получим

1 dja  
То d t

R - ~ V T—
и k f  f  _ _ _ _ _ _ _ _ _ _ _ _ _ _ _ _ к  И  J  И  1 _ 1  И _ _ _

H i - h )1 -

( 12)

/ щ  Ти-

Кривизна Ь 0, как известно, может быть определена по формуле

d? То
d t 2

1 -f-
з/2 • (13)

Определив выражения для и подставив их в фор

мулу (13),  с учетом соотношения (11) и того, что

d 2 Ти ВиЧн{Ви—2Т)
dt'1 (14)
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получим при прежнем условий идентичности генераторов

( 15)

Поскольку кривизна температурной характеристики полупро
водникового терморезистора

Анализ выражений (12) и (16) позволяет установить следую
щее.

1. При аппроксимации характеристики вида (6) экспонентой

в соответствии с выражением (12) можно отметить, что В 0 сущест
венно переменна в диапазоне измерений, причем в начальной точке

увеличением температуры.
2. Кривизна кривой у 0 во всех точках диапазона приближенно 

раана крутизне характеристики 'полуиров-однииовюго терморези
стора в информационном генераторе, поскольку величины

для реальных значений В и, Т, р, k 0f 0i и Yu имеют порядок 1(Н и 
менее.

Оценим изменения чувствительности и кривизны, когда к полу
проводниковому терморезистору подсоединяют постоянные рези
сторы.

В случае последовательного соединения проводимость двухпо
люсника будет определяться выражением (1),  а температурная 
чувствительность при существенном смещении точки перегиба в об

то

(16)

(17)

и / и !  Ти1
и возрастает с



ласть температур, превышающих верхнее значение в рабочем диа
пазоне измерений (очевидно, только такой вариант практически 
реализуем для рассматриваемого случая), и -при использовании 
величин

B qx= T *
Tvi d t  ’

D __L _̂ Тт
T t  dt

может быть выражена формулой

В т
1 +  -£-• 

Ti

(18)

где индекс «£i» относится к двухполюснику, «т» — к терморезисто- 
РУ-

В соответствии с этим значение B gl при последовательном со 
единении меньше значения В т в начальной точке диапазона изме
рений и уменьшается с ростом температуры.

Кривизна характеристики двухполюсника при последователь
ном соединении

Ti
Дт7т (Дт- 2 Г )

J4

( T i + T t ) 2 1 + Т г ■

Z L ( t . ± T t) J
3/22-2 1 

г |т

Поскольку величины квадратов первых производных ^д1 и f-r 
имеют порядок Ю-8 и менее, то, очевидно,

L =
Д1 ( Т г + Т т ) 2

L r 2 5 т2Тт2
( T i + T t ) -

(19)

Таким образом, кривизна характеристики двухполюсника при 
последовательном соединении значительно уменьшается по сравне
нию с кривизной характеристики терморезистора.

При параллельном соединении полупроводникового терморе
зистора и постоянного резистора

Y t2 =  Y t +  Y1- (19а)

Температурная чувствительность, полученная так же, как и в 
предыдущем случае,



1

т. е. значение В д2 меньше В t в начальной точке диапазона измере
ний и увеличивается с ростом температуры.

Кривизна Ьл2, очевидно, совпадает с кривизной Ь г , поскольку 
первые и вторые производные величин удг и уг соответственно 
равны между собой.

Основываясь на одинаковом характере изменчивости величин В 
и L  у двухполюсника с параллельным соединением терморезистора 
и постоянного резистора и у требуемого термозависимого элемента 
в опорном генераторе с характеристикой вида (6), можно сделать 
вывод, что синтез характеристики вида (6) принципиально возмо
жен. Причем, если ставятся условия идентичности генераторов 
( k J H\ =  k 0f 0l) и равенства значений у „1 и уиЬ например, при изме
рении температуры в диапазоне 0ч-20°С, когда желательно иметь 
No =  0, в синтезируемом двухполюснике необходимо применять тер
морезистор, значительно отличающийся по параметрам от термо
резистора в информационном генераторе.

Последовательное подсоединение постоянного резистора при 
синтезе двухполюсника, очевидно, может применяться только для 
коррекции характеристики, получаемой при параллельном соедине
нии.

Определим расчетные формулы для синтезируемого двухполюс
ника (параллельное соединение терморезистора и постоянного ре
зистора) .

Очевидно, полной идентичности синтезируемой и требуемой ха
рактеристик добиться невозможно. Будем считать достаточно хо
рошим приближением к идентичности совпадение значений харак
теристик в трех точках рабочего диапазона измерений, т. е.

В соответствии с поставленными условиями получим систему 
уравнений

Т-п 1 п  — Тор

| 1 /и! р(̂ 1| l̂) [ ô/olTol 1̂1 1 ^1
Тт,ГГ пГ f  и Тип- -f b i  h

* М  J  0\ К О У Ot К О J 01 /со
(20)
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где t n— 1̂ +  2̂

Здесь неизвестными являются величины Yii> Yw » Yi2 и Ri. М.еж- 
ДУ Y t1> Утп и Тт2 с помощью основного уравнения терморезистора 
можно установить следующие соотношения:

— ixiexp  5 Т( у"— Тп ) ] ’( т п'

Т ш 2 = Т т 1  е х Р 7 \ 71

(2 1 )

где — постоянная терморезистора. 
Из соотношений (21) найдем

/ТтЗ 
i wn I ml I ..

\ 1/Я1

( Г п - Г , )  То

( ^ - Г .)  Г., (22)

Тогда система (20) сводится к трем простым уравнениям с трет 
мя неизвестными. Путем несложных преобразований находим

Л  Ъ
2Тп ^ 27'“

Т п  ( Т п + 0  - T o i ) ■Тт1= ф — То:
(23)

;де

/ и ! * , .
fo\ ko 1ип~

й — h .Û JIv u — ~ • Ти2f k 1112 f  b  1 Ol K0 J  01 “ o

P ( ^ n  ^ l )  I ^ o / o l  Toi / щ  Till

/ 0 1  ^ 0

I ^ o / o i  Toi ^ и / и !  Tm +  ^ i

/ o l  ^ 0

0̂

P(*2-*l)

Уравнение (2 3 ) ,.очевидно, может быть решено только прибли
женно (численно, графически и т. д .). Для наших целей восполь
зуемся тем, что отношения Ti/T„ и Т2/ Т п в рабочем диапазоне из
мерений температуры морской воды, например 273^-293 К, близки 
к единице. Тогда

(Ф —  Toi )2

Тг2 :

1М ( " в - Т о , ) - 2 ( ф - Т о . ) ’ 

(Ф—Toi)2
( 0 —Toi)—2(ф — у01) 

1

~ТоН

Я , =
Toi Тт

11



Расчеты для реального случая, когда применяются два пол
ностью идентичных генератора и значения Yui и YhI равны между 
собой, приведены в табл. 1. Линейная зависимость f (y )  получена 
экспериментальным путем.

Значение Yin при Т =  283 К рассчитано двумя способами: с по
мощью системы уравнений (21) — у =  3,71 • 10_б; с помощью соот
ношения (22) и с использованием приближения Т2/Т п~ 1 — у т =  
=  3,67-10~6. Это позволяет оценить ошибку нелинейности, возни
кающую из-за использованных при решении приближений

Т п ~  Т и ~

тк Ти ом- i /и Гц То ом“1 7-г ом 1 7?2ом 1 /о Гц N(t)

273 8,0 0 -10-е 21160 8 ,0 0 - 10-с 2,57-10-6 8,0 0 - 10-6 21160 0

283 10,40-10-е 24818 9,10- 10-е 3,67-10-6
“ 3,7Ы0-о

J J-!(M0"  J  22837 9,14-10-6 i 1981

,293 i 3,28-10-0 29200 10,67- 10-е 5,24-10-6 10,67- 10-е 26320 3970

/ и1£и= / о1£0=  1524,3-106 Ви—2027 К В=200 Гц/град 8И „=198,5

Ошибка достигает величины около 1,5% . Из-за погрешности 
расчетов полученное значение рист отклоняется от заданного на
0,7% .

При практической реализации способа, естественно, должны 
также появляться ошибки из-за - неточного подбора требуемых в 
соответствии с расчетом значений элементов двухполюсника.

Ошибки расчета и ошибки подбора вызывают необходимость 
'шдивидуальной подстройки двухполюсника после макетирования.

Вопросы подстройки терморезисторов для получения требуемой 
характеристики у т достаточно подробно рассмотрены Кагано
вым [1].

Важным достоинством дифференциального способа линеариза
ции по сравнению со способом, предложенным в работе [3], явля
ется возможность получения результирующей чувствительности, 
близкой к чувствительности нелинеаризованного преобразователя. 
Покажем это для рассмотренного выше случая, когда в опорном 
генераторе применен простейший двухполюсник — параллельно 
соединенные терморезистор и постоянный резистор.

В соответствии с выражениями (4 ), (7) и (19а)
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J o / o .
T - T t

f — t i
1\T B,

Ti  ~ b e

j p - ^ v  
r  T ...

(24)

п р и  k 0f 0X= k a f a b  Y „ i = = Y o i -
Разложим в выражении (24) каждую экспоненту в степенной 

ряд. Ограничившись квадратичными членами разложения, можно 
записать

Р =
^0 /ol

Лт Ти1 +

■Тт1

7*! Т

В т ъ л т ^ т х)

тг т

2 Т \  Т2

В \ ъ \ ( Т — Т 1)г 
2т г-т*

T i -

(25)

Так как поставлено условие Уи1=УоЬ то y „i= y i +  Yti и выраже
ние (25) принимает вид

Р=*о/.01
иТиг I В \ ч 1П ( Т —  Т г)

T J + 2У 2 р
B_TJ.T 1

Г ,  Г
B \ 'h l ( T - T , ) 

2 Т Ъ1 Г • (26)

Вследствие того, что на выражение (26) наложено условие (7 ), 
то для оценки величины р примем Т = Т \.  В соответствии с этим 
получим

Р = Л 0/.01
.^Ти d^r
dt т=тг d t

Таким образом, значение р (наклон характеристики ■ iV ( /) )  про
порционально разности наклонов касательных в точке Т =  Т г к кри
вым у и ( t ) и Yt (0  • Поскольку существующие технические возмож
ности позволяют получить

d 'l  v I d "  „

т=тл

то чувствительность линеаризованного преобразователя близка к 
чувствительности нелинеаризованного в начальной точке рабочего 
диапазона измерений.
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В. М. АБРАМОВ, Г. П. КЛЕЩЕВА (ЛГМИ)

СТАТИСТИЧЕСКИЕ ХАРАКТЕРИСТИ КИ  
КОРОТКОПЕРИОДНЫ Х ФЛУКТУАЦИИ ТОЛЩ ИНЫ  

И ТЕМ П ЕРАТУРЫ  КВАЗИОДНОРОДНОГО СЛОЯ ОКЕАНА

Из анализа типичной временной изменчивости толщины h и тем
пературы © квазиоднородного слоя в некоторой точке океана сле
дует, что мгновенные значения этих параметров можно предста
вить в следующем виде:

h(t)=h{t)+h'(t)-,  0 ( О = в ( О + @ ' ( О ,  0 )

где h ( t)  и 0 ( 0  — длиннопериодные, медленно меняющиеся во вре
мени составляющие, a h! (t)  и © '( /)  — короткопериодные флуктуа
ции, носящие случайный характер.

В данной работе приводятся оценки дисперсии и автокорреля
ционных функций короткопериодных флуктуаций толщины и тем
пературы квазиоднородного слоя, рассчитанные по данным наблю
дений на станции погоды «Рара» в 1956 г. [5]. Полученные стати
стические характеристики короткопериодиых флуктуаций h ' и 0 ' 
могут быть использованы при решении ряда задач.

Задача 1. Определение ошибок расчета мгновенных значений 
h (t)  и 0 (f). при безошибочном (идеальном) моделировании длин- 
нопериодных составляющих h (t)  и 0  ( / ) .

Известно, что имеющиеся в настоящее время модели деятель
ного слоя океана обычно используются для расчета составляющих 
h ( t)  и 6 (7 ) ,  под которыми понимаются осредненные по некоторому 
интервалу времени толщина и температура кв аз иод и ор одн ого слоя. 
Вместе с тем ничто не мешает в принципе применять эти модели 
для расчета мгновенных значений h ( t)  и 0 ( f ) .  Очевидно, чтб в этом 
случае даже при абсолютно точном моделировании составляющих 
h ( t )  и 0 (f) появится ошибка, обусловленная наличием коротко
периодных флуктуаций. Нетрудно понять, что дисперсия ошибки, 
вызванной неучетом случайной составляющей, в точности равна 
дисперсии короткопериодных флуктуаций ДЦг'] и Д [& ].  Таким об-
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(Ч> <*ч/
р азом , оцейка Дисперсий Д[Н'] и Д [в ']  п озволяет охар ак тер и зо вать  
ож идаем ую  ош ибку прогноза мгновенных значений h ( t)  и & (t)  при 
использовании моделей, очень хорош о воспроизводящ их эволюцию 
осредненных составляю щ и х h ( i)  и ® (t) .  '

Задача 2 . Сравнение ошибок реального моделирования осред
ненных составляющих h (t)  и © (/) с дисперсиями короткопер йод
ных флуктуаций.

_В общем случае моделирование осредненных составляющих h ( i)  
и © (/)  производится с некоторыми ошибками, которые могут за 
частую рассматриваться как случайные и характеризоваться свои
ми дисперсиями Д[е(/г)], Д [е(© )], где

е (^ 0  ^ф акт ^рзсч ! £ ( ^ )  —  ̂ ф аит ®расч* ( 2 )

В случае независимости источников ошибок дисперсии суммар
ных ошибок прогноза мгновенных значений h (t)  и © (/) будут 
представлять собой суммы:

Д [е(й )] =  Д[е(А)] +  Д[А']; Д [е ( 0 ) Н Д [ е (© )]+ Д [© '], (3)

где е(/г) и е(@ ) — ошибки расчета мгновенных значений.

Сравнение оценок дисперсий Д [& (к)] и Д [к '], Д [е(@ )] и Д [0 ']  
позволило бы сделать вывод о необходимости дальнейшего совер
шенствования «осредненных» моделей или о необходимости созда
ния моделей короткопериодной изменчивости h '( t )  и S '( t ) .

Задача 3. Совершенствование методов прогноза мгновенных 
значений h (t)  и ® (t)  путем дополнения «осредненных» моделей 
поправкой, рассчитанной по методу оптимальной линейной экстра
поляции.

При решении этой задачи по известной ошибке прогноза в не
который момент времени t u и корреляционной функции ошибки 
(корреляционной функции флуктуаций h ' (t)  и Q '(t)  дается прогноз 
ошибки на момент времени £0+ т  методом оптимальной линейной 
экстраполяции (см., например, работу [1]).

Для получения оценок дисперсий и автокорреляционных функ
ций в этой работе использовались данные батитермографных на
блюдений над температурой, выполненных на станции погоды 
«Рара» [5]. Поскольку на приведенных в работе [5] батитермо- 
граммах квазиоднородный слой обычно был выражен достаточно 
хорошо, то удалось получить мгновенные значения H (t) и Q (t).

Батитермографные наблюдения на станции погоды «Рара» про
водились два раза в сутки — в 02 и 17 ч по гринвичскому времени. 
Однако в исследуемом ряду имеются пропуски. Поэтому в качестве 
исходного временного ряда приняты значения h (t)  и 0 (0 . изме-
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рениые в 02 ч по гринвичскому времени. Так как й полученный ряд 
содержал пропуски, то недостающие данные получались либо с по
мощью линейной интерполяции по двум соседним значениям, либо 
брались данные за 17 ч этих ж е суток. Предварительный анализ 
данных по температуре показал, что такое восстановление пропу
щенных значений не должно сильно сказаться на полученных ста
тистических характеристиках. В  то ж е время величина h(t)  обла
дает достаточно большой изменчивостью на малых промежутках 
времени, поэтому возможны некоторые искажения статистических 
характеристик h ' , что необходимо учитывать при анализе получен
ных результатов. Данные за декабрь отличаются весьма большим 
количеством пропусков, поэтому при расчетах они не принимались 
во внимание. Таким образом, использованный объем данных по 
температуре и толщине квазиоднородного слоя составляет по 335 
значений при интервале дискретности Д£=--1 сутки.

1 П /// IV V V! VII IX х  мае

Рис. 1. Временная изменчивость толщины и тем
пературы квазиоднородного слоя: 1 — толщина,

2 — температура

Исходные временные ряды представлены на рис. 1, причем зна
чения h  даны в футах, а величины 0  — в градусах Фаренгейта.

Перейдем к описанию методики разделения временной измен
чивости толщины и температуры квазиоднородного слоя на осред- 
ненную и флуктуационную составляющие. Примем, как обычно, что 
длиннопериодная составляющая может быть определена путем те
кущего осреднения по времени мгновенных значений [3]:

о т = +  Т р и

* ( * ) = ' - ^  £  х  ( Ч - т ) ,  ( 4 )

m — — Tj2At
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fде T —  период Осреднения, A t —  Интервал дискретности, t  —  
кущее дискретное время, m  — дискретная переменная суммирова
ния, я — толщина или температура квазиоднородного слоя.

Тогда флуктуационная часть изменчивости может быть опреде
лена как разность между мгновенными и осредненными значе
ниями. ;

Период осреднения в формуле (4) может быть выбран произ
вольно, исходя из тех или иных соображений. В  данном случае при
нималось Т равным 5, 10 и 30 суткам.

Очевидно, что объем данных, получаемый при каждом конкрет
ном Г, будет определяться следующим соотношением:

N = 3 3 5  — Т/А t. (5)

На рис. 2 представлены значения h5 (t) и @5(t) и @зо( 0 .
где индекс обозначает величину периода осреднения в сутках.

О
3 ?
о
<я

ю

XI мес.

Рис. 2. Временная изменчивость толщины и температуры ква
зиоднородного слоя после текущего осреднения: 1 — h i t ) .  2 —

М О -  3 —  0 5(О,  4 - © з о ( 0

Из рис. 2 видно, что кривая, соответствующая функции 0s (0> 
обладает достаточной гладкостью и незначительно отличается по 
виду от кривой 0зо ( 0 -  Однако кривая h5(t) еще содержит корот
копериодные флуктуации значительной мощности, в то время как 
кривая hso(t) имеет уже достаточно плавный вид.

При визуальном анализе оказалось, что все полученные флук
туации толщины и температуры квазиоднородного слоя можно счи
тать стационарными в широком смысле случайными функциями, 
поэтому их статистические характеристики рассчитывались по фор
мулам: .

2
Ленинградский

Гидрометеорологический ин-л 
Б И Б Л И О Т Е К А

Л-д 193196, Малеохтенский пр.. 9С
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к  

t=  1

~  i N —т
K x ' x ' W = z ----------------------  2  X ' ( t ) - x \ i  +  x), (7)

^ M - ( i v - i ) i = 1

где N — число членов исследуемого ряда, т —  временной сдвиг, 
буквы € тильдой обозначают оценки ©еличин. Авто!кор(реляцион- 
иые функции рассчитывались до временного сдвига х тах = N / 1 0 ,  
где N определяется формулой (5) .

Рассчитанные значения оценок дисперсий и среднеквадратич

ных отклонений а  при различных периодах осреднения приведены 
в табл. 1. Для удобства все рассчитанные характеристики переве
дены в привычную систему единиц: градусы Цельсия и метры.

Таблица 1

Оценки статистических характеристик короткопериодных флуктуаций толщины 
и температуры квазиоднородного слоя

Период

осреднения
д т ,

(°С )2

а ( 0 ') ,

(°С)
Д\>г%

(М2)
~[h,’ 1, 

(м)

5 0,0280 0,17 306,25 17,5
10 0,0629 0,23 420,25 20,5
30 0,1246 0,36 686,44 26,2

Полученные величины оценок дисперсий и среднеквадратичных 
отклонений позволяют сделать предварительные количественные 
выводы относительно задачи 1. Если использовать известное в тео
рии вероятностей правило «трех сигм», то можно сказать, что даже 
при абсолютно точном моделировании осредпенных составляющих 
величины ошибок прогноза мгновенных значений за счет неучета 
короткопериодных флуктуаций могут достигать ±  (0,51 — 1,08) ° С 
для температуры и ±  (52,5— 78,6) м для толщины квазиоднород
ного слоя в зависимости от периода осреднения.

Представляют определенный интерес и количественные резуль
таты задачи 2. Для этого использовались оценки дисперсий оши
бок моделирования осредненных составляющих, рассчитанных для 
модели Калацкого [2]. Данные по дисперсиям и среднеквадратич
ным отклонениям ошибок моделирования осредненных по 30 сут
кам составляющих/г (/} и 0  ( )̂ приведены, в табл. 2.
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Таблица 2
Оценки дисперсий ошибок моделирования толщины и температуры квазиодио- 

родного слоя, осредненных по 30 суткам

Д  [Е (0)] ~ [е (В)], л ь  т . 0 1> (А)1,
(°С)* (°С) (М2) (м)

2,25 1,5 76,5 8,7

Следует отметить, что оценки, приведенные в табл. 2, могут 
рассматриваться лишь как очень грубые, так как они получены по 
малому объему данных.

Подставляя оценки ошибок из табл. 2 в формулы (3), получим, 
что дисперсии общих ошибок расчета мгновенных значений толщи
ны и температуры квазиоднородного слоя для модели Калацкого 
составят:

Д[е(А)] =  762,9 м2; Д[8 ( 0 ) ]  =  2,38 (°С )2, 

среднеквадратичные отклонения в этом случае составят:

<т[е(/г)] =  27,6 м; сг[е(0)]=1,54° С.

Из приведенных результатов следует, что для существенного 
повышения точности расчетов мгновенных значений толщины к ва
зиоднородного слоя необходимо создание модели, позволяющей 
описать короткопериодные флуктуации, в то время как при расче
тах температуры целесообразно исследовать возможность дальней
шего усовершенствования именно «осредненных» моделей.

На рис. 3 и 4 приведены рассчитанные автокорреляционные 
функции для короткопериодных флуктуаций h ' (t)  и 0 ' ( О -  На этих 
рисунках кривые 1 описывают функции h '5 (t)  и ©^(О* кривые 2 — 
h 'io (t)  и @ 'ю (0>  кривые 3 — h '3 0 (t) и @ 'зо (0  соответственно.

По виду автокорреляционных функций можно предположить, 
что независимо от периода осреднения флуктуации h'(t)  и ©'(/') 
представляют собой недифференцируемые случайные процессы [4], 
вследствие чего их изменчивость должна проявляться в виде до- 
зольно резких скачков во времени. Из рис. 1 видно, что это пред' 
положение оправдывается. Исходя из вида корреляционных функ
ций и предполагаемого характера случайных процессов можно 
предложить аппроксимирующие выражения для автокорреляцион
ных функций в следующем виде:

&Н' h 'i ? )= M \h' ] ' e  а' М - с о 5 ^ ,  (8)

f t 0 , 0 , ( т ) = Д  2il-cos;32T, (9 )

2 * 19



- о у

Рис. 3. Автокорреляционные функции короткопериоднкх флук
туаций толщины квазиоднородного слоя (обозначения в тек

сте)

Рис. 4. Автокорреляционные функции короткопериодных флук
туаций температуры квазиоднородного слоя (обозначения в

тексте).
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где величины сч и аг, Pi и (З2 зависят от периода осреднения Т. Из 
рис. 3 и 4 видно, что сн — аг, |3i~P2 при всех значениях Т.

Следует отметить, что корреляционная связь как для t i ' ( t ) ,  
так и для Q '(t)  быстро убывает со временем, что не позволяет эф
фективно использовать методы линейной оптимальной экстраполя
ции для уменьшения ошибок расчета мгновенных значений 1г(1) и 
0(/) при больших интервалах заблаговременности.

В ы в о д ы

1. Короткопериодные флуктуации h '( t )  и ©'(/) могут рассмат
риваться как случайные процессы с автокорреляционными функ
циями вида (8), (9).

2. Короткопериодные флуктуации толщины квазиоднородного 
слоя обладают значительной мощностью и играют важную роль во 
временной изменчивости толщины квазиоднородного слоя, особен
но в летнее время.

3. Короткопериодные флуктуации температуры квазиоднород- 
1-гого слоя обладают малой мощностью по сравнению с сезонным * 
ходом температуры этого слоя.

4. Для повышения точности расчета мгновенных значений h (t) 
необходимо создание моделей, описывающих короткопериодные 
флуктуации толщины квазиоднородного слоя.

5. Для повышения точности расчета мгновенных значений ©(/) 
целесообразно продолжить работы но дальнейшему совершенство
ванию «осредненных» моделей.
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И. П. КАРПОВА, Н. А. КУЗИНА (ЛГМИ)

ПАРАМ ЕТРИЗАЦИЯ ВЕРТИ КАЛЬН О ГО  ПРОФИЛЯ  
ТЕМ П ЕРАТУРЫ  ВОДЫ В СЕЗОННОМ ТЕРМ О К ЛИ Н Е ПО 

ДАННЫ М  КОРАБЛЯ ПОГОДЫ «М»

Распределение температуры воды по вертикали в верхнем слое 
моря определяет его тепловое состояние, которое в значительной 
мере обусловливает динамику вод, взаимодействие с атмосферой, 
биологическую продуктивность вод. При корректном учете в тео
ретических моделях основных факторов, формирующих тепловой 
режим верхнего слоя моря, 'приходится сталкиваться с большими 
трудностями, связанными с определением ряда параметров, рас
считать которые с  необходимой точностью пока еще невозможно 
(коэффициенты турбулентного обмена, числа Стентона, Дальтона, 
коэффициент касательного трения ветра и др.). Это приводит к 
широкому использованию статистических методов, учитывающих 
основные закономерности изменчивости изучаемого процесса. Один 
из таких методов — параметрическое описание профилей темпера
туры воды в деятельном слое океана — предложен в работах [4, 7]. 
В  дальнейшем предпринимались попытки использовать этот ме
тод для описания вертикальных профилей температуры, солености 
и плотности морской воды в верхнем слое океана [2, 9]. В  настоя
щей работе изложены результаты применения параметрического 
описания вертикального профиля температуры воды для теплой 
половины года к наблюдениям на корабле погоды «М» (66° с. ш., 
2° в. д.) [11].

Существуют общие закономерности в распределении темпера
туры воды по вертикали в теплый сезон. Верхний слой океана, в 
котором наблюдается изменение температуры с годовым перио
дом, как правило, характеризуется следующими элементами: по
верхностным квазиоднородиым слоем, слоем скачка, в . котором 
градиенты температуры, солености и плотности максимальны, и 
сезонным термоклином (халоклином, пикноклином), в котором 
вертикальные градиенты с глубиной уменьшаются, а на нижней 
границе его практически отсутствует правильный годовой ход рас" 
гматриваемых характеристик. В холодную половину года в уме-
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репных и высоких широтах слой скачка и сезонный термоклин 
разрушаются конвективным перемешиванием, которое обычно до
стигает нижней границы термоклина. Исходя из вышесказанного, 
для описания вертикального профиля температуры воды были при
няты следующие безразмерные переменные:

r 0 ( t ) - T { z lt )_ z - h ( i )
T0( t ) - T H ' *  H —h (ty

где z — вертикальная координата, направленная вниз; t — время; 
h — глубина нижней границы верхнего квазийзотермичеокого 
слоя; Н  — глубина нижней границы сезонного термоклина; Т0 — 
температура, равная поверхностной и принимаемая неизменной от 
2 = 0  до z = h ;  Тн  —  температура воды на нижней границе сезонно
го термоклина, принимаемая неизменной.

Такое описание основано на гипотезе о том, что безразмерный 
профиль температуры 0 (2, i ) зависит только от безразмерной ко
ординаты г). Эта автомодельность температурного профиля под
тверждена экспериментальными данными [7]. Таким образом, тем
пературу воды на любом горизонте в слое сезонного термоклина 
е любой момент времени можно определить, зная поверхностную 
температуру и толщину однородного слоя. Кроме того, для нахож
дения зависимости 0  =  0 (yj) и задания постоянных параметров Я  
и Т ii  необходимы материалы наблюдений над вертикальным рас
пределением температуры в течение длительного времени. Наибо
лее подходящими для этой цели являются материалы глубоковод
ных наблюдений, выполненные на кораблях погоды (к. п .) .  Для 
выбора параметров Н  и Тн  были проанализированы изменения 
годовой амплитуды температуры с глубиной и глубины проникно
вения конвективного перемешивания по данным к. п. «М» за 11 лет 
[11- В  соответствии с проделанным анализом [1] зависимости 
0  =  0  (г)) отыскивались для двух слоев: слоя 0— 150 м, нижняя гра
ница которого определена как глубина раоположения верхнего ми
нимума годовой амплитуды температуры воды; слоя 0— 300 м, 
нижняя граница которого соответствует глубине проникновения 
конвективного перемешивания.

В работе использованы материалы наблюдений на к. п. «М» 
за 11 лет (1949— 1953, 1955, 1957, 1959, 1961, 1962, 1965 гг.) [11] 
Из всего имеющегося ряда наблюдений с 1949 по 1968 г. на протя' 
жении девяти лет наблюдения велись только по шесть месяцев, 
поэтому эти годы не вошли в обработку для нахождения зависи
мости 0  =  0  (т]). Гидрологические материалы за 1967 г., в котором 
был проведен полный годовой цикл глубоководных наблюдений над 
температурой воды, были оставлены для проверки полученного 
аппроксимационного выражения на независимом материале.
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Следующим этапом работа явился выбор вида зависимости 
0  =  0 (г)). В работе [7] для к. п. «Р» и «Т» эти зависимости пред
ставлены в виде полинома четвертой степени и степенной, а в ра" 
ботах [2, 4] использован метод Пальгаузена. Нами были проверены 
ьсе три вида зависимости для слоя h  — 150 м.

Прежде всего отыскивалась степенная зависимость вида
0  =  а  т\ь.

Искомые параметры «а» и «в» определялись методом средних. 
Этот метод наиболее прост, а точность его незначительно меньше 
точности решения, найденного по методу наименьших квадратов. 
В результате получено для слоя от h до 150 м

0 =  1,31 г]п’85. (2)

Аппроксимационную кривую можно представить в виде поли
нома четвертой степени.

0  =  a o +  aiTi +  a2T]2 +  a3Ti3 +  a4ii4. (3)

При расчете коэффициентов полинома способом наименьших 
квадратов получена следующая зависимость

0  =  5,048 т! — 11,627 т]2 +  0,196 г)3+  13,950 г|4. (4)

Используя метод Пальгаузена, значения коэффициентов можно 
найти из следующих граничных условий:

z =  A ц = 0 ,  0 ( 0 )  = 0 ,  0 W (O)=O; (5)
г = Я  т] =  1, 0 ( 1 )  =  1, 0 ' ( 1 ) = Г ,  0 " ( 1 )  =  0, (6)

где Г  — градиент температуры в сезонном термоклине.
С учетом граничных условий (5) — (6) общий вид зависимости 

(3) следующий:
0  =  т][1 +  ( 1 - Г )  (5 / 3 - 2  ti +  J/3 г]3)],  (7)

При подстановке среднего для всего исходного одиннадцатилет- 
пего ряда значения градиента температуры зависимость (7) при
нимает следующий вид:

0  =  1,625 я - 1,95 ц2 +  0,325 г]4. (8)
Оценка результатов расчета проведена согласно наставлению 

[8]. Среднее квадратичное отклонение для всего ряда а  оказалось 
равным 1,2°, поэтому допустимая погрешность равна 0,674 а =  0,8°. 
В  таблице приведены результаты проверки расчетов температуры 
воды по формулам (2), (4), (8). Переход от безразмерной темпе
ратуры © к измеренной проведен с помощью выражения, полу
ченного из зависимости (1 ):

TZ= T 0- Q ( T 0- T n ) .  (9)
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Оценка результатов расчетов вертикального распределения температуры воды, 
проведенных по зависимостям (2, 4, 8)

№' зависимости 2 4 8

Общее число случаев 
Оправдалось

213 213 213

число случаев 184 153 109
процентов Ьб 71 51

Как видно из таблицы, плохие результаты дает зависимость 
(8 ) .  Возможно, что одной из причин явился выбор среднего гра
диента температуры воды в термоклине для всего расчетного пе
риода. Однако значения этого градиента существенно меняются на 
протяжении года. В пределах одного сезона изменчивость его ме
нее значительна. На этом основании были получены зависимости, 
аппроксимирующие вертикальный профиль температуры воды в 
отдельные месяцы или сезоны.

В мае средний градиент в термоклине оказался очень малым 
(0,005° с/м), так как толщина квазиизотермического слоя в от
дельные годы составляла /г =  150 м. Поэтому для мая вертикаль
ный профиль температуры воды рассчитывался по зависимости 
Тг = Т 0 — 0,01 г  без предварительного нахождения г] и 0 .

Выбор величины 0,01 связан с критерием, на основании кото
рого определялся слой h. Квазиизотермическим считался слой, в 
котором изменение температуры по вертикали не превышало
0,01° С/м.

Для июня 0 = 1 ,0 2 3 5  г] —0,0282 "ц2+ 0,0047 tj4.
Д ля июля — августа — сентября ,

0  =  0,75 п + 0 ,3  г]2--0 ,05  т)4. (10)

Д ля октября 0 = 1 ,2 6 3  т] — 0,316 т}2 +  0,053 т}4.
Использование зависимостей (10) увеличило о-правдываемость 

расчетов до 77% .
Поскольку наилучший результат получен при использовании 

зависимости (2) (см. таблицу), был проведен анализ оправдывае
мости расчета температуры воды для каждого месяца и горизонта. 
Наименьшая оправдываемость (75%  и 7 9 % ) оказалась соответст
венно в августе и сентябре, т. е. в период гидрологического лета и 
наиболее развитого слоя скачка температуры. В  остальные меся
цы оправдываемость составила 89— 95% . При оценке результатов 
расчета вертикального распределения температуры воды на от
дельных горизонтах найдено, что минимум оправдываемости при
урочен также к характерной глубине залегания слоя скачка (78% ) 
с увеличением к граничным горизонтам до 85— 100%. Таким обра-
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.збм, fi слое от h до 1ёб м оправдываекОсть йа отдельных горизон
тах и в разные месяцы нигде не снижается ниже 75% .

Аналогичные расчеты были проведены для слоя о т -h до 300 м 
по степенной зависимости

0  =  0,1786 ti0,6678. (1 1)

Значение среднего квадратичного отклонения для этого слоя 
составило 1,5°, а 0,674 сг=1°. При расчете по зависимости (И )  из 
364 случаев оправдалось 315, т. е. 87% . При оценке результатов 
расчетов вертикального распределения температуры- в различные 
месяцы получено, что наименьшие значения оправдываемости х а 
рактерны для августа и сентября (72 и 82% соответственно), в 
остальные месяцы 83— 99% . Оценка результатов расчета на от
дельных горизонтах в слое от h  до 300 м привела также к выводу 
о том, что минимум оправдываемости характерен для слоя скачка

температуры (80— 8 1 % ) с уве
личением ее к граничным го
ризонтам до 83— 100%.

Сравнение результатов рас
четов по зависимостям (2) и 
(11) с материалами глубоко
водных гидрологических на
блюдений, проведенных в 
1967 г., показало следующее: 

для слоя от h  до 150 м оп
равдываемость составила 9 0 % ;

для слоя от h до 300 м — 
97% .

На рис. 1 и 2 представле
ны вертикальные профили 
температуры воды в июне и 
сентябре 1967 г. Наибольшая 
абсолютная ошибка в '  1967 г. 
составляла 1,2° (август, гори
зонт 50 м ) .

В холодный период года 
конвективное перемешивание 
приводит к выравниванию 
температуры воды по вертика
ли в пределах всего рассмот
ренного слоя [10], поэтому ис
пользование данной модели 
становится нецелесообразным.
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Рис. 1. Вертикальные профили 
температуры воды в нюне и 
сентябре 1967 г. (к. п. «М», 

слой от h до 150 м).
_________  фактическая темпера
тура, ___ "------------- рассчитан
ная температура по заииснмо- 

сти (2)
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Проведенные оценки йоказалй, что пблуч-еййыё зависймбе/гй 
позволяют вполне удовлетворительно описать средний месячный 
вертикальный профиль температуры воды в деятельном слое моря 
при заданных значениях 
глубины деятельного слоя 
и температуры на этой 
глубине (принимаемых 
неизменными), а также 
температуры на поверх
ности и толщины квази- 
и зотерм теского слоя.

Использование этих 
зависимостей представ
ляется целесообразным в 
следующих случаях.

Bo-inep/вых, для вос
становления отсутствую
щих глубоководных наб
людений в те годы, когда 
к. п. «М» имел перерывы 
в глубоководных наблю
дениях на протяжении 
иолугода. Толщину ква- 
зиизотермического слоя в 
этом случае можно рас
считать по одной из мно
гочисленных зависимо-

200

профили 
июне и 
п. «М»,

Рис. 2. Вертикальные 
температуры воды в 
сентябре 1967 г. (к. 
слой от h до 300 м).
_________  фактическая темпе

ратура, _______________  рассчи
танная температура ло зависи

мости (11)

стеи, приведенных, напри
мер, в работах [3, 5, 6].

Во-вторых, имея прог
ноз поверхностной темпе
ратуры воды и скорости 
ветра, этот способ позво
лит прогнозировать вертикальный профиль температуры воды в 
сезонном термоклиие.
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В. Е. КАЛ ЯЗИ Н (ААНИИ)

ОБ ОДНОЙ ВОЗМОЖНОСТИ КОМ ПЛЕКСИРОВАНИЯ  
М ЕТОДОВ М ОРСКИХ ГИ Д РО ЛО ГИ Ч ЕСК И Х ПРОГНОЗОВ

Как известно, прогнозирование одного и tofo ж е океанологиче
ского элемента различными методами с использованием одной и 
той же исходной информации дает в общем случае несовпадающие 
результаты. Объединение этих результатов в один текст прогноза 
не может быть достигнуто без наложения дополнительных, доста
точно произвольных условий. Поэтому весьма актуальным являет
ся комплексирование различных методов прогнозирования с тем, 
чтобы их совместное применение приводило сразу к единственному 
тексту прогноза, причем к более точному, чем прогноз каждого из 
комплексируемых методов в отдельности [3].

Рассмотрим возможный путь решения подобной задачи в слу
чае, когда комплексный метод прогно!за является объединением 
двух методов. Один может быть основан на использовании любых 
физических, математических и других закономерностей, а второй 
метод реализует хорошо известную идею линейной экстраполяции 
стационарных случайных функций (см., например, работу [8]), ча
сто именуемую —  особенно в гидрометеорологических приложе
н и ях—  оптимальной экстраполяцией [4]. Первый из названных ме
тодов ниже будем называть опорным. Предположим, что в течение 
достаточно длительного промежутка времени Т с помощью опор
ного метода выполнялось прогнозирование элемента X (t) ,  в ре

зультате чего был получен ряд его прогностических значений x (t) .  
Сравнение этих значений с фактическими величинами x (t ) ,  
относящимися к соответствующим моментам t, дает ряд чисел, 
каждое из которых определяет ошибку опорного прогноза:

A x (t)  = x ( t )  — x {t ) .  (1)
Рассматривая соотношения (1) как значения стационарной в ши
роком смысле случайной последовательности, получим обычным 
путем оценки ее числовых характеристик —  математического ожи
дания А х, дисперсии о 2-^ и корреляционной функции К Гх ( т ) . Без
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ограничения в общности можно положить, что A x = 0 ,  если это не 
так, то опорному прогнозу свойственна систематическая ошибка, 
которая может быть исключена. Располагая указанными оценка
ми, будем, начиная с момента t —T, прогнозировать методом оп
тимальной экстраполяции величину

Д x ( t + @ )  =  F [A x(t) ,  Д x(t-x\ ),  A x ( t  — 2r\), . . . ] .  (2)
Здесь 0  — заблаговременность опорного прогноза, г| — интервал 
времени между моментами задачи опорных прогнозов (во многих 
случаях т] =  0 ,  однако в общем случае г| ¥=0),  F  —  линейная функ
ция, конкретный вид которой однозначно определяется характером 
и параметрами корреляционной функции К&х (т) [8]. Производя 
расчеты по формуле (2) в каждый момент t, когда станрвится из
вестным истинное значение X (t) ,  соответствующее сроку послед
него прогноза, мы тем самым будем получать величину поправки 
к тексту следующего опорного прогноза. Итак, окончательный 
текст прогноза будет определяться соотношением

x ( f + 0 )  -=хоп (̂  +  0 ) + Д  х ( ^ + 0 ) ,  (3)

где х ол ( t + 0 )  — текст опорного прогноза.
Описанный способ комплексирования двух методов прогноза, 

гпервые указанный в работе [1], обладает рядом положительных 
свойств, к числу которых относятся, следующие: а) применение 
способа не может ухудшить точности опорного прогнозирования, 
что вытекает из известных общих свойств метода оптимальной эк
страполяции; б) способ реализует ту ж е информацию о «прошлом» 
элемента X (t),  что и метод оптимальной экстраполяции, в связи 
с чем точность его по крайней мере не ниже, чем точность опти
мальной экстраполяции, примененной непосредственно к самому 
элементу X(t)\ в) применение метода оптимальной экстраполяции 
к ошибке опорного прогноза, а не к самому элементу X (t) ,  проис
ходит в более благоприятных условиях, поскольку в этом случае, 
разумно ожидать уменьшение влияния нестационарности, в той 
или иной мере присущей любому реальному физическому процессу. 
Объясняется это тем, что опорный прогноз, как  травило, устра
няет —  частично или полностью — влияние нестационарных факто
ров (например, тренда, вызываемого суточным ходом, сезонностью 
и т. д .) ,  в связи с  чем последовательность значений Д х(1) будет 
лучше в общем случае удовлетворять условиям стационарности, 
чем сам элемент X (t ) . В частности, можно ожидать, что примене
ние рассматриваемого способа окажется возможным и тогда, когда 
оптимальная экстраполяция самого элемента X(t)  невозможна 
из-за существенной нестационариости .последнего; г) способ 'мо
жет быть применен при любом методе опорного прогноза любой 
заблаговременности.
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Последнее не означает, что применение способа во всех случаях 
рационально. Он не может повысить точность окончательного прог
ноза в том случае, если опорное прогнозирование выполняется ме
тодом оптимальной экстраполяции самого элемента X(t)  по всему 
его «прошлому»: последовательность значений A x(t)  будет в этом 
случае некоррелированной (однако при пользовании только части 
«прошлого» элемента способ приведет к выигрышу в точности, по 
скольку в этом случае он оказывается вариантом фильтра Кал- 
мана [6]). В  остальных случаях использование способа приводит к 
повышению точности прогноза по сравнению с точностью опорного 
метода и точностью оптимальной экстраполяции самого элемента 
X(t),  хотя априори невозможно утверждать, насколько в конкрет
ном случае такое повышение точности будет существенным. Дейст
вительно, величина выигрыша, т. е. эффективность способа, будет 
зависеть как от свойств опорного метода прогноза, так и от стати
стической структуры элемента X (t) .  Если, например, опорный ме
тод прогноза таков, что в значительной мере «выбирает» корреля
цию, т. е. линейную часть статистической связи между отстоящими 
друг от друга на интервал 0  значениями X {t) ,  то применение спо
соба не может привести к существенному выигрышу. В  противопо
ложном случае эффективность способа может быть значительной.

Легко видеть, что необходимым условием применимости способа 
является однозначность опорного метода прогноза в том смысле, 
что его текст должен представлять собой единственное значение 
прогнозируемого элемента, отнесенное к  определенному моменту 
времени. Между тем некоторая часть методов гидрологического 
прогнозирования носит неоднозначный характер, например волне
ние и сплоченность льда. Выход из положения при использовании 
подобных методов прогноза в качестве опорных состоит в предва
рительном приведении их текстов в однозначный вид. Это может 
быть достигнуто, если каждому возможному тексту прогноза сопо
ставить единственное число, например условное математическое 
ожидание элемента, оценка которого находится из того же ряда 
наблюдений, используемого для оценки вероятностных характери
стик, либо простое среднее значение прогнозируемого диапазона 
и т. п. Причем указанное число следует приписать определенной 
точке соответствующего временного промежутка, например ею  
середине или концу. Полученные таким образом данные могут 
быть использованы и для обратного перевода окончательного прог 
ноза, найденного по формуле (3 ) ,  в исходную неоднозначную фор
му, если в этом возникнет необходимость. Ясно, что подобные пре
образования в какой-то мере ухудшают точность окончательного 
прогнозирования, в связи с чем при обсуждении вопроса о практи
ческом использовании рассматриваемого способа применительно 
к конкретному опорному методу прогноза целесообразно опробо
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вать различные варианты установления соответствия между неод
нозначными текстами и соответствующими числами.

Проиллюстрируем возможности описанного способа на трех 
реальных примерах, из которых два относятся к случаю морского 
гидрологического прогнозирования. Третий пример относится к ме
теорологии и приводится здесь в качестве подтверждения возмож
ности применения способа не только к 'прогнозированию океаноло
гических, но и любых гидрометеорологических элементов.

1. П рогноз среднемесячных значений уровня Каспийского моря 
В качестве опорного используется метод, применяемый в Гидро
метцентре (ГМ Ц) СССР [5, 7]. Метод основан на использовании 
>равнения регрессии, полученном в результате изучения водного 
баланса моря, где основным является материковый сток и испаре
ние. Уровень прогнозируется в сантиметрах относительно нуля Б а 
кинского футштока. Заблаговременность прогноза один месяц. 
Форма прогноза однозначная. Для получения оценок вероятност
ных характеристик ошибки опорного прогноза использовались ря-. 
ды из /?=120 пар прогностических и соответствующих им фактиче
ских значений в двух пунктах: в Баку и форту Шевченко (табл. 1 
и 2 соответственно). В этих таблицах приведены величины указан-

Таблица I
Статистические характеристики ряда ошибок прогнозов уровня в Баку

№ п/п п Ьх 02 К ф ) К { Щ К  (30) К  (40)

1 81 0,03 15,92 0,18 0,05 0,19 0,06
2 96 — 0,06 15,78 0,13 0,06 0,16 0,04
3 108 0,16 16,71 0,22 0,12 0,20 0,11
4 120 0,28 16,41 0,24 0,13 0,20 0,10

8 = 2 % ( 7%)

Таблица 2
Статистические характеристики ряда ошибок прогнозов уровня на станции Форт

Шевченко

№ п/п п Дх а3 К  (в) К  (20) К  (30) К  (40)

1 84 0,15 23,25 0,62 0,38 0,15 0,15
2 96 0,11 22,27 0,62 0,39 0,14 0,12
3 108 0,19 22,39 0,64 0,40 0,17 0,14
4 120 0,02 21,20 0,63 0,38 0,14 0,12

5= 22%  (23% )
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пых оценок, рассчитанных по фрагментам каждого ряда и по ряду 
и целом. Это сделано для проверки стационарности оценок. Как 
видно из таблиц, близость соответствующих величин свидетельст
вует о хорошем выполнении условий стационарности, причем ма
тематическое ожидание последовательности значений A x(t)  может 
считаться нулевым.

Значения корреляционной функции при различных 0  таковы, 
что упомянутая последовательность в обоих случаях может рас
сматриваться как марковская. Это обусловливает вид функции F  
в соотношении (2 ),  поскольку в данном случае имеет смысл учи
тывать лишь последнее известное значение x(t)  («одноточечная» 
экстраполяция). Эктраполяциониая формула (2) и соотношение 
для расчета среднего квадрата ошибки экстраполяции в данном 
случае имеют вид [8]:

Удобным показателем эффективности способа является вели
чина !

определяющая среднеквадратичный выигрыш в точности, дости
гаемый за счет комплвксироватаия. Эта величина вычислялась как 
с использованием значения о2э , согласно (5) (теоретическая оцен
ка), так и с использованием значения а 2э , полученного путем на
хождения значения Д x(t)  из сопоставления результатов пробного 
прогнозирования рассматриваемым способом с фактическими дан
ными (эмпирическая оценка). Пробное прогнозирование выполня
лось по независимому материалу, включавшему 36 пар соответст
вующих величин, не использованных для нахождения оценок 
вероятностных характеристик последовательности A x (t ) .  Как 
следует из рассмотрения показанных ,в табл. 1 и 2 величин б, их 
теоретические и эмпирические значения (последнее указано в скоб
ках) находятся в согласии и свидетельствуют о том, что примене
ние рассматриваемых способов для прогноза уровня моря в форту 
Шевченко приводит к значительному эффекту, в то время как их 
применение для Баку не влечет за  сабой существенного выигрыша,

Д х ( ^ 4 - 0 ) = Л 'д л ( 0 ) Д х ( / ; ) ,  

о Я ( 0 ) = а *  ( 0 ) ] .

(4)

(5)

Ъ = ? - Ь . \ 0 0 % ,а (6)
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2. П рогноз температуры воды  на стандартных р азр езах  Б аренцева
моря

В качестве опорного используется метод, разработанный в ЛГМ И  
[2]. Среднемесячные значения температуры воды на стандартных 
разрезах Баренцева моря в слое 0— 200 м прогнозировались в 
Л ГМ И  динамико-статистическим методом до 1976 г. Сейчас такие 
прогнозы по запросам рыбной промышленности даются в ПИНРО. 
Их заблаговременность — один месяц. В рядах имеются разрывы, 
вызванные отсутствием прогнозов в некоторые зимние месяцы. И с
ходные данные представляют собой прогнозируемые и истинные 
значения температуры на разрезах за период 1971— 1975 гг. Фор
ма прогноза однозначная. Результаты расчета приведены в табл. 3.

Таблица 3
Статистические характеристики ряда ошибок прогнозов температуры воды в Ба

ренцевом море

Разрез п !\х о 1< (в ) К  (26 К ( Щ /< (4 0 ) °3 8%

Кольский
меридиаи 38 0,00 0,21 0,59 0,36 0,22 -  0,04 0,47 19
Харловский 40 0,11 0,46 0,64 0,44 0,24 -  0,04 0,35 23
Норд—Ка ri-
о. Медвежий 43 0,10 0,46 0,79 0,53 0,21 — 0,04 0,24 39

Как видно из табл. 3, значения корреляционной функции вели
ки, но оценка результатов должна быть осторожной, так как ста
тистические характеристики получены по сравнительно короткому 
ряду, на стационарность они не проверялись и пробного прогноза 
не было дано. Однако можно сделать вывод, что хотя динамико
статистический метод является, по существу, оптимальной экстра
поляцией, получение выигрыша при комплексировании свидетель
ствует. о том, что в опорном методе учтена не вся информация, со
держащаяся в «прошлом» процесса.

5. П рогноз средней температуры воздуха  на пятидневку по М оскве
в 1973 г.

Эти прогнозы составляются в ГМ Ц  СССР численным методом. 
В ряду исходных данных есть разрывы, вызванные отсутствием 
прогнозов. Заблаговременность прогноза два дня. Расчеты были 
сделаны аналогичные и результаты сведены в табл. 4.

Как видно, условие станционарности соблюдено, значения кор
реляционной функции невелики, но, исходя из оценки ошибки эк
страполяции, можно ожидать в данном случае определенный выиг
рыш от комплексирования.
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Таблица i

Статистические характеристики ряда ошибок прогнозов температуры воздуха
в Москве

№ п/п п h x а2 ' К  (в) К  (20) К  (30) К  (40)

1 101 0,6 5,83 0,44 0,17 - 0 ,0 8 0,0 >
2 114 0,5 5,48 0,42 0,17 - 0 ,0 8 0,05
3 129 0,5 5,26 0,42 0,19 - 0 ,0 7 0,07
4 ’ 143 0,3 5,89 0,44 0,20 - 0 .0 8 0,05

о=10% ( 8%)

Необходимо отметить, что, определенную сложность составляет 
подбор исходной информации, так как часто данные по проверке 
прогнозов не сохраняются, либо сохраняются в виде таблиц по 
оправдываемости. Использование предложенного способа предпо
лагает наличие как самих прогнозов, так и их проверки в виде 
истинных значений гидрометеоэлемента. В работе не удалось опре
делить то значение корреляционной функции, начиная с которого 
было бы целесообразно применять предложенный способ, так как 
это возможно лишь при неоднократном использовании способа 
в оперативной работе прогностического подразделения. Сравни
тельная простота способа, возможность оперативного применения 
и полученные предварительные результаты позволяют надеяться, 
что работа в этом направлении будет продолжена.
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В. А. ЦАРЁВ (ЛГМИ)

ВЛ ИЯ НИ Е ВЕТРА НА ЦИРКУЛЯЦИЮ В ГАЛ ОКЛИНЕ

Целью данной работы является исследование влияния ветра на 
поведение клина соленой воды и на циркуляцию в глубоком реч
ном эстуарии с достаточно большим пресным стоком. Для таких

Рис. Схема галоклина
эстуариев

Рис. 2. Типичное вертикальное рас
пределение плотности в зоне гало

клина

характерно 
резкое плотностное рас
слоение между пресной 
и соленой водными мас
сами (рис. 1, 2 ) .  Течения 
в этих районах опреде
ляются главным образом 
равновесием сил трения 
и горизонтального гра
диента давления и опи
сываются следующей си
стемой уравнений:

, дЧ

(О ( 1)



(2)

6
j  a^dz = 0 , (3)
о
h
j" uid z = Q , (4)

при 2 = 0  м , =  0 , (5)

при (6)

при (7)

где «1 ,«2 — горизонтальные скорости течений в соленой и пресной 
водных массах; k u k2 — коэффициенты вертикального турбулент- 
ного обмена количеством движения в морской и пресной водных

верхности воды от дна; | —  удаление поверхности раздела между 
соленой и пресной водными массами от дна; % — касательное на
пряжение ветра; Q •— величина пресного стока; х, г  — горизонталь
ная и вертикальная координаты. Считаются известными k\, k 2, A, 
г, Q.

Правые части уравнений (1 ),  (2) не зависят от z. Обозначим 
их соответственно через к\-г и к2-е  и решим указанные уравнения, 
учитывая граничные условия ( 5 ) —:(7). В  результате получим:

массах; Д =  - — рь р2 —  плотности соленой и пресной вод; 
Pi

g  — ускорение силы тяжести; h  —  удаление уровня свободной по-

(8)

«9 =  »£2~\-е
о 2

(10)

(И)
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Используй у ёл о м б  постоянства пресного стока (4 ) ,  придем к сле
дующему выражению.

д\
дх

4 - ^ - 3
К +4К о

i 3 ( A - S ) a= - 1 8 , Q .

Сопоставление порядков членов,при условии, что 

ляет привести уравнение (12) к более простому виду:

-18Q.
К д х

( 12)

;0,3, позво- 

(13)

Так как величина (h —£) слабо меняется по х, то, считая ее постоян
ной, получим зависимость для протяженности клина соленой воды 
х 0:

к "  их а = k - g - h p
9 k n Q A h — to)

0̂ ’ 0

(14)

&
V

— :— r = 0

------- r = 0 , 5

------ r=f
......... r = - 1

Ш

Рис.. 3. Картина течений в зоне галоклина при различных ве- 
38 личииах и направлений напряжения ветра



При л'---0, h —  ho, t~ lo -
Подставляя уравнение (13) в уравнения (8) и (9), найдем в ы 

ражения для скоростей и\ и щ.

(15)
9z Г Q т ( Л - $ ) ]

' 2 ? *1
и, =  4 \h к ‘2 ll-  s 6р2^2 Л

т  .

1

h— %
Q

( z - 5 ) -
( z - ф

1)1 у
6 P2/fe2 l A

X (z— £)?
2 (/г— ;)  |( ? i k 2 2 (A— 5) '

(16)

На рис. 3 представлены, вертикальные профили скорости тече
ния для различных величин и направлений касательного напряже
ния ветра, что определяется 'параметром, который рассчитывается 
по формуле

Q* ( * - £ )
6р2 ^2 А— £*

Из рисунка хорошо видно, что сгонный ветер ослабляет ско
рость течения на нижних горизонтах пресного слоя. Это приводит 
к уменьшению силы трения на границе раздела соленого и прес
ного слоев воды и позволяет соленому,- более плотному слою про
д в и н у т ь с я  дальше вглубь эстуария. Следует отметить, что такое 
влияние ветер будет оказывать лишь при установившемся режиме 
течения.
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В. С. Л бЩ И Л бВ , В. А. ВОЕВОДИН, Р. А. БОРИСОВ (ААНИИ)

П Р И М Е Н Е Н И Е  С А М О Л Е Т Н О Й  Р А Д И О Л О К А Ц И О Н Н О Й
С Т А Н Ц И И  Б О К О В О Г О  О Б З О Р А  Д Л Я  И С С Л Е Д О В А Н И Я  

М О Р С К И Х  Л Ь Д О В

В настоящее время основным средством получения информа
ции о ледяном покрове на замерзающих и арктических морях яв
ляются аэровизуальные наблюдения. В  какой-то мере они еще 
удовлетворяют требованиям практики мореплавания, но уже не 
могут обеспечить необходимого прогресса в изучении ледового ре
жима и в совершенствовании методов ледовых прогнозов.

Поэтому в последние годы для выполнения ледовых разведок 
в оперативных целях и для изучения ледового режима все шире 
используются самолетные радиолокационные станции бокового об
зора (P JIC  Б О ),  которые являются высокоэффективным инструмен
тальным 'СредетвО|М получения ледовой информации 6, 7. Эти стан
ции позволяют проводить аэросъемку ледяного покрова при любых 
условиях погоды и в любое время суток на обширных акваториях.

О с н о в н ы е  п р и н ц и п ы  р а б о т ы  Р Л С  Б О ,  Обзор подстилающей по
верхности с помощью Р Л С  БО «Торос» осуществляется двумя уз
кими боковыми, лучами радиоимпульсов, направленными перпен
дикулярно продольной оси самолета и формируемыми неподвиж
ными антеннами, расположенными вдоль фюзеляжа самолета [6]. 
Движение самолета по линии пути обеспечивает непрерывный об
зор местности (сканирование). Радиолокационное изображение 
местности на индикаторах воспроизводится в виде двух боковых 
полос по левому и правому борту общей шириной до 75 км с не- 
просматриваемой зоной под самолетом около 11 км. Масштаб ра
диолокационного изображения может быть задан близким к
1 : 100 000, либо 1 :2 0 0  000 (на высоте полета 6 км в первом случае 
общая ширина полосы обзора будет равна 45 км, а во втором — 
75 к м ) .

Радиолокационное изображение формируется на фотопленках 
регистрирующего устройства и одновременно на экранах оператив
ного индикатора. Благодаря узкой диаграмме направленности ан
тенны в горизонтальной плоскости и малой длительности импульса

40



изображение местности на индикаторах имеет высокую разреша
ющую способность, а за счет режима бокового обзора — большой 
диапазон интенсивности воспроизводимых сигналов. Радиолока
ционное изображение по качеству близко к аэрофотоснимку со
ответствующего масштаба и превосходит его по некоторым изобра
зительным характеристикам.

Станция размещена на турбо-винтовом самолете АН-24, осна
щенном комплексом навигационной аппаратуры, обеспечивающей 
высокую точность самолетовождения.

В о з м о ж н о с т и  и н т е р п р е т а ц и и  р а д и о л о к а ц и о н н ы х  и з р б р а ж е н и й  
л е д я н о г о  п о к р о в а .  Опыт использования Р Л С  БО для ледовой раз
ведки на арктических и дальневосточных замерзающих морях «по
казал, что на риадиолокационных снимках фиксируются морские 
льды всех возрастных стадий — от ниласа и шуги до многолетних 
льдов. По комплексу характерных признаков на радиолокационных 
снимках четко определяются ииласовые, серые, серо-белые и одно
летние льды. Однако выделить в массиве однолетних льдов 
тонкие (белые), средней толщины и толстые однолетнее льды не 
всегда удается. Многолетние льды среди однолетних до начала 
интенсивного таяния сверху легко опознаются по относительно вы
сокой яркости изображения.

На радиолокационных снимках хорошо выделяются местные 
особенности льдов. Например, зоны льдов, образовавшихся в рас- 
пресненных водах приустьевых участков сибирских рек, всегда 
обнаруживаются среди собственно морских льдов. Характерную 
особенность (окатанность за счет сильных реверсивных приливо- 
отливных течений) «меют также беломорские льды, в случае их 
выноса в Баренцево море они хорошо отличаются на снимках от 
льдов местного происхождения. Почти всегда среди дрейфующих 
льдов можно выделить ледяные поля, образовавшиеся в резуль
тате взлома припая, и другие местные особенности.

Радиолокационные снимки имеют мелкий масштаб, поэтому на 
них облегчается выделение таких особенностей в распределении 
льдов, как, например, крупные вихреобразные зоны при дрейфе 
вблизи островов или мысов, зоны сжатия льдов при дрейфе вблизи 
препятствий, направление дрейфа массива льдов и генеральных 
разводий.

По изображению на радиолокационных снимках можно судить 
о степени торосистости ледяного покрова, о преобладающих раз
мерах ледяных образований, наличии и ориентации крупных раз
водий и каналов.

Крупные ледяные поля или контурные детали на них, а также 
характерные сочетания мелких льдин, легко опознаются при по
вторных съемках с интервалом до 10— 15 суток, что позволяет ис
пользовать Р Л С  БО для изучения динамики, льдов без какой-либо 
предварительной их маркировки.
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Особенности выполнения радиолокационных съемок. Наиболь
шая эффективность использования Р Л С  БО; обеспечивается при 
площадных съемках ледяного покрова. Результаты площадных 
съемок могут быть использованы как для оперативных целей, так 
и для исследования ледового режима.

Площадная съемка выполняется по отдельным участкам (поли
гонам), располагающимся последовательно вдоль генерального на
правления береговой черты. Географическое положение участков 
съемки выбирается с учетом пунктов базирования самолета, ледо
вого режима и интенсивности мореплавания и сохраняется неиз
менным. Исходя из этих ж е условий определяются размеры к аж 
дого участка. Практически они могут достигать по длине (вдоль 
побережья) .400 км и по ширине 250— 300 км.

Площадная радиолокационная съемка может производиться 
двумя способами — упрощенным, при котором полосы обзора 
смежных параллельных маршрутов перекрываются на 15— 20% и 
непросматриваемые зоны остаются незаснятыми, или способом 
сплошной съемки, при котором непросматриваемая зона предыду
щего маршрута закрывается съемкой на следующем маршруте. 
Естественно, что экономически наиболее рационален упрощенный 
способ, при котором ширина полосы съемки двумя смежными 
маршрутами составляет около 130 км. Отсутствие информации на 
непросматриваемых зонах восполняется интерполяцией. Обычно 
при площадных съемках выполняется не более четырех параллель
ных маршрутов, на первом из них съемкой захватывается берего
вая черта.

Географическая привязка съемки всей площади осуществляется 
по изображению береговых ориентиров на первом маршруте. К а ж 
дый следующий маршрут привязывается к первому по связующим 
точкам, в качестве которых выбираются характерные контурные 
детали изображения ледяного покрова в зоне взаимного перекры
тия. При наличии береговых ориентиров, например, через 50— 60 км 
по маршруту, такой способ обеспечивает точность географической 
привязки в пределах ± 1  км.

Составление уточненных ледовых карт. По результатам пло
щадных радиолокационных съемок составляются так называемые 
уточненные ледовые карты: на этих картах положение маршрутов 
полета, границ зон льдов с различными характеристиками, а также 
отдельных каналов, разводий и других элементов определяется пу
тем измерений на снимках и соответствующей привязки по берего
вым ориентирам или связующим точкам. Методика географической 
привязки радиолокационных снимков по береговым ориентирам 
изложена в специальном пособии (В. С. Лощилов, 1978). Необхо
димо лишь отметить, что в процессе привязки снимков на карте 
воспроизводится фактическая линия пути и положение на ней само

42



лета в моменты начала каждого условного кадра радиолокацион
ного снимка (снимком условимся называть изображение на пленке 
любой длины, а участок снимка между указателями времени съем
к и — кадром). Это дает возможность легко определить на карте 
положение любой точки снимка по измеренным относительным 
координатам. Измерение координат точек на снимке и определение 
положения их на карте осуществляется графическим способом с 
применением простейших палеток, при этом одновременно исклю
чаются все присущие радиолокационному снимку искажения.

Уточненная ледовая карта прежде всего используется для опе
ративного анализа ледовых условий в целях обеспечения морепла
вания. Каждая повторная съемка одного и того ж е полигона поз
воляет использовать такие ледовые карты для выявления динами
ческих процессов, количественная характеристика которых может 
быть использована как для оперативного обеспечения мореплава
ния, так и для решения чисто исследовательских задач [2, 6].

И с с л е д о в а н и е  д и н а м и к и  л е д я н о г о  п о к р о в а .  Динамические про
цессы в ледяном покрове представляют довольно сложную про
странственную картину. С практической точки зрения количествен
ную характеристику динамики ледяного покрова на больших пло
щадях моря можно представить, например, следующими тремя 
видами карт: картой смещения границ зон различных льдов, дина
мической картой с изолиниями скоростей и картой деформации ле
дяного покрова. Рассмотрим кратко методику составления этих 
карт по материалам повторных радиолокационных съемок и при
меры их использования.

Карты смещения зон  различных льдов.  Такие карты строятся 
после каждой повторной съемки, позволяющей определить новое 
положение выделенных на предыдущей карте кромки и границ зон 
льдов с различными характеристиками. Методика составления этих 
карт аналогична той, которая применяется три составлении уточ
ненных ледовых карт. Однако для определения нового положения 
границ на снимках двух последовательных съемок выбирается и 
отождествляется ряд характерных вспомогательных точек изобра
жения, равномерно расположенных вдоль выделенных границ. По
ложение этих точек на картах каждого полета точно определяется 
по измеренным на снимках координатам. Затем положение точек 
с карты предыдущей по времени съемки переносится на карту по
следующей съемки. Д ва последовательных положения каждой точ
ки определяют векторы их дрейфа в масштабе карты, а линия, 
соединяющая эти точки между собой, —  новое положение границы.

Карты смещения ледовых границ позволяют следить за  смеще
нием и трансформацией кромки льдов или выделенных вон, а так
ж е за нарастанием толщины льда в этих зонах. Изменение тол
щины льда за время между съемками с достаточной точностью
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может быть определено расчетным путем, если известно время 
образования льда или его толщина в момент первой съемки 
(рис. 1). Точность таких .расчетов по метеорологическим парамет

рам, как установлено, значительно выше, чем оценка возраста 
льда по косвенным признакам.

Динамические карты ледяного  покрова.  Эти карты составляются 
для выявления общей картины дрейфа льдов на всей площади по
лигона за интервал времени между двумя повторными съемками. 
Для построения динамических карт ка радиолокационных снимках 
предыдущей и последующей съемок выбирается и отождествляется 
ряд контурных точек, расположенных примерно в узлах регуляр
ной сетки с шагом около 20— 25 км. Такое расстояние между точ
ками исключает попадание смежных точек на . одно монолитное 
ледяное поле и обеспечивает достаточную пространственную дис
кретность векторов дрейфа для выявления его характера на всей 
заснятой площади. Д алее по измеренным на снимках координатам
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производится географическая привязка выбранных точек и опре
деление их положения на карте в момент предыдущей и последую
щей съемок. Д в а  последующих положения каждой контурной точки 
определят соответствующие векторы дрейфа в масштабе карты.

Для построения изолиний скоростей (изотах) цифровые значе
ния их наносятся на карту в точках, географическое положение 
которых соответствует концам векторов дрейфа. По значениям 
скорости путем линейной интерполяции проводятся изолинии, даю 
щие наглядное представление о пространственной изменчивости 
скоростей дрейфа ледяного покрова (рис.-2).

Представленная на рис. 2 динамическая карта охватывает рай
он сплошных молодых и белых льдов площадью более 
100 ООО кв. км. и составлена за интервал времени между съемками, 
равный 77 ч. На этой площади определено 130 векторов дрейфа и 
построены изотахи через 0,1 км/ч.

Анализ карты, в частности, показал, что векторы дрейфа всех 
точек полигона имеют приблизительно одно направление, разброс 
составляет сектор 13°. В то ж е время скорости дрейфа увеличи
ваются с востока на запад от 15,6 до 22,0 Км/сут с локальной зоной 
увеличения скоростей до 36 км/сут в западной части. Средний угол 
отклонения векторов дрейфа от изобар вправо составляет 3°. И зо 
барический коэффициент дрейфа льдов колеблется в пределах от 
590 до 1350 ;км2/мбар сут. Кроме того, установлено непрерывное 
уменьшение скорости дрейфа в направлении потока. Были полу
чены величины замедления скорости (отрицательного ускорения) 
в пределах от — 0 ,1 -Ю”3 д о — 1,3-10-3 м/с2 при среднем ее значе
нии — 0 , 5 - 10 '3 м/с2. Установлено, что эти величины замедления 
находятся в прямой зависимости от скоростей дрейфа, однако тес
ной количественной связи не было получено. Аналогичное замед
ление скорости дрейфа наблюдалось при исследовании динамики 
льдов на других морях, а также в центральной части Арктического 
бассейна [5, 6].

Совместное изображение на карте векторов дрейфа и изолиний 
скорости дает возможность выделять зоны вероятных сжатий и 
разрежений льдов. Если, например, направление векторов дрейфа 
приближается к нормали или нормально к изолиниям скоростей и 
градиент по направлению потока уменьшается, то в этих зонах 
должно происходить сж а ти е ,. а при увеличении градиентов в на
правлении потока — разрежение льдов. Если же направление век
торов приближается к изолиниям скоростей дрейфа, то наиболее 
вероятны сдвиговые деформации ледяного покрова и образование 
цепочек разводий и каналов. Справедливость указанных выше з а 
кономерностей была подтверждена при анализе радиолокационных 
снимков.

Таким образом, динамические карты являются весьма удобной 
формой исходной информации для анализа дрейфа, деформации и
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Рис. 2. Динамическая карта льдов: 1 — векторы дрейфа в масштабе карты; 2 — изоли
нии скорости дрейфа, км/ч; 3 — контуры четырехугольников, для которых определялись

эллипсы деформации (см. рис. 3)



р а з л о м о в  Л е д я н о г о  п о к р о в а ,  а  т а к ж е  п р и  у с т а н о в л е н и и  и х  с в я з и  с  
п а р а м е т р а м и  а н е м о б а р и ч е с к о г о  п о л я .  П о л у ч е н н ы е  п р и  э т о м  с в я з и ,  
характерные при различных типовых ситуациях в каком-либо 
районе, могут быть использованы дли расчета и прогноза измене
ний в распределении льдов и условий мореплавания.

Карты деформации ледяного  покрова.  Эти карты составляются 
в целях исследования пространственной и временной изменчивости 
деформации (сжатия или разрежения) ледяного покрова, а также 
для оперативной оценки условий мореплавания в сплошных или 
очень сплоченных льдах. Для построения таких карт в оператив
ных целях используется точно такая же схема обработки материа
лов повторных радиолокационных съемок, как и при составлении 
динамических карт. Определяется положение на карте системы 
контурных точек, расположенных в узлах регулярной квадратной 
сетки, по снимкам предыдущей и последующей съемки. Затем и з 
меряются деформации (относительные изменения площадей) к а ж 
дого четырехугольника за интервал времени между съемками и 
полученные результаты (в процентах или в скоростях относитель
ного изменения площади за сутки или час) указываются на карте. 
Если произошло увеличение площади четырехугольника, то вели
чине деформации присваивается положительный знак, и наоборот.

Числовые значения относительной деформации каждого четы
рехугольника наносятся на карту повторной съемки в точках, соот
ветствующих положению центров этих четырехугольников. Далее 
по этим данным строятся изолинии равных величин деформации 
(рис. 3 ) .

Представленная на рис. 3 карта деформации составлена по тем 
же исходным данным, что и динамическая жарта (см. рис. 2 ) .  Как 
видно из рис. 3, значения деформации сплошного ледяного покрова 
резко менялись по площади полигона. Так, в западной части по
лигона, где наблюдались максимальные скорости дрейфа, зоны 
положительной и отрицательной деформации чередовались через 
20— 30 км. При этом уменьшение или увеличение площадей четы
рехугольников достигало 50— 60% . Это означает, что при отрица
тельной деформации (происходит сжатие льдов) больше половины 
площади льдов в этих зонах затрачивалось на образование подсо- 
вов и торосов, а при положительной деформации (происходит раз
режение льдов) площади зон соответственно увеличивались за 
счет образования разводий и каналов.

Определение деформации ледяного покрова по относительному 
изменению площадей сетки квадратов является способом весьма 
оперативным, но не универсальным. Могут быть случаи, когда де: 
формация будет происходить без изменения площади (например^ 
квадрат может деформироваться в прямоугольник той ж е площа
ди). Кроме того, относительное изменение площади не дает ника-
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Рис. 3. Карта деформации ледяного покрова (на врезке эллипсы деформации в произвольном 
масштабе): 1 —  изолинии деформации; 2 — значение деформации четырехугольников (в процентах 

изменения площади четырехугольников за время между съемниками)



кои информации 6 направлении процесса. Поэтому на том же 
полигоне был выбран ряд четырехугольников, для которых были 
рассчитаны эллипсы деформации [1, 3, 4]. При их расчете учитыва
лась скорость дивергенции льдин в вершинах четырехугольников, 
их угловая деформация и неравномерность линейной деформации 
по перпендикулярным осям. Большая ось такого эллипса опреде
ляет направление, по которому происходит наибольшее растяже
ние или наименьшее сжатие четырехугольника, а малая ось — 
наибольшее сжатие или наименьшее растяжение.

На рис. 3 римскими цифрами обозначены контуры четырех
угольников, для которых на врезке построены соответствующие им 
эллипсы деформации. Исходя из анализа сил, можно предполо
жить, что деформации растяжения должны вызывать образование 
разводий, ориентированных в пределах от 45 до 90° относительно 
большой оси [4]. При углах 90° будет происходить только растя
жение, а при углах 45° — только сдвиг. При деформации сжатия 
разводья будут ориентированы в пределах от 0 до 45° относитель
но большой оси эллипса. В этом случае при углах 0° будет проис
ходить только сжатие, а при углах 45° — чистый с д в и е .

Анализ результатов показал, что образование разводий и кана
лов не всегда соответствует изложенной выше модели. Очевидно, 
образование генеральной системы разводий и каналов связано с 
деформацией значительно более крупных площадей. Деформация 
же малых четырехугольников, являющихся частями большой пло
щади, в .какой-то мере отражает деформацию всей площади, но 
может иметь значительные (случайные или вызванные локальны
ми особенностями поля ветра, воздействием берегов и т. д.) откло
нения по направлению, знаку и величине.

Таким образом, рассмотренные выше примеры показывают, 
что повторные радиолокационные площадные съемки одновременно 
с решением оперативных задач по обеспечению мореплавания дают 
возможность проводить исследования динамики ледяного покрова.

Дальнейшее развитие методики исследования динамики льдов с 
помощью Р Л С  БО должно быть направлено на разработку спосо
бов автоматизации процессов географической привязки радиоло
кационных снимков и на составление уточненных ледовых карт на 
базе современной вычислительной техники. Региональные иссле
дования должны выполняться в комплексе с океанографическими 
наблюдениями с судов. При этом необходимо установить надежные 
корреляционные связи между параметрами анемобарического поля 
н деформацией ледяного покрова, в значительной мере, определяю
щей плавание судов в сплоченных льдах.
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А. Л, БОНДАРЕНКО (ИЗМИРАН), М. М. УСЁНКОВ (ЛГМИ)

М Е Т О Д  И З М Е Р Е Н И Я  Д Л И Н Н О П Е Р И О Д Н Ы Х  
С О С Т А В Л Я Ю Щ И Х  С П Е К Т Р А  М О Р С К О Г О  В О Л Н Е Н И Я  

П О В Е Р Х Н О С Т Н Ы М И  В О Л Н О Г Р А Ф А М И

Измерение длиннопериодных составляющих спектра морского 
волнения является актуальным при решении ряда океанологиче
ских задач, в том эдсле для исследования условий возникновения 
явления тягуна в морских портах. Одним из способов получения, 
информации о длиннопериодных волнах является регистрация 
всего спектра морского волнения с применением поверхностных 
волнографов с последующей математической фильтрацией [1]. В 
работе [2] показана принципиальная возможность использования 
электроконтактных волнографов для получения профиля длинно
периодных колебаний уровня с достаточно высокой точностью. 
Длиннопериодные волны часто имеют высоту значительно мень
шую, чем высоты коротко пер йодных волн, которые в данном слу
чае рассматриваются как помехи. Это обстоятельство предъявляет 
повышенные требования к точности регистрации параметров вол
нения поверхностными волнографами. К таким волнографам могут 
быть отнесены струнные волнографы реостатного и ёмкостного ти
пов, электроконтактные, акустические, фоторегистрационные и 
другие.

Перечисленные волнографы обладают тем недостатком, что на 
их показания заметно влияют гидрометеорологические условия на 
поверхности. Как известно, при смешанном волнении на теле ос
новных волн образуются вторичные волны, пена, брызги. Все эти 
факторы по-разному влияют на показания перечисленных выше 
волнографов. Так, во время киносъемки волномерной вехи они не 
позволяют получить четкой линии пересечения поверхности воды 
и вехи. При использовании электроконтактных волнографов, до
стоинством которых являются свойства точно фиксировать поло
жение уровня в момент замыкания и размыкания контактов, пена 
и брызги могут приводить к случайным замыканиям контактов. 
Поэтому обработка записей волнения из-за наличия случайных 
помех'затрудняется.
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Для повышения точности регистраций длинйопёриодных волй 
использовано свойство пленок поверхностно-активных веществ 
смягчать ветровые возмущения водной поверхности. К поверхно
стно-активным веществам относятся такие вещества, как пальми
тиновая, лауриновая, олеиновая кислоты и их соли. Эти вещества 
способны быстро растекаться по поверхности моря. Благодаря 
тому, что они обладают большей, чем вода, вязкостью, пленка по
верхностно-активного вещества препятствует срыву ветром пени
стых гребней волн. Способность таких пленок «гасить» вторичные 
волны можно объяснить тем, что эти пленки поглощают часть 
энергии, затрачиваемой на образование волн ветром, причем по
глощаемая пленкой энергия расходуется на перестройку молекул 
в масляной пленке [3].

У поверхностно-активных веществ поверхностное натяжение 
увеличивается с уменьшением толщины слоя. Растекаясь в сторо
ны, -пленка становится более эффективной. На каком-то расстоя
нии от центра — оно определяется главным образом скоростью 
ветра и высотой волн — тонкая плеака достигает предела натяже
ния, разрывается и уносится водой. Поэтому необходимо все время 
добавлять поверхностно-активное вещество в середину пятна; его 
расход должен быть пропорционален скорости ветра и степени 
волнения в месте измерения.

Используя свойства пленок поверхностно-активных веществ, 
можно ликвидировать основные факторы, влияющие на точность 
регистрации длиннопериодной составляющей спектра морского 
волнения. Для реализации описанного способа повышения точности 
регистрации длиннопериодных волн было разработано устройство, 
общий вид одного из вариантов которого показан на рисунке.

Устройство включает в себя электроконтактный измерительный 
преобразователь уровня 8, изготовленный из безо^исного нихро- 
мового провода диаметром 0,3 мм, сопротивлением 15,3 ом/м, на 
котором через равные промежутки путем снятия слоя эмалевой 
изоляции выполнены электрические контакты 13. Блок-схема элек
трической части регистратора состоит из генератора переменного 
тока 26, полумоста 25, усилителя 24, фазочувствительного детек
тора 23, фильтра 22 и самописца 21. Электроконтактный первич
ный преобразователь уровня 8 соединен с измерительной схемой 
проводом 27, вторым проводником является вода.

При колебаниях уровня водной поверхности в точке в резуль
тате замыкания контактов 13 и изменения сопротивления плеча 
происходит разбаланс моста. На его диагонали появляется напря
жение несущей частоты, модулированное сигналом с первичного 
измерительного преобразователя. Это напряжение усиливается 
усилителем 24 и подается на фазочувствительный детектор 23, к о 
торый выделяет модулирующий Сигнал, После фильтрации сигнала 
регистрация производится с помощью самописца 21,
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Конструктивно первичный измерительный преобразователь 8 с 
помощью кронштейна 7 крепится к вертикальной мачте 9, пред
ставляющей собой трубу, по всей длине которой выполнена сеть 
мелких отверстий. Мачта 9 устанавливается неподвижно в месте 
измерения на свае или у пирса. Возможна также ее установка на

Устройство для повышения точности регистрации длиннопериодиых волн

свободно плавающем буе, снабженном системой измерения его 
вертикальных колебаний. Для придания вертикальной устойчиво
сти к первичному электроконтактному преобразователю 8 снизу

53



подвешивается груз 15. Сверху на мачте 9 установлен блок изме
рения скорости ветра, включающий в себя многочашечную вертуш
ку 1, укрепленную на вертикальной оси 2, вращающейся в шари 
коподшипниках. Ось заканчивается трибкой, сцепленной с шестер
ней редуктора 20. На выходной оси редуктора укреплен пластмас
совый диак 5, имеющий металлические вставки 19, которые могут 
при вращении диска периодически замыкать контактную пару 6. 
Очевидно, что число замыканий контактов в единицу времени про
порционально скорости вращения вертушки. При замыкании кон
тактной пары импульс тока с помощью блока управления 4 по
дается на обмотку электромагнита 18, якорь которого жестко 
связан с подпружиненным отсечным клапаном 17, в результате 
чего клапан на некоторое время открывается. При этом из защит
ного кожуха 3, являющегося одновременно резервуаром для по
верхностно-активного вещества, в трубку 10, расположенную 
внутри мачты, перетекает некоторое количество жидкости. Коли
чество поступившей жидкости пропорционально числу циклов ра
боты отсечного клапана 17 в единицу времени, т. е. скорости вра
щения вертушки. Для ограничения времени срабатывания магнита 
использована электрическая схема блока управления, позволяющая 
обеспечивать только кратковременное открывание клапана.

Поверхностно-активное вещество опускается вниз по трубке 10, 
на конце которой имеется второй отсечный клапан 11, соединенный 
с поплавком 12. Поплавок'помещен в цилиндрический защитный 
кожух 14, укрепленный на нижнем Конце мачты и имеющий снизу 
отверстие для прохода воды. Поплавок частично погружен в воду 
и отбалансирован с помощью груза 16 таким образом, чтобы ом 
периодически открывал клапан 11 только при достижении волной 
определенной высоты. При работе нижнего клапана вещество из 
трубки 10 поступает периодически внутрь защитного кожуха 14, 
откуда оно при волновых колебаниях уровня вместе с водой в ы 
носится на поверхность через сеть отверстий в мачте и выполняет 
свою роль гасителя мелких вторичных возмущений. Кроме приве
денного здесь электроконтактиого первичного преобразователя 
уровня при. работе с регистратором"использовались и другие пер
вичные преобразователи, например струнного типа.

Опыт проведения натурных исследований длиннопериодных 
волн с помощью приведенного волнографа показал его универ
сальность и надежность. Метод позволил уменьшить случайные 
помехи и Скорость лентопротяжки, облегчить обработку записей 
волнения.
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Б. Н. БЕЛЯЕВ (ЛГМИ)

Н Е К О Т О Р Ы Е  О С О Б Е Н Н О С Т И  Д И С К Р Е Т Н О Й  
О К Е А Н О Л О Г И Ч Е С К О Й  И Н Ф О Р М А Ц И И

Рассмотрим измерения некоторого океанологического элемента 
x(t) (t — время) прибором, инерционные свойства которого опре
деляются постоянной времени датчика Т. Зависимость результа
тов измерений — выходного сигнала y ( t ) от измеряемой функ
ции— входного сигнала x (i)  в этом случае, как известно, описы
вается уравнением

решение которого при начальных условиях ^=0, у ( 0) = у 0 имеет вид

t

у ( 0 = е х р  ( — |г)у0Ч- J -^ -e x p  [ —  -T ^ x ( t - i ) d 4 . (1)

Будем, как обычно, считать x(t)  стационарной в широком смысле 
непрерывной случайной функцией (случайным процессом). Оче
видно, что y(t)  в общем случае не обладает свойством стационар
ности. Однако, если поступление информации от прибора начи
нается спустя /достаточно большое время после возникновения 
взаимодействия между датчиком и объектом измерений (Напри
мер, после погружения датчика на заданную глубину), т. е. если 

Т, так что

exp -|rj ~ 0 ,  (2)

то y(t)  можно считать стационарной в широком смысле случайной 
функцией. Корреляционные функции и спектры (спектральные 
плотности) выходного и входного сигналов тогда связаны соотно
шениями
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.  £  £ +  'с ■ ■

К , (т) =  у 2 J  j  ехр ( -  К , (^+^,— 4 )  dt, di2, (3)rp2 I 1 г l П'
о о '  •

S у (“ ) =  |Ф (i(o) 12 S x (® )» (4)

причем в соотношении (3) после интегрирования следует учесть 
условие (2 ) ,  а входящая в соотношение (4) передаточная функция 
датчика в рассматриваемом случае имеет вид [1,2].

ф <■'“ > =  T W -  <5 >

Если регистрация у(1) осуществляется дискретно с постоянным 
темпом фиксации (интервалом дискретности) At,  то корреляцион
ная функция последовательности отсчетов выходного сигнала в 
точках x = p A t  (р —  целое) также описывается формулой (3), а 
спектр последовательности описывается соотношением

V W =  2  sA ‘ + 2T t  (6)
V = ----ОО '  ‘

либо может быть найден по формуле [2]

A t °°
2  Ky(pAt)exp(-i<opAt). ( 7 )

р = :  —  СО

Как известно, выражения (6) и (7) описывают эффект маскировки 
частот («иллюзии дискретизации»), проявляющийся в перераспре
делении энергии высших гармоник между низшими.

Подставляя формулу (4) в соотношение (6 ),  имеем

ф (8)

или с учетом равенства (5)

' 1 C
• V M =  S  — 7---------— s,  «>+2ут  . {9)

v=_oo i + ^ + 2v _ j  Р  ^  w

Из формул (8) и (9) следует, что дискретизация и инерционность 
приводят к противоположно направленным изменениям в спектре 
S/^co) относительно S^(co). Если первый из этих факторов увели
чивает значения Sx (со) по сравнению с соответствующими значе
ниями S ^ w ) ,  то второй, наоборот уменьшает значения (со). От
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сюда возникает возможность путём выбора сботйоШеййя меЯсДУ 
темпом фиксации Д/ и постоянной времени Т добиться такого 
сближения обоих спектров в некотором диапазоне частот, что 
спектр S ^ (w )  окажется в некотором смысле хорошей оценкой 
спектра S a,((o).

Рассмотренный способ получения дискретной информации соот
ветствует измерениям такими приборами, как фототермограф, вер- 
тушечный измеритель течения и любое другое устройство, датчик 
которого находится в непрерывном взаимодействии с объектом 
измерений, а регистрирующая часть фиксирует дискретные отсче
ты. Данный способ также имеет место в случае, когда зафиксиро
ванные в непрерывной форме результаты измерений подвергаются 
в последующем дискретизации, например, перед вводом их в циф
ровую ЭВМ.

Метод, реализующий указанную выше возможность согласова
ния A t  и Т, подробно рассмотрен в работе [1], в которой, в част
ности, предлагается выбирать эти величины так, чтобы выполня
лось условие

1 < у < 3 , 5 .  (10)

Рекомендации, данные в работе [1], в последующем использовались
б ряде исследований, причем не только при дискретизации океано
логической информации рассмотренным способом, но и тогда, 
когда сами измерения выполняются дискретно. В этом случае д ат
чик не находится в состоянии непрерывного взаимодействия с 
объектом измерений, а приводится в это состояние периодически с 
темпом измерений At.  Данный способ реализуется при получении 
информации с помощью многосерийной батометрической станции, 
батитермографа, различного рода зондирующих устройств и т. п. 
Свойства такой информации существенно отличаются от свойств 
дискретной информации, полученной первым способом, в связи с 
чем распространение положений работы [1] на случай дискретных 
измерений невозможно.

В подтверждение сказанного рассмотрим сначала частный слу
чай, когда измеряется элемент x (t ) ,  корреляционная функция и 
спектр которого описываются выражениями

°2 exp ( а] х | ),
о2 a

(И)
( 12)

где о 2 — дисперсия, a — параметр. 
Из равенства (3) получаем:
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При дискретной регистрации y( i)  (первый способ) для корреля
ционной функции последовательности отсчетов можем написать:

К у, ( р Щ = ~а2 Т2
ехр (—о. | р  | А/)—аГехр

Ь М ,  1 , 2 , . . .

IР I
Т ~ (14)

При дискретных измерениях (второй способ) отсчет снимается 
спустя время выдержки © после приведения датчика в состояние 
взаимодействия с объектом измерений (при первом способе 0  =  )̂. 
Д ля того, чтобы последовательность отсчетов обладала свойством 
стационарности, необходимо соблюдение условий, аналогичного 
условию (2), т. е. должно быть 0 > Г ,  так что

ехр - =0. (15)

Так как при дискретных измерениях всегда А / > 0 ,  то из соотноше
ния (15) следует, что

ехр
\р\М

sO, р ф 0. (16)

Имея в виду условие (16), получим из равенства (13) следующее 
выражение для корреляционной функции выходного сигнала при 
дискретных измерениях:

г,2

К У2( р М ) =
1 + а Г -

^ р а д е х р ( — с .\ р \ М ),

р — 0 

}рф0,

где

h(p)= 1,

0 ,

1 р | < л /  

\р \ >  N,

<0.

(17)

(18)

(19)

причем целое число N таково, что

е х р ( ~ a N  A t)>

Уже из сравнения формул (14) и (17) усматриваются различия в 
свойствах информации, полученной каждым из способов. Следова

ла
тельно, выводы о влиянии величины—  на эти свойства и соот

ветствующие рекомендации не могут быть одинаковыми в обоих 
случаях. Суть различий можно выявить, если сравнить спектры 
выходных сигналов, соответствующих каждому из способов.
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Обращая равенство (1&) по бур ье или непосредс+вейно из со
отношений (4) и (5 ) ,  в случае непрерывной регистрации результа
тов непрерывных измерений имеем:

(20)с  ,  ч _ _

х  ( 1 + ш 2 Р ) ( а 2+ и )2) - 

Тогда, согласно формуле (9 ),  для первого способа получим:

v
V = — 0 0

1 (21)

Для получения выражения, описывающего спектр при втором спо
собе, подставим равенство (17) в соотношение (7 ) :

^ 2Н :
д*
2 *  1 +  а Т

Д£ 00 о2
+  2  ['1 а1 7 г h (р) е х Р ( ~ a b l  Ы рЫ ).

р —  —  оо

РФ о
Последнее'выражение перепишем следующим образом: 

* * < • >  "  ы  *  ■

At ~
+  2 ^  2  l _ a2 f i

Р — —  СО

2т, 1 + 0 Т 2 * 1 —а2 Г*

)
^ 2h (p ) ex p ( -a \ p \ A t- io > p A t) .

Введем функцию

где

(т) =  А (т) е х Р (“ *  I* I

1, м < м и ,h (х) =

AtT

О, \x\>NAt. 

Тогда из выражения (22) имеем:

Здесь введено обозначение 
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Д/  <*
Sdyo ("О =  -sz и  Л'уо ехр (~-трЫ).

■ /? — —  ОО.

Функция (23) обладает всеми свойствами корреляционной функ
ции. Следовательно, функцию S dyo (со) можно рассматривать как 
спектр дискретизированного с интервалом Л t сигнала, имеющего 
такую корреляционную функцию. Последнее означает, что, соглас
но (6), -

: )■ ,<»)=  S  ( " • И ’Ч Д
v = —  с о

где, как обычно, 1 ’ •
J  ОО

5 Уо ^  ~  2^  J  ^  е х р  d z -
—  ОО

Вычислив интеграл в последнем выражении с учетом (23) и (19), 
найдем спектр S d-yo(co). Подставив результат в формулу (24), окон
чательно получим:

-  (1— а2 Г 2)
~  1 д t r
2.1

v =  — оо й 2_)_.

(25)

Соотношение (25) справедливо при N >  1. Если N = 1 ,  то, как не
трудно видеть из формулы (17), выходной сигнал будет пред
ставлять собой так называемую «белую последовательность», зна
чения которой при р ф  0 некоррелированы. Вместо формулы (17) 
в этом случае имеем:

к Ул{ р Ы ) = \ т + ? г >  р= 0’
I о , рфО.

Применив равенство (7), получим, что спектр такого выходного 
сигнала постоянен:

Sdy% (ш)= 2< Г К О  (26)

Сравнивая формулы (21) и (25), легко видеть, что самое су
щественное различие между ними состоит в том, что в соотноше
нии (21) под знаком суммы стоит произведение двух сомножите
лей, один из которых определяет влияние инерционности (степень
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этого влияния зависит от частоты), а другой — влияние эффекта 
маскировки частот. В то же время в формуле (25) первый из этих 
сомножителей отсутствует и степень влияния инерционности на 
свойства спектра не зависит от частоты. Следовательно, взаимо
связь между искажениями, вносимыми в спектр S dj/ (ш) инерцион
ностью и маскировкой частот, имеет в случае дискретных измере
ний иной характер, чем и случае 'Дискретизации непрерывных из
мерений.

Если же в соотношении (18) N =  1, то спектр дискретизирован
ного выходного сигнала имеет настолько отличный от истинного 
спектра вид, что вопрос о согласовании A t и Т в рассматриваемом 
смысле вообще не может быть поставлен. Такая ситуация, оче
видно, возникает тогда, когда а Г ^ 1 ,  так что из условия (16). сра
зу следует условие (19) при N = 1 .

Полученный результат 'м ож ет быть обоо щен на случай произ
вольного спектра S*(a>) функции x (t) ,  достаточно общая форма 
которого имеет вид:

5 ,  И : i Р,п (Н I
I Qn (*tu) i

(27)

где c =  const, Р,п и Qn— многочлены m-го и п-то порядка соответ
ственно, коэффициенты которых постоянны *и вещественны, а т < п .  
Тогда функция S v (со) может рассматриваться как спектральная 
плотность стационарного решения линейного дифференциального 
уравнения, на «вход» которого поступает «белый шум» с постоян
ным спектром с, а передаточная функция которого удовлетворяет 
соотношению

ф (/«о) I2
1 1Я >И ( /« .) !*

1 +  1 Q„( ю) (28)

Применяя общую формулу для расчета корреляционной функции 
в этом случае [2], с учетом соотношения (28) найдем:

2  к с

2 к с

п -  ср.( 71)
^  е х р (  — ^j\A) У  -  г  +  ехр

/ =  I V -

( - Й ср0( Г )

уз

e x p ( - ) VT) - M l * -  + е х р
/  =  1 X. 3— -) Тъ

у ?  и ( П

, t < 0 ,  

(29)

< 0 ,
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Т Р1 * п
где: Ф0(Г)

- 1 ■[—  Т ,п[ Т
ТР*■ * п

1
X2,

1. 2 (я + 1) п , i

21 - п Ы ~ Х2* 
k = i .

? , ( П =

2 (л-1-U п

21 П 1т*
/ г - 1

Р т С- h )  P m ft j )
2 (Я+1)_ и / _  _

2 /  Д ,  П ( х ^ . - ) »

’ !
к ■/-■]

К  =  Qk +  ibk— корни характеристического уравнения Qn{K) = 0 ,  
чертой сверху обозначены комплексно сопряженные величины.

Отметим сходство между выражением (29) и его частным слу
чаем (13), состоящее в наличии в обоих этих соотношениях сла

гаемого с множителем в виде ехр( — Ч/г1J  , обращающимся в нуль

при условии (16). При этом условии для случая дискретных из
мерений (второй способ) из соотношения (29) получим:

К у Л р М ) = \

2  к с

2 ад

2  к с

2  ~ + ? < / ( ? ’) 

' - U V - 4 -

2  ехр (—  \j И  М ). - l A D .  
J - l  X ,2

г

Р—о,

р < ;о, (30)

2  е х р (— Х^Д*)

' = 1  * ■ / -  у 2

Используя общую формулу (20) и вводя функцию К  у о(т) впол
не аналогично тому, как это было сделано выше, после,несложных 
преобразований получим:

П оо 1

, з д = с 2 ^ ( г )  2  г ;  : /  . : " V \ f  + ш , ^ ( гп ,  ( 3 1 )
/ =  1 v = — с о  а%-+ ' + ъ и)\

где вещественные числа F j ( T )  (при заданной постоянной времени 
Т) удовлетворяют соотношениям

«р Л П  
1

/  у г )  [ h

+ / \ (7 )

А/-----Г£ 2 +  /ш fl2y + ( * y +  Ш)2 ’
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получающимся при обращении по Фурье каждого }-го слагаемого 
(29) и вычислении интегралов.

Нетрудно заметить, что соотношению (31) соответствует случай, 
когда хотя бы одна из экспонент в формуле (30) не обращается 
в ноль при условии (16). В противном случае, очевидно, S rfy2((o) бу
дет, как и выше, спектром «белой последовательности».

Поскольку формула (9) справедлива при произвольном опектре 
5у(со), то из сравнения равенства (31) с (9) следует, что выводы, 
полученные выше для частного случая, сохраняют силу и в общем 
случае, когда спектр измеряемого элемента x ( t ) имеет вид (27).

Из соотношения (31) можно заключить, что в случае дискрет
ных измерений зависимость спектра выходного сигнала от постоян
ной времени такова, что инерционность не уменьшает маскировки

- кчастот и отношение ^ не характеризует взаимодеиствие обоих

этих факторов. Это отношение, как нетрудно заметить, в данном 
случае в силу равенства (15) должно быть велико и условие (10) 
практически невыполнимо. Оптимальное в каком-то смысле сбли
жение спектра S ^ ^ c o )  с истинным спектром ^ ( с о )  путем априор
ного выбора постоянной времени Т невозможно, ибо для этого 
надо знать функции F j  (Т ) и щ (Т ) ,  характер которых определяется 
видом искомого спектра S x (ю). В  случае дискретизации непрерыв- 

*  ^  •• ных измерении выбор отношения до выполнения измерении

возможен, что и реализуется в методе, предложенном в работе [1]. 
Однако следует подчеркнуть, что и в этом случае неявно делаются 
некоторые предположения о характере спектра S ^ gj) ,  т. е. исполь
зуется определенная априорная информация. Действительно, для 
того, чтобы пренебречь, как это делается в работе [1], членами 
ряда (9) при ! v J > 1 ,  необходимо предположить, что значения

7Г '
спектра S ^ c o )  ПРИ ю ^ ® о  +  2 v ^ ,  | v! >  1 достаточно малы (соо —

некоторая выбранная частота). А это как раз и означает использо
вание априорной информации об истинном спектре.

(Заметим, что фактически в работе [1] используется еще до
вольно сильное дополнительное условие

~ 2 Tti ( ш° + 2 " ё ) ’
2тс

которое может выполняться, если на интервале частот от —too

до ^  +озо спектр измеряемого элемента не уоывает монотонно.

Действительно, только при этом условии можно, как это следует 
из (9 ) ,  образовать сумму
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являющуюся одним 'из аргументов приводимой в  работе [1] номо
граммы).

Итак, при полном отсутствии какой-либо априорной информации 
о спектре измеряемого океанологического элемента невозможно 
выбрать оптимальное соотношение между интервалом дискретно
сти A t и постоянной времени Т но критерию близости расчетного 
и истинного спектров. Однако, если налицо дискретизация непре
рывных измерений, зависимость между A t и Т имеет простой вид, 
что позволяет согласовать эти величины при не слишком жестких 
предположениях о характере искомого спектра, что и используется 
в методе [1].

Как известно, из теоремы Котельникова следует, что дискрети
зация любой физически реальной (т. е. обладающей неограничен
ным по частоте спектром и представленной реализацией конечной 
длины) непрерывной функции невозможна без потери информации. 
Понятно, что оптимальным является такой интервал дискретности, 
при котором потери информации не превышают допустимого уров
ня. Последний, очевидно, не может быть определен универсальным 
образом и будет, вообще говоря, различным в зависимбсги от того, 
как предполагается обрабатывать и использовать соответствую
щую информацию. Рассматриваемый метод основан нк предполо
жении, что целью измерений является получение оценки спектра 
элемента, причем каждая ордината оценки должна быть близкой 
по величине к соответствующей ординате истинного сЬектра. М е
тод, естественно, не применим, если цель измерений другая, на
пример, если по условию задачи необходимо располагать самими 
значениями измеряемого элемента в любой момент времени и если 
дискретизация должна 'быть прои'31ведана таким образом, чтобы 
иметь возможность восстановить промежуточные значения элемен
та с заданной точностью. Данный метод также не пригоден для 
нахождения оптимального интервала дискретности в том случае, 
когда целью измерений является получение оценки спектра, но при 
этом не столько важно получить по возможности более достовер
ные значения ординат спектра, сколько существенно выявить осо
бенности формы -спектра: наличие экстремумов, их относительную 
величину и т. д.

Таким образом, метод, описанный в работе [1], может приме
няться для выбора оптимального интервала дискретизации непре
рывной информации, если использованные при его построении до
пущения и ограничения не находятся в противоречии со смыслом 
соответствующей задачи. В  случае дискретных измерений как уже 
указывалось, этот метод применяться вообще не может.



В качестве дополнительного, но весьма важного вывода, сле
дующего из всего изложенного выше, заметим, что при получении 
оценок вероятностных характеристик океанологических элементов 
по данным дискретных измерений можно при прочих равных усло
виях ожидать худших результатов, чем при получении тех ж е оце
нок по данным дискретизированных непрерывных измерений, 
Объясняется это тем, что на практике условие (15) не может быть 
соблюдено точно, в связи с чем результат измерений — выходной 
сигнал — всегда будет отличаться . некоторой нестационарностыо, 
даже если сам измеряемый элемент — входной сигнал стационарен. 
Однако в случае непрерывных измерений нет принципиальных пре
пятствий к тому, чтобы сделать данный эффект сколь угодно ма
лым, ибо время выдержки 0  (интервал между приведением при
бора в состояние взаимодействия с объектом измерений и момен
том первого отсчета показаний прибора) может быть сколь угодно 
большим. В случае дискретных измерений время выдержки 0  не 
может быть больше темпа измерений A t, так что неограниченное 
уменьшение указанного эффекта невозможно. Данное обстоятель
ство необходимо иметь в виду при сопоставлении оценок спектров 
и иных характеристик одного и того же элемента, полученных в 
сходных условиях, но с помощью измерений различными спосо
бами.
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и .  и :  в о л к о в  ( л г м и )

К А У С Т И К И  В  Д В У Х С Л О Й Н О М  П О Д В О Д Н О М  З В У К О В О М
К А Н А Л Е

Известно, что при распространении сейсмических волн в земной 
коре, электромагнитных в ионосфере, звуковых в океане и так д а 
лее возникают каустические поверхности, на которых наблюдается 
увеличение интенсивности поля. Если учесть бурное развитие ме
тодов изучения океана, то окажется, что исследование каустик, 
формирующихся при распространении звука в морской среде, я в 
ляется актуальной задачей, так как при этом выявляется тонкая 
структура звукового поля, а также оцениваются максимальные фо
кусирующие возможности морской среды, что представляет инте
рес для некоторых прикладных проблем, таких, как йодводная 
звуковая связь, нелинейное взаимодействие поля со средой и др. 
Теория расчета поля на каустике и в ее окрестности развита 
Д. М. Бреховсиих [1].

В настоящей работе исследуются закономерности формирова
ния каустик и производится расчет поля на каустик'ах и в их ок
рестностях для случая двухслойного подводного звукового канала 
(И ЗК ) (рис. 1, а.)

Пусть начало координат находится на поверхности и ось z  на
правлена вниз; Z o , Z q \ ,  Z i и  z g— соответственно вертикальные коор
динаты поверхности, точки излучения, нижней границы слоя 1 
(оси канала) и точки наблюдения; индекс q  обозначает номер 
слоя. Вертикальным координатам соответствуют скорости звука 
С0, Соь Ci, CZg и углы Скольжения лучей ао, aoi, „аь a z . Лучи, 
испытывающие полное внутреннее отражение ниже и выше оси 
П ЗК  в толще воды, не доходящие до поверхности и до дна, будем 
называть группой водных лучей (лучи группы В ) ,  а лучи, испыты
вающие полное внутреннее отражение только ниже оси П З К  И от
ражающиеся от поверхности —  группой водно-поверхностных лу
чей (лучи группы В П ).

Для рассматриваемого случая двухслойной среды [2] уравнение 
луча может быть записано в виде
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Рис. I. Двухслойный подводный звуковой канал с осью на глубине 100 м: а) вертикальное распределение ско
рости звука; б) лучевая картина при расположении точки излучения на оси канала



1де г —  горизонтальное расстояние луча от точки излучения до 
точки-наблюдения; коэффициент перед sin ao-.Ni =  2N или N2 =  
= 2 ( N + 1 ) ;  N  — чйсло пространственных периодов лучей, вышед
ших из точки излучения соответственно вниз и вверх; знаки плюс 
и минус перед sinaoi соответствуют лучам, выходящим из точки 
излучения вниз и вверх; знаки минус и плюс перед sin a Zg соответ
ствуют нисходящим и восходящим ветвям лучей; коэффициент 
перед s in a i  N i= 2 N  или N 2 = 2 ( N + 1) соответственно для нисходя
щих и восходящих ветвей-лучей для точки наблюдения, располо
женной в слое I и Nr- = (2JV + 1) —  для точки наблюдения, распо
ложенной в слое II; G — градиент скорости звука. Д ля лучей груп
пы В первое слагаемое в уравнении (1) будет отсутствовать.

Каустики наблюдаются в точках, где производная drlda01 =  0. 
Дифференцируя уравнение (1) по aoi и приравнивая полученное 
выражение нулю, имеем

Анализ уравнения (2) без первого слагаемого с учетом того, 
что градиент скорости звука в слое I имеет отрицательные число
вые значения, показывает, что лучи группы В, выходящие из точки 
излучения как вниз, так и вверх под углами ± a o i,  формируют 
каустики в слое I на восходящих ветвях, а в слое II —  на нисходя
щих ветвях, по два семейства ветвей каустик в каждом слое.

Таким образом, каждый луч группы В, вышедший из точки из
лучения под углом + aoi или — аоь на протяжении одного прост
ранственного периода дважды касается каустики, а именно в слое 
II  — при распространении вниз и в слое I —  при распространении 
вверх.

Следует отметить, что в случае двухслойной среды с положи
тельными градиентами скорости звука луч, вышедший из точки 
излучения вверх или вниз, на протяжении одного пространствен
ного периода касается каустики только один раз при своем рас
пространении или вниз, или вверх [2]. Указанные различия сохра
няются и в случае многослойного ПЗК и многослойной среды с 
положительными градиентами скорости звука.

-----------------  - f -  — ---------------—  — ------------------------
sin a0 sin a0] ( jq sin az N j X

(2)



А н а л и з  у р а й й е н и я  (й), ь ш и д ч & я  й  iie p fc o e  с л й г а е м о ё ,  в ы п о л й е й -  
ный с учетом отрицательных числовых значений Gb показывает, что 
лучи группы ВП, выходящие из точки излучения как вниз, так и 
вверх, подразделяются на два семейства. Лучи первого семейства 
формируют каустики на восходящих ветвях, а лучи второго семей
с т в а — на нисходящих ветвях. При этом каждый луч группы ВП  
на протяжении одного пространственного периода касается каусти
ки один раз, как и в условиях положительной рефракции. Другими 
словами, в формировании каустик в двухслойном подводном з в у 
ковом канале лучами группы В П  наблюдаются те ж е закономер
ности, что и в формировании каустик в условиях положительной 
рефракции в случае двухслойной среды [2].

Углы скольжения а г, ?в точке касания заданного луча с каусти
кой могут быть определены из уравнения (2). Определив из урав
нения (2) углы а г д и а г,и , найдем затем вертикальную координа
ту z  q точки касания данного луча с каустикой по формуле

Подставляя значения ао, аоь ai и а г<? в уравнение луча (1 ) ,  
найдем затем горизонтальную координату точки касания заданного 
луча с каустикой г.

Как известно, приближение геометрической оптики не позволяет 
рассчитать поле на каустике и в ее окрестности. Поэтому для т а 
ких расчетов используются волновые методы. Согласно работе [2], 
поле на каустике для рассматриваемого случая может быть рас
считано по формуле

2 1 2
3

(4)

где .Рд,—-фактор фокусировки; / —  частота звука; Tq (а01) — функ
ция, определяемая выражением

ТЧ ( а <н) =  Nj ( 3 c t g a 0- j- c tg - X )  ±  (3 c t g a 0i- (- c tg 3a 0'i) -

- N A  1 -(
9 i  1
Gq Л‘ ( * 0 Г * ?)

X (3 Ctgccj ~J-ctg3a,) ± ■

X (3ctga2<?+ctg3a^) . (5)

Здесь n =  Coi/C 2  .
q
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Увеличение интенсивности звука на произвольном расстоянии 
А г — (г—г0) от каустики может быть рассчитано по формуле

(6)

где и ( 0 — функция Эйри; t — параметр функции Эйри, или без
размерное расстояние, связанное с параметрами среды и излучения 
выражением

В формуле (6) значения F 0r. учитывают поле двух лучей. По
этому значения Foa следует понимать как увеличение интенсивно
сти поля относительно такового для однородной среды в окрестно
сти каустики, обуславливаемого наличием двух лучей, что в гео
метрической трактовке при энергетическом суммировании соответ
ствовало бы суммарному фактору фокусировки двух лучей.

Для расчета ветвей каустик, поля на каустиках и вблизи них в 
случае двухслойного П ЗК  была принята двухслойная модель, изо
браженная на рис. 1, а, где Gi =  — 0,086 1/с, a G2=0,0172 1/с, что 
соответствует изотермии в глубинных слоях. Глубина оси П ЗК  
1̂ =  100 м, скорость звука С0=  1451,02 и Ci =  1442,42 м/с. Расчет 

производился для П ЗК, когда скорость звука у дна больше скоро
сти звука у поверхности, для лучей группы В П  и группы В, при 
расположении источника звука на оси и выше оси ПЗК-

Лучевая картина для 20i =  100 м изображена на рис. 1, б, а вет
ви каустик, формируемых лучами труппы В — на рис. 2, б. Там же 
проставлены значения F^ для ветвей каустик ниже оси ПЗК, для 
частоты f o = i  к Г ц  и указаны значения начальных углов скольже
ния лучей aoi. Точки пересечения пунктирных линий с  ветвями 
каустик указывают для заданных начальных углов скольжения аол 
рассчитанные координаты ветвей каустик.

Как видно из рис. 2, б, численные значения fk  увеличиваются 
с увеличением аоь не превышая, однако значений =  Ю. Из фор
мулы (4) следует, что значения F\ зависят от частоты звука в сте
пени 1/3. Поэтому значения F K, j  для произвольной частоты / могут 
быть определены по формуле ... :

Например, для / = 8  кГц значения F^ будут в два раза, а для 
/ = 2 7  к Г ц  в три раза больше указанных на рис. 2, б. Из рис. 2, б 
также следует, что в соответствии с формулой (2) как в I, так и во 
II  слое формируется по две ветви каустик на протяжении одного 
пространственного периода лучей, которые обозначены на рис, 2, б

1 2 1

t'— ±4 ,29005Д  rC o r 'G  3 / 3[Z'? (a01)] 3 (7)
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Рис. 2. Ветви акустик, формируемых лучами водной группы при расположении точки излучения на оси ПЗК..
для случая, изображенного на рис. 1
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двойными знаками (+ + ), ( + —) и ( —+), (---- ). Первый знак
обозначает положительное или отрицательное направление выхода 
луча из точки излучения, а второй знак обозначает также направ
ление луча в точке касания его с каустикой.

Ветви каустик группы лучей ВП для 'положения источника зву
ка на оси ПЗК 'изображены на рис. 3, б. Здесь также проставлены 
начальные углы скольжения лучей aoi и значения Fk для частоты 
/о= 1 !кГц. Значения F* на рис. 3, б минимальны на оси ПЗК и уве
личиваются с удалением от оси ПЗК вверх и вниз, достигая зна
чений несколько больших, чем на каустиках, формируемых лучами 
группы В. На горизонте точки излучения (в данном случае на оси 
канала) ветви каустик ( + +) и (---- ) пересекаются, а у поверх
ности ветви каустик второго семейства (+ + ) и (— Ь) начинаются 
из тех точек, в которых заканчиваются ветви каустик первого се
мейства (-1— ) и (---- ).

Ветви каустик, формируемых лучами группы В при положении 
источника звука выше оси ПЗК на глубине z0i = 50 м, изображены 
на рис. 4, б. Как и в случае расположения источника звука на оси 
канала, здесь также формируется по две ветви каустик на протя
жении каждого пространственного периода лучей на тех же на
правлениях, что и при расположении источника звука на оси ка
нала.

Как видно из рис. 4 б, на глубинах, где луч с начальным углом 
скольжения a o i  = 0° испытывает полное внутреннее отражение (в 
нашем случае на глубинах от 50 до 350 м), наблюдаетск зона, сво
бодная от каустик, формируемых лучами группы В. В пределе при 
перемещении точки излучения на поверхность лучи группы В, а 
следовательно, и каустики, формируемые этими лучами, исчезают. 
Значения F  ̂с увеличением, начального угла скольжения aoi умень
шаются, й то время как при 20i = 100 м (на оси канала) —увели
чиваются.

Как отмечено выше, значения Рок учитывают поле двух лучей, 
интерференция между -которыми обусловливает известную осцил
ляцию поля в окрестности каустики при отрицательных значениях 
параметра t функции Эйри v(t). Указанную осцилляцию интенсив
ности звука демонстрируют рис. 5 и 6, где изображены значения 
F0n в окрестности каустики в функции расстояния А г при a0i = l° и 
aoi = 6014'28" (граничный луч между группами лучей В и ВП). 
Максимального значения функция v(t), а следовательно я Рок До
стигает при £= —1 ,0 2 , а не при /=0, т. е. интенсивность звука на 
самой каустике (^=0) не является максимальной (см. рис. 5, 6) 
[1]. При этом значения F0k в первом максимуме в 2—3 раза боль
ше значений F K на самой каустике.

Анализ графиков (рис. 5 и 6) показывает, что с увеличением N 
ширина первого и последующих фокальных пятен (расстояние

75



*•“■3О

+- :.-2-сл. ПЗК; Z m u h . с =100м Zo1400m ;
f = i m ;  c c Of= j ° 0 0 , -! 1 с л о й  ' i o -

N=0 3-°-2,0 :

F' O K ,I

5.0
2.0 
i i

2-са.пзк:, Z muh.c=100m ; Z0=WOm ;

'- 'o ff  = 1 кГц; oc0/= { ° 0 0 Л слой
H=0

l I \л I
- 8  0 8 18 2*f 3 2 'W  A r m ■1 О 1 2 3 4 5 6 7 A r m

N=5

J--1_LAZ--i_L. А л л а
W. 0 W 80 120 160 200 240 A r m  . -12 0 12 2b 32 48 60 . 72 -64 A r m  /

Рис. 5. Значения F 0K для случая, показанного на рис. 1: а ) для a 0i = l ° ,  для направления луча «низ —  верх», ка
сающегося каустики в слое I; б) для ccqi =  1 °, для направления луча «верх —  низ», касающ егося каустики в

слое II



2-сл.ПЗК; Zmuh.c=100m; Zo=100m; Ч* 
■ТЧкЩ; а 0г 5° 1^28"1 1 сдой;

: м л. ПЗК; Z мин. с-100м; Zoj 100m7- 
f=lKfU; сс01=6°М'28"; IIслой

—/ 0 1 2  3 4 5 6 А г к м  -0 ,2  0 0,2 0,4"0,6 0,8 1,0 1,2 А г к м
F ~ +ГСК,П

20 7  \
16 7  \

A H=J12

Jl^ L L 1 11//\АДМ

F + -ок,1

12

* ДА

- 2  0  1 2  J  Ч 5  6  7  8  9  А  г а м

FokJI 1
20 -  /
16 \ Н = 5

12

J I I i Vi I iVi i \/ i V I Vi \ _
- 8  0 8 16 2k 32 W Агкм

а )

-2 0 2 k 6 8 10 12 A r m
б )

Рис. 6. Значения F B к для случая, показанного на рис. 1 при a o i= 6 °1 4 '2 8 " : а ) для направления луча «низ — верх»,, 
касаю щ егося каустики в слое I; б) для направления луча «верх —  низ», касающ егося каустики в слое II-



между соседними минимумами) увеличивается, а с'увеличением 
«0 1—уменьшается. Так, когда a0i = l° при N=0, ширина первого 
фокального пятна, считая от каустики, равна 11,2 км, а при N= 5 — 
66,5 км; когда aoi = 6°14/28", соответствующие расстояния (рис. 6) 
равны 1,75 и 11,4 км. .

Произведенные анализ условий формирования каустик, расчеты 
каустик, поля на каустикахи вблизи них показывают, что в двух
слойном ПЗК лучи водной группы на протяжении одного прост
ранственного периода два раза касаются каустики, а лучи водно- 
поверхностной группы — один раз, как и лучи, которые распрост
раняются без отражения от дна в условиях положительной ре
фракции. Это объясняется тем обстоятельством, что как лучи ВП 
в ПЗК, так и лучи, распространяющиеся без отражения от дна 
в условиях положительной рефракции, на протяжении одного про
странственного периода испытывают полное внутреннее отражение 
один раз, а водные лучи в ПЗК — два раза.

Значения F к при расположении точки излучения на оси ПЗК с 
увеличением aoi увеличиваются. При расположении точки излуче
ния выше или ниже оси ПЗК максимальные значения FK наблю
даются при минимальных аоь

ЛИТЕРАТУРА
1 . Б р е х о в с к и х  Л . М . Волны в слоистых средах. М., 1973. 343 с.
2. В о л к о в И. И. Каустики при положительной рефракции в случае д в ух

слойной среды. —  «Акустический журнал», 1973, 19, вып. 4, с 505— 511.

78



КАРЛИН Л. IL, КЛЮИКОВ Е. Ю.. (ЛГМ И)

МОДЕЛИРОВАНИЕ ГОДОВОГО ХОДА ТЕМПЕРАТУРЫ
И СОЛЕНОСТИ ВОДЫ В ДЕЯТЕЛЬНОМ СЛОЕ ОКЕАНА

В последнее время появилось большое количество работ, в ко
торых предлагаются математические модели эволюции основных 
характеристик деятельного слоя океана. Их обзор был сделан ав
торами в работе [4]. Поэтому здесь только отметим, что реализация 
большинства моделей осуществлялась на материалах известной 
океанологической станции «Рара». В настоящей работе авторы 
поставили перед собой задачу создать простую модель, пригодную 
для расчета по большой акватории годового хода толщины квази
однородного слоя (/г), температуры и солености воды в нем (Го, 
So) и в сезонном термоклине (Т, 5), осредненных за промежуток 
времени, больший или равный естественному синоптическому пе
риоду. •!

1. Физические основы модели

При построении модели будем исходить из следующей стилизо
ванной структуры деятельного'слоя океана:

а) верхний слой заполнен полностью турбулизированной пере
мешанной жидкостью. Процессы обмена в нем обусловлены турбу
лентными пульсациями̂  интенсивность которых мало меняется по 
вертикали. Вследствие развитой турбулентности в этом слое про
исходит почти полное выравнивание вертикального распределения 
температуры и солености воды;

б) ниже турбулизированной жидкости располагается слой, в 
котором жидкость не является турбулентной. Процессы обмена 
теплом и солями определяются здесь молекулярным механизмом;

в) турбулизированная жидкость отделяется от нётурбулизиро- 
ванной четкой границей, на которой происходит разрыв вертикаль
ных градиентов температуры и солености воды. Положение этой 
границы характеризуется сильной изменчивостью во времени, при
чем амплитуда колебаний ее в течение суток и более соизмерима с 
толщиной перемешанного слоя жидкости (рис. 1).
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Рис. 1 .-Толщина квазиоднородного слоя по д ан 
ным ежечасных наблюдений

Существование такой структуры деятельного слоя подтверждает 
анализ мгновенных'* профилей температуры и солености воды в 
океане (рис. 2).

Рассмотрим теперь осредненную за время, равное естественно
му синоптическому периоду т, картину. В этом случае в деятель
ном слое можно выделить три области. Верхний слой, от поверх
ности океана до минимальной за период осреднения глубины про
никновения перемешанной жидкости, заполнен в течение всего пе
риода т турбулизированной водой, поэтому градиенты температу
ры и солености воды здесь в течение всего периода осреднения 
равны нулю. При анализе осредненных профилей** температуры 
и солености воды этот слой будем называть квазиоднородным.

Вторая область располагается от минимальной до максималь
ной (за период осреднения) глубины распространения турбулизи
рованной жидкости. На каждом уровне этого слоя в течение пе
риода осреднения жидкость может быть либо турбулентна, либо 
нет, т. е. турбулентность имеет в этой зоне перемежающийся ха
рактер. Градиенты температуры и солености воды в этом слое в

* П од мгновенными профилями будем понимать те, которые построены по 
данным батометрических серий и батитермографных наблюдений, позволяющих 
фиксировать температуру и солёность воды с масштабом временного осреднения 
порядка десятка минут.

** Здесь и в дальнейшем под осредненными профилями будем понимать про
фили, построенные по значениям температуры и солености воды, найденным на 
каждом уровне как среднеарифметическое за время, равное периоду осред
нения, т.
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течение периода т равны 
нулю, когда жидкость 
турбулизирована, и от
личны от нуля в осталь
ные 'моменты времени.
Поэтому на осредненных 
профилях здесь наблюда
ются значительные верти
кальные градиенты темпе
ратуры и солености воды.

Ниже области с пере
межающейся турбулент
ностью располагается зо
на, которой турбулизиро- 
ванная жидкость не до
стигает в течение всего 
периода осреднения. В 
этой области в течение 
всего периода х находит
ся нетурбулизированная 
жидкость. На осреднен
ных профилях температу
ры и солености воды зоне 
с перемежающейся тур
булентностью и области 
с нетурбулизированной 
жидкостью соответствует 
сезонный термоклин.

Принимая во внима
ние отмеченные особен
ности осредненных пара
метров деятельного слоя, 
в настоящей работе пред
лагается математическая 
модель для расчета их 
эволюции в течение все
го года. В модели не учи
тываются горизонтальные 
переносы тепла и солей 
течениями и крупномас
штабные вертикальные движения, 'поскольку опыт лабораторного 
моделирования термической структуры показывает [5], что основ
ные характерные черты вертикального распределения температуры 
и солености воды в деятельном слое формируются под действием 
локальных механизмов.

Рис. 2. Суточная изменчивость темпе
ратуры воды на океанологической 

станции «Р А Р А » 1956 г. [7]
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2. Основные уравнения модели

В основу модели положены следующие уравнения:
а) уравнения распространения тепла и солей, проинтегриро

ванные в пределах от 0 до h в предположении неизменности в 
квазиодиородном слое температуры и солености воды по верти
кали,

д Т
СР?~М к— Яот̂ -'Янг, (О

Р h=q0s~q,ts; (2)

б) уравнения распространения тепла и солей, проинтегриро
ванные от h до нижней границы деятельного слоя (Н)

д  7  T V / 7  I  d h  Т  _ _ _ _  / о ч

■^J Tdz +  d~tT* - 7 7 9' ^
h 1

h

в) проинтегрированное уравнение баланса энергии турбулент
ности в квазиодиородном слое

(5)
р  2

где q0T, qoS —потоки тепла и солей через поверхность океана, qhT 
qhs — потоки тепла и солей через нижнюю границу квазиоднород
ного слоя, G - приток механической энергии от ветра, D — дисси
пация энергии турбулентности, М0, Mh — потоки массы через верх
нюю и нижнюю границы квазиоднородного слоя, с0, р—удельная 
теплоемкость и плотность воды, g —ускорение свободного падения.

3. Преобразование уравнений модели

Введем понятие средней температуры (Т) и солености (5‘) ви
ды в сезонном термоклине:

h h

82



Тогда из уравнений (3) и (4) получим:

(6)

(7)

Привлекая уравнения состояния океанской воды в линейном 
приближении, вертикальные потоки массы выразим через потоки 
тепла и солей:

где а и Р — коэффициенты термического расширения и соленост- 
ного сжатия воды.

Используя выражения (6) — (9), из уравнения (5) получим фор
мулу для расчета эволюции толщины квазиоднородного слоя:

Анализ уравнения (10) показывает, что если сделать в нем до
пущения, присущие моделям типа модели Е. Крауса и Дж. Терне
ра (зависимость плотности воды только от температуры, а также 
наличие временного хода температуры воды только в квазиодно- 
родном слое), то оно превращается в известное уравнение, полу
ченное Е. Краусом и Дж. Тернером для расчета толщины квази
однородного слоя. Пренебрежение в уравнении (10) зависимостью 
плотности от солености делает его подобным уравнению, предло
женному С. А. Китайгородским и Ю. 3. Миропольским [4].

Приток механической энергии от ветра будем находить по фор
муле G = CgV#3, полагая диссипацию пропорциональной G, т. е. 
D ~  8 G, где v t  — динамическая скорость, б и се—  эмпирические 
константы, которые принимались (как в работе [4] и в списке ли
тературы к ней) равными 0,99 и 10 соответственно. Временной ход 
<7ог . QoS, v* будем считать известным. Тогда в составленной систе
ме уравнений (1), (2) и (10), описывающей временную изменчи
вость h , Т0 и So, остались неопределенными средние температура и 
соленость воды сезонного термоклина.

• О )

(8)

d T

dt
dS_

dt
( 10)
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4. Параметризация годового хода температуры и солености воды
в сезонном термоклине

Для расчета осредненного вертикального распределения темпе
ратуры и солености воды ниже квазиоднородного слоя восполь
зуемся уравнениями распространения тепла и диффузии соли:

д Т  _  д  ;  д Т  / , п

' 3 *  dz T dz'

55 д а 95
dz s dz' ( ^

при следующих краевых условиях:

где Тн, Sh— температура и соленость воды на нижней границе 
деятельного слоя, kr, ks— коэффициенты обмена теплом и солями.

Для определения kr и k$ воспользуемся методом раздельного 
осреднения, Который применяется для исследования перемежаю
щейся турбулентности [6], имеющей место в сезонном термоклине. 
Тогда средний по всему периоду т коэффициент обмена теплом или 
солями на каждом уровне в сезонном термоклине можно выразить 
через средние по тем моментам, в которые жидкость на данном 
уровне турбулентна и по тем моментам, когда она на этом уровне 
не турбулентна, т. е.

где k — коэффициент турбулентного обмена теплом и солями (по
лагаем их равными между собой), %т, Яs—  коэффициенты моле
кулярного обмена теплом и солями, f — вероятность того, что за 
время, равное т, жидкость на данном уровне турбулентна.

Величину / в гидромеханике принято называть коэффициентом 
перемежаемости [6].

В турбулентной жидкости, где интенсивность пульсационных 
движений мало меняется в вертикальном направлении, коэффи
циент турбулентного обмена (k) будем полагать неизменным по 
вертикали. Тогда из соображений размерности для турбулизиро- 
ванной жидкости

t= О 
z=k

Т = Т (г), S=S(z) 
T^-Tb, T— Sq, 
Т= Т п, S=Sh,z— H

кт=МЛ~^т>
ks= k f-\-\s,
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где Ci = 5, с2 = 0 ,0 3 6  — эмпирические константы, численные значе
ния которых взяты из работы [3].

Для определения вида 
функции f  в зависимости от 
вертикальной координаты не
обходимо проследить за изме
нениями во времени в течение 
всего периода осреднения т 
глубины распространения тур- 
булизированного слоя жидко
сти в сезонном термаклине.
Обнаружить турбулизирован- 
ный слой в наших предполо
жениях на мгновенных профи
лях можно по равенству нулю 
в нем вертикальных градиен
тов температуры и солености 
воды. Нами были использова
ны ежечасные батитермограф- 
ные наблюдения на океаноло
гической станции «Рара» и на 
НИС «НЕРЕЙ» в Атлантиче
ском океане. Обработка их 
позволила с дисперсией 
ст2 =  0 ,0 0 0 8 4  аппроксимировать 
зависимость коэффициента пе
ремежаемости (/) от безраз
мерной вертикальной коорди
наты х=  (z— h)/h, (z^h ) функ
цией ошибок Гаусса erfc 

г> х
/ =  1 -

Т/ TZ J

Рис. 3. Коэффициент перемежаемости  
их (р и с . 3 )  . по данным: 0 —  ст. «Р А Р А » 5.12.56 г.;

□  —  ст. «Р А Р А » 14.07.56 г; А  —  НИС  
«Н Е Р Е И »  10.06,— 13.06.77 г.; X — НИС  

« Н Е Р Е И » 2 4 .0 5 .-2 8 .0 5 .7 7  г.Поскольку использовались 
данные наблюдении, выполненные в различные годы, сезоны и 
в .различных районах океана, можно говорить о некоторой 
универсальности вида функции /.
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5. Расчет й анализ сезонных йзмёнений характеристик дёятельйбгб 

слоя в северной части Атлантического океана

Основные характеристики вертикальной структуры деятельного 
слоя океана в годовом цикле изменений определялись в результате 
решения системы уравнений (1), (2), (10). (11) и (12). Уравнения
(1), (2) и (10) решались методом Эйлера с шагом по времени 
пять суток. Проводились пробные расчеты с меньшими шагами, а 
также по схеме Эйлера с перешагиванием. Однако существенных 
изменений в результаты расчетов это не внесло. Уравнения (11) и 
(12) решались методом прогонки с шагом по вертикали два метра, 
а по времени—пять суток. Все расчеты проводились для Северной 
части Атлантического океана в узлах десятиградусной сетки. На
чальными данными для расчетов служили значения толщины ква
зиоднородного слоя, температура и соленость воды на поверхности 
и на стандартных горизонтах за февраль, а также глубина дея
тельного слоя, температура и соленость воды на этой глубине, ко
торые принимались постоянными в течение всего года [1]. Потоки 
тепла и солей через поверхность океана рассчитывались по данным
об осадках и испарении, любезно предоставленным нам сотрудни
ками ГГО им. А. И. ВоейковаЛ. А. Строкиной и JI. М. Шеремете
вой. Величины результирующего потока тепла через поверхность 
океана были взяты из Атласа [2].

Реализация изложенной выше модели позволила получить го
довой ход h, То, S0, а также вертикальные профили температуры 
и солености воды в сезонном термоклине.

Прокомментируем некоторые результаты, иллюстрирующие воз
можности модели по воспроизведению эволюции характеристик дея
тельного слоя океана в течение всего года. Для большинства узлов 
расчетной сетки удалось получить результаты, соответствующие 
общим физическим представлениям о формировании структуры 
деятельного слоя океана. Рассчитанные карты Т, S (рис. 4, 5) вос
производят основные крупномасштабные черты реального распре
деления температуры солености воды верхнего слоя Атлантиче
ского океана. Максимальная разность между рассчитанными и 
фактическими величинами [1] не превосходит в августе 2—-2,5" для 
температуры и 0,3—0,5% для солености. Из-за отсутствия надеж
ных обобщений фактических данных о пространственно-временной 
изменчивости толщины квазиоднородного слоя провести оценку 
рассчитанных (рис. 6) величин Я не удалось. Наибольшие расхож
дения рассчитанных и фактических карт температуры и солености 
(см. рис. 4, 5) наблюдаются в осенне-зимний период, что обуслов
лено неучетом в модели (в явном виде) вертикальной зимней цир
куляции. Помимо этого, в те моменты времени, когда поток массы 
направлен в глубь океана, что наблюдается чаще всего осенью и
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Рис.' 4. Рассчитанная температура воды квазиодиородною  
слоя. Июль

зимой, равенство в уравнении баланса энергии турбулентности (5) 
не выполняется. Для улучшения результатов расчета в осенне- 
зимний период необходимо привлекать другие гипотезы о диссипа
ции турбулентной энергии [4], либо учитывать вертикальную зим
нюю циркуляцию в явном виде. ' ■ ‘

В тех районах, где. горизонтальные переносы течениями тепла 
и солей достаточно интенсивны, формирование вертикальной плот- 
ностной структуры, по-видймому, должно определяться не только 
локальными факторами, но и упомянутыми переносами. Поэтому 
для районов течений Занадно-Гренлавдижого, Ирмингера, Гольф-
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Рис. 5. Рассчитанная соленость воды квазиоднородного слоя.
Август

стрима, Канарского и Гвинейского модель не всегда воспроизводит 
наблюдаемый временной ход толщины квазиоднородного слоя, 
температуры и солености воды в нем.

В изложенной, модели впервые при расчете сезонной эволюции 
величин h по большой акватории учтены изменения солености в 
деятельном слое и обмен солями между океаном и атмосферой. Эти 
факторы играют большую роль в формировании квазиоднородного 
с лоя. В большинстве же моделей деятельного слоя океана эти фак
торы не учитываются, что должно значительно ухудшать резуль
таты расчетов. Наибольшие ошибки возникают для тех районов,
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где сравнимы вклады соленостного и термического факторов. Пре̂  
небрежение изменениями солености может приводить как к увели
чению, так и к уменьшению значений h. Знак влияния эволюции 
солености определяется соотношением между разностью осадки — 
испарение и разностью солености воды в квазиодиородном слое и 
на нижней границе деятельного слоя.

Реализация предложенного способа расчета вертикальных про
филей температуры и солености воды в сезонном термоклине дает 
удовлетворительные результаты при проведении расчетов по боль
шой акватории' в течение года. В большинстве узлов расчетной

89



ёёткй получилйсЬ характерные бСоЬеййОСТй распределения t  и 5: 
слои скачка под квазиоднородным слоем и уменьшенные градиен
ты Т и 5 ниже него. На профилях четко прослеживается ступен
чатая структура, образующаяся при подъеме квазиоднородного 
слоя. Следует также отметить полученную в некоторых точках сет
ки гидростатически устойчивую инверсию температуры под по
верхностным квазиоднородным слоем, возникающую при его ох- 

. лаждении и углублении. Такой механизм формирования инверсий 
температуры имеет, по-видимому, широкое распространение в Се
верной Атлантике, поскольку здесь соленость воды в деятельном 
слое, как правило, увеличивается с глубиной.

Проделанный анализ результатов расчетов- позволяет сделать 
вывод о том, что предложенная модель достаточно верно отражает 
основные особенности формирования гидрологического режима 
деятельного слоя океана в течение всего года. Однако при расче
тах по большой акватории нельзя ограничиваться моделированием 
только локальных механизмов. Учет горизонтальных переносов 
тепла и солей течениями позволил бы получить более точную кар
тину эволюции Т н S воды в деятельном слое, особенно в областях 
с интенсивными океаническими течениями. Работы, в этом направ
лении проводятся авторами в настоящее время.
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В. П. КОРОВИН (Л ГМ И )

К ВОПРОСУ О СОЗДАНИИ СТАБИЛЬНЫХ В ПОТОКЕ 
ЖИДКОСТИ ПЕРВИЧНЫХ ПРЕОБРАЗОВАТЕЛЕЙ  

РАСТВОРЕННОГО В ВОДЕ КИСЛОРОДА

Создание автоматических систем и комплексов для получения 
информации океанологического характера становится насущной 
проблемой современной науки. Особенно остро: стоит вопрос об 
автоматизации гидрохимических измерений и, в первую очередь, 
растворенного в морской воде кислорода, определяющего окисли
тельно-восстановительные и биохимические процессы в океане.

В последнее время создано несколько типов измерительных 
преобразователей растворенного в воде кислорода как: у нас в 
стране [2—4], так и за рубежом. Но все созданные измерительные 
преобразователи имеют весьма существенные недостатки, которые 
происходят из самого принципа выбранных электрохимических ме
тодов для определения содержания растворенного в воде кисло
рода. Сущность данных методов заключается в том, что если на 
электроды электрохимической ячейки, помещенные в соответст
вующий раствор электролита, подать напряжение, равное потен
циалу восстановления кислорода, то в ячейке начнется реакция 
электровосстановления кислорода, при этом в цепи появится диф
фузионный ток, величина которого пропорциональна концентрации 
кислорода в пробе. Для отделения электрохимической ячейки от 
исследуемой среды используется селектирующая мембрана. Но 
реакция электровосстановления кислорода является сложным про
цессом, включающим промежуточные стадии. Первой стадией яв
ляется диффузия кислорода к поверхности электрода, затем про
исходит собственно процесс восстановления и, наконец, продукты 
реакции покидают тем или иным способом сферу реакции. Каждая 
из этих реакций влияет в той или иной степени на длительность 
всего электрохимического процесса. На основании эксперимен
тальных данных [2], можно заключить, что самой длительной ста
дией реакции является диффузия молекулярного кислорода из ис
следуемой среды к электродной системе ячейки. Через некоторое 
время после начала работы электрохимического датчика, отделен-
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йбго от исследуемой среды селектирующей мембраной, в тойкоМ 
слое воды, прилегающем к мембране, за счет диффузии кислорода 
к электродной системе ячейки происходит изменение концентрации 
кислорода. После чего на выходе ячейки и возникает предельный 
диффузионный ток, величину которого можно записать в виде 
уравнения Фика для случая стационарной диффузии к плоскому 
электроду. Данное выражение является кинетическим уравнением 
процесса электровосстановления кислорода (в общем виде) и оп
ределяет работу исследуемой ячейки

I= n F fl% ,  (1)

где п — число участвующих в реакции молекул кислорода; F —• 
число Фарадея; Д — коэффициент диффузии; Си — концентрация 
кислорода; б — толщина диффузионного слоя.

Время возникновения тонкого диффузионного слоя в основном 
и определяет величину инерционности электрохимических кисло
родных датчиков, которая доходит до 15 мин. Кроме того, при ра
боте «in situ» на датчик влияют пульсации скорости потока жид
кости вокруг прибора, они изменят толщину тонкого диффузион
ного слоя, что существенным образом воздействут на инерцион
ность измерительного преобразователя и увеличивает погрешность 
измерения концентрации растворенного кислорода. Подобные из
менения скорости потока, жидкости в настоящее время нельзя пре
дусмотреть или смоделировать в процессе тарировки датчиков в 
лабораторных условиях. При работе прибора в лаборатории для 
устранения этого вредного влияния обычно используют магнитную 
мешалку. Необходимым условием в этом случае является то, чтобы 
датчик тарировался с магнитной мешалкой и с той же скоростью 
работы мешалки, на которой будет производиться ее эксплуатация. 
В противном случае, при измерении содержания кислорода воз
никают неучтенные погрешности. Для исключения влияния пульса
ций относительной скорости движения жидкости некоторые авторы 
предлагают при работе «in situ» применять исскуственное увели
чение или стабилизацию движения воды посредством использова
ния различного типа мешалок, крыльчаток и т. д. Общий недоста
ток этих методов заключается в том, что они значительно услож
няют, ̂ .конструкцию датчиков [3]. Amhuhl, например, для этой же 
цели, предлагал, использовать фильтровальную бумагу толщиной 
до 100 микрон, «покрывающую катод и его окрестности», но это 
устройство значительно увеличивает инерционность прибора.

В данной работе рассматриваются устройства для повышения 
чувствительности первичных преобразователей (кислородных) и 
уменьшения их постоянной времени, в этих устройствах исполь
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зуется отличное от других газов свойство молекулы кислорода —■ 
парамагнитность.

Магнитная восприимчивость (парамагнетизм) (kv.) имеет поло
жительное значение и зависит от напряженности магнитного ноля 
и температуры окружающей среды. Для парамагнетиков, у кото
рых молекулярное взаимодействие между элементарными носите
лями магнетизма мало (например, для молекулярного кислорода), 
температурная зависимость определяется законом Кюри

h  =  %r> (2)

где С — постоянная Кюри.
При отсутствии внешнего поля упорядоченному расположению 

нескомпенсированных магнитных моментов в молекулах (^^ пре
пятствует тепловое движение. В случае наличия внешнего поля 
магнитные моменты получают дополнительную энергию взаимо
действия с полем

£ 'м =  — P-о c o s  ( 3 )
где 0 — угол между направлениями 
магнитного поля и внешнего поля; 
jlio — магнитная постоянная; Я — 
напряженность магнитного поля.
Благодаря этому происходит упо
рядоченное расположение магнит
ных моментов. При помещении па
рамагнетиков в неоднородное маг
нитное поле они втягиваются в него 
и начинают двигаться в сторону 
увеличения градиента напряженно
сти магнитного поля. Необходимо 
только, чтобы магнитодвижущая 
сила превосходила 'по величине си
лу сопротивления перемещению мо
лекулы кислорода в среде.

В качестве одного из этих свое
образных «магнитных насосов» для 
создания неоднородного магнитного 
поля и получения стабильного пото
ка молекул кислорода к электрод
ной системе датчика, исключающего 
влияние изменений скорости потока 
воды, предлагается воспользоваться 
соленоидом в виде усеченного ко

Рис. 1. Датчик с «магнитным 
насосом» в виде усеченного ко- 
чуса. 1 —  держатель электро
дов; 2 —- накидная ганка; 3 —  
конический соленоид; 4 —  се
лектирующая мембрана; 5  —  
катод; 6 —  анод; 7  —  корпус 

датчика.
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нуса, расположенного большим основанием перед селектирующей 
мембраной (рис. 1). В общем виде датчик состоит из корпуса 7, 
внутри которого укреплен держатель электродов 1 с микроэлек-
1 родом'—катодом 5 и анодом 6. Электродная система датчика от
делена от конического соленоида 3 и исследуемой среды селекти
рующей мембраной 4. Конический Соленоид укреплен на корпусе 
датчика накидной гайкой 2.

Напряженность магнитного поля в однородном и достаточно 
длинном соленоиде связана с силой тока в обмотке соотношением

Н =  0,4* j  I, (4)

где / — длина соленоида; N — число витков обмотки соленоида; 
/ — ток в амперах; Я —‘ напряженность магнитного поля в эрсте
дах. Развернутая формула для поля на оси соленоида, учитываю
щая конечную длину соленоида и толщину его обмотки, имеет вид

Я = 0 ,4 я - у 7 ' 2 ' Х х  , „ № \ + £ д  U !± z
(b —  a) la-j-S,/ 2 {b— a) t b + r

(5)

где x — расстояние по оси от середины соленоида; г{ — внутренний 
диаметр; г2 — наружный диаметр обмотки соленоида;

Sai= a2+ (  \  + * ) 3, г \= а * +  

S*,=b*+ (-2- +  х ) 2' г2г= Ь '+  (-2~
(6)

Для расчета градиента поля в коническом соленоиде можно 
.вычислить напряженность поля для катушки на ее краях и раз
ность напряженностей поделить на длину соленоида. По резуль
татам выполненных расчетов 'был изготовлен каркас «магнитного 
насоса» диаметром 45 мм, на котором проводом' ПЭЛ 0,35 намо
тана катушка соленоида. Градиент напряженности в этом кониче
ском соленоиде получился равным 3,5 эрстед/см, при силе тока 
/=1 А /?ит=20 Ом. Величина градиента указывает на то, что на 
каждую магнитную единицу, находящуюся в поле соленоида, дей
ствует градиент силы в 3,5 дины. Применение подобного «магнит- • 
ного насоса» позволяет уменьшить инерционность датчика до 10--- 
15 с и избавиться от вредного влияния пульсаций относительной 
скорости потока воды при измерениях концентрации растворенного 
кислорода «in situ». Но использование этого устройства имеет и
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свои недостатки. Во-первых, для работы соленоида необходимо 
иметь свой источник питания, что связано с дополнительными 
трудностями, особенно при работе прибора в автономных измери
тельных системах, имеющих ограниченный энергозапас; во-вторых, 
введение в прибор еще одной электрической цепи (соленоида) ус
ложняет конструкцию и, в-третьих, в процессе работы соленоида 
происходит некоторый нагрев его, что вносит дополнительные по
грешности в измерения концентрации растворенного кислорода, 
так как изменение температуры окружающей среды влияет на 
выходной сигнал первичного преобразователя [2]. В настоящее 
время существуют методы уменьшения рабочего нагрева соленои
дов, используемые в ядерной физике и в различных криостатах. 
Для этой цели используются водяное охлаждение, диэлектриче
ские охладители, применяемые при высоких напряжениях, и крио
генные охладители в импульсных соленоидах. Как видно из про
стого перечисления систем охладителей, они не могут найти при
менения в океанологической практике.

Все вышеперечисленные недостатки можно устранить, исполь
зуя в качестве «магнитного насоса» постоянный магнит. Требова
ния к магнитной цепи остаются такими же, как и в случае кони
ческого соленоида: во-первых, создать в «магнитном насосе» маг
нитный поток достаточной мощности и, во-вторых, размеры по
стоянного магнита должны быть соизмеримы с размерами первич
ного преобразователя.

Этим требованиям, на наш вгляд, 
лучше всего удовлетворяет кольце
вой магнит. Но «магнитные насосы», 
у 'которых магниты расположены и 
намагничены параллельно рабочему 
каналу, имеют большие потоки рас
сеяния. Магниты используются бо
лее -ПЪл.но, если они приближены к 
рабочему зазору. Поэтому можно 
успешно применять кольцевой маг
нит в виде (многополюсника с квад- 
рупольньш полем (рис. 2). Полюс
ные наконечники 1 этого 'магнита 
иолуцилиндрической формы обеспе
чивают распределение магнитного 
поля, близкое к гиперболическому.
В центральном районе «магнитного 
насоса» магнитные силовые линии 
нейтрализуют друг друга, а в на
правлении оси напряженность поля 
резко возрастает. Величину и сим

Рис. 2. Кольцевой постоянный’ 
магнит в виде многополюсника 
1 —  полюсные наконечники; 2 и 
4 —  крепежная арматура; 3 —  
магнитопровод; 5 — арматура 

для коррекции поля
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метрию поля в «магнитном’ насосе» можно корректировать с 
помощью винтов 5 из магнитно-мягкой стали, являющихся 
одновременно частью магнитопровода 3, который замыкает 
магнитный поток. Устройство собрано с помощью крепежной ар
матуры 2 и 4, позволяющей достигнуть хорошего контакта, с ма
лым магнитным сопротивлением между соседними элементами, а 
также надежного механического скрепления всего «магнитного на
соса».

Для расчета постоянного магнита кольцеобразной формы за
дадимся величиной магнитного потока (Ф = 8,0-10~4 В-с.), который 
должен быть создан в рабочем воздушном зазоре длиной 
1В =0,5 см. Сам магнит можно сделать из сплава альмико, который 
обладает следующими магнитными свойствами [1]: ц = 4; максимум 
энергии в единице объема Wmах =5500 дж/м; значение магнитной 
индукции, соответствующее Wmах —Вм = 0,45 В-с/м; напряженность 
магнитного поля #=34 000 А/м. Расчет ведется следующим обра
зом:

определяется напряженность размагничивающегося поля

Магнитная энергия в воздушном зазоре может быть определена

Полученные результаты показывают полную возможность ис
пользования выбранного типа постоянного магнита в качестве 
«магнитного насоса» для устранения влияния пульсаций относи-

Я0= -^5=12200 А/м; (7)

размагничивающий фактор (N)

( 8)

поперечное сечение магнита (S)

(9)
Ям  -

Отсюда диаметр постоянного магнита равен 4,8 см. 
Длина (I) и объем (У) магнита

l = ~M ~lb=3’7 СМ> 
V = l-S = 66,6 см3. ( И )

( 10)

Wb—  у  W'niax- V- дж=0,183 дж, ( 12)
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ё̂льиой скорости потока воды при измерениях концентрации раст
воренного кислорода «in situ» и для уменьшения .постоянной вре
мени первичных преобразователей за счет создания стабильного 
потока молекул кислорода из исследуемой среды к электродной 
системе ячейки.
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С. В. МАРТЫНЕНКО (ЭКВН А зчеррыба), Л. Н. КУЗНЕЦОВА (Л  Г  МИ)

ОЦЕНКА ДОСТОВЕРНОСТИ РАСЧЕТОВ МОРСКИХ ТЕЧЕНИЙ
В настоящее время известно большое число моделей, позволяю

щих рассчитывать векторы скорости течения в определенной про- 
странственно-временной точке (области) океана по известным зна
чениям аргументов (плотности воды, атмосферному давлению и 
т. п.). Естественно, что выбор той или иной модели для использо
вания ее при расчетах течений в практических целях должен ос
новываться на представлении о достоверности расчетных величин.
7 акое представление может быть сформировано путем сравнения 
расчетных и фактических данных, причем это сравнение должно 
быть произведено на статистической основе. Возможный подход к 
решению подобной задачи может быть предложен, если исходить 
кз следующих соображений.

Пусть Xi — значение одной из проекций вектора скорости тече
ния на оси географической системы координат в некоторой про
странственно-временной точке, т. е. в определенной точке океана 
и в фиксированный момент времени. Если потребитель сведений, 
касающихся течений, не имеет никакой информации о величинах 
хь то лучшее, что он может предпринять — это принять «нулевую» 
модель, т. е. предположить течение полностью отсутствующим. Оче
видно, что в этом случае каждый раз (при каждом значении г) бу
дет допускаться ошибка, равная самой величине х ( . Статистически 
точность «нулевой» модели может быть охарактеризована средним 
квадратом ошибки

о2 о = х2, (1)
!де чертой сверху обозначен оператор усреднения, причем имеется 
а виду, что пространственно-временная область, по которой вы
числяется усреднение достаточно велика._Последнее позволяет до
пустить, что среднее значение проекции х близко к нулю, так что 
а?о представляет собой дисперсию, а сто — среднеквадратичное от
клонение рассматриваемой проекции. Одновременно, очевидно, сто 
явится среднеквадратичной ошибкой проекции, допускаемой по
требителем при использовании «нулевой» модели.



Пусть ferlepb зйачейие той же проекций, йЬлученной пу1?ёй 
расчетов с помощью оцениваемой модели. В предположении, чго 
■эти расчеты не содержат систематической ошибки, можно написать 
следующее соотношение для среднего квадрата допускаемой 
ошибки проекции вектора скорости течения:

а2р= ( х - х р)2, (2)
Равенства (1) и (2) позволяют определить следующие крите

рии достоверности расчетов с помощью оцениваемой модели:
а) если ,

ОрСсто, (3)
то расчеты обладают «положительной» достоверностью в том смыс
ле, что их использование предпочтительнее принятию «нулевой» 
модели;

б) если
Ор = 0о, 7 (4)

то расчеты обладают «нулевой» достоверностью. Результаты рас
четов с использованием усредненных то пространству и времени 
значений аргументов рассматриваются в качестве величин хг про
екции также усредненных наблюдаемых векторов течений. Естест
венно, что пространственно-временные области усреднения обеих 
групп величин должны совпадать. Следует сразу указать на недо
статки такого варианта решения рассматриваемой задачи. Во-пер
вых, модели течений являются, как правило, нелинейными отно
сительно своих аргументов. Как известно из теории вероятностей
[2], математическое ожидание (среднее) нелинейной функции слу
чайных аргументов в общем случае не равно той же функции от 
математических ожиданий аргументов. Вследствие этого, в рам
ках расчета нелинейной модели даже при точных значениях аргу
ментов и высокой точности самой модели будет совершена некото
рая ошибка. Во-вторых, существующие данные натурных измере
ний нельзя считать высокоточными. Это относится как к значениям 
аргументов модели, так и особенно к величинам xit  принимаемым 
за фактические значения проекции усредненного вектора скорости 
течения. Последние придется выбирать из специальных пособий, 
содержащих указанные усредненные векторы. Надо помнить, что 
при составлении подобных пособий по необходимости использова
лись весьма разнородные данные, точность которых обычно неиз
вестна и, во всяком случае, не слишком велика. К тому же коли
чество усредняемых величин в разных расчетах обычно заметно 
колеблется. Поэтому в настоящее время речь может идти лишь о 
весьма приближенной оценке модели в соответствии с предложен
ными критериями, результаты которой могут быть сильно иска
жены за счет действия отмеченных выше факторов. Понятно, что
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эти искажения (по крайней мере те, которые вызваны неточностей 
искаженных величин) нельзя относить за счет недостатков оцени
ваемой модели, в связи с чем имеет смысл несколько ослабить 
сформулированные выше критерии, приняв их в следующием виде: 

если
0р Оо, (о)

то модель можно считать «положительной», достоверной; 
если

сгр> а о ,  (б)

то достоверность модели вызывает сомнение, тем более силь
ное, чем больше разница между а0 и ао.

Предположим, что в результате оценки указанных критериев с 
использованием данных, относящихся к определенной области 
океана и определенному периоду, выяснилось, что для модели вы
полняется условие (5). В этом случае логично экстраполировать 
свойства модели и на те районы, по которым оценка не произво
дилась из-за отсутствия соответствующих фактических данных х {. 
Следовательно, можно рекомендовать использование этой модели 
для составления пособий, содержащих сведения о течениях (с теми 
же характеристиками усреднения, какие имелись в виду при оценке 
критериев). Если же оценка привела к условию (6), то, очевидно, 
такая рекомендация не была бы обоснованной.

Таким образом, применение критериев (5)—(6) имеет совер
шенно определенный практический смысл.

В настоящей работе скорости течения рассчитывались по диаг
ностической модели стационарной .трехмерной циркуляции в огра
ниченном районе океана, расположенном вне экватора [3]. Эта мо
дель позволяет по известным полям плотности морской воды и ат
мосферного давления на уровне океана рассчитать уровень сво
бодной поверхности океана и три составляющие скорости течения. 
Причем скорость горизонтального течения на жидкой части боко
вой границы считается заданной, а на твердом участке контура 
района и на дне задаются условия прилипания. Эллиптическое 
уравнение для рельефа свободной поверхности с учетом инерцион
ных эффектов и бокового турбулентного обмена имеет вид:



/** ц) c o s  ®Здесь а = Н |/ --- ^------ безразмерный параметр, учитывающий
трение о дно, М и N — члены, учитывающие, эффекты инерционных 
и диссипативных ускорений.

- dv , v dv А,
М —  и 4- -----к -=г----3 0  1 s i n  0  dl R v

du ди A,
N = u - ^  _ l  - ж —  Vw- T  sin 0  9X /?

Горизонтальные составляющие скорости течения описываются сле
дующими выражениями:

в тонком поверхностном слое (2 = 0)

е к  1 i / Z  £ £ _ _ ! _  л . /8ч
— /? I sin 0  dl p0 R I sin 0  V  v dl RI ’ w

/ ? /  9 0  +  Po / ? /  [ /  v 9 0  +  R I  U

во внутреннем слое

U =  ~  Ш п в  Ж ~  0 ~&k \ {idZ~  ~Rl M ' (10) 

g  dZ, 1 9 j? 1 
' 7?/ 9 0  +  Potf/ 9 0  \?dz Ш ( l1^

Вертикальная составляющая определяется из уравнения нераз
рывности, проинтегрированного по вертикали:



Расчет выполнен для западной части Северной Атлантики, рас
положенной между 20—42° с. ш. и 42—80° з. д. и включающей 
собственно Гольфстрим. Шаг сеточкой области вьгбран 2°. Расчет 
реализован на ЭВМ «М-222» в вычислительном центре ЛГМИ.

Поля плотности на девяти уровнях, необходимых для расчета, 
заимствованы из работы [6] и (представляют собой средние много
летние сезонные (летние) значения плотности морской воды в уз
лах сетки 1,25°Х1,25°. В отличие от известных карт А. М. Муром
цева, эти поля плотности восстановлены В. Ф. Суховей на основе 
статистического анализа данных.

В целях получения величин аномалий атмосферного давления 
в узлах расчетной сетки были использованы карты многолетних 
среднемесячных значений атмосферного давления на уровне моря 
[5], которые затем были осреднены для летнего сезона.

В результате выполненных расчетов было выяснено, что харак
терной особенностью расчетной схемы горизонтальных течений, 
полученных как в квазигеострофическом приближении, так и при 
решении полной нелинейной задачи, является ярко, выраженный 
расчетный аналог Гольфстрима (по направлению), представляю
щий собой единый поток северо-северо-восточного направления у 
Флориды и у юго-восточного побережья Северной Америки. Он 
постепенно поворачивает на северо-восток и разделяется севернее 
центральной области рассматриваемого района на две ветви, одна 
из которых продолжает движение в северо-восточном и восточном 
направлениях, а вторая вовлекается в циклонический круговорот.

Необходимо отметить, что проведенный расчет обладает су
щественным недостатком: разрешающая способность сетки недо
статочно высока. По этой причине скорости течения в струйном 
районе занижены и составляют 10—20 см-с-1. Чтобы ликвидиро
вать этот недостаток, для небольшой области Гольфстрима (32— 
о6° с. ш., 70—74° з. д.) был проведен более детальный диагности
ческий расчет с шагом сетки по горизонтали, равным 0,5°. Умень
шение шага сетки привело к значительному увеличению скорости 
поверхностного течения в струйном районе, которая составила в 
среднем 50 -̂75 см-с-1.

Полученные данные согласуются с результатами диагностиче
ских расчетов, выполненных ранее [4].

При нахождении статистической оценки достоверности расчетов 
течений производилось сравнение результатов расчета океаниче
ской циркуляции по теоретической модели со средними многолет
ними сезонными данными атласа поверхностных течений [1], для 
чего отдельно для компонент и и у вычислялись статистики (То и ар 
по формулам (1) и (2). Последовательность операций, производи
мых для получения сто и сгр, представлена в таблице.
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Расчет о0 м вр для компоненты v в см-с-1 скорости течения на поверхности

Е
Квазигеостроф ическое приближение Полная нелинейная задача

еГ

2 Xi X ? XV X i Хр {JCl-X р)* Xi х ? Хр X i X  р (X/ -Хр)?

1 - 2 , 4 5,8 —2.9 0,5 0,2 - 2 , 4 5 ,8 - 2 , 9 0,5 0,2

2 - 4 , 9 24,0 — 3,5 - 1 , 4 2, 0 - 4 , 9 24,0 — 3,7 - 1 , 2 1,4

3 - 6 , 7 44,9 - 3 , 8 - 2 , 9 8,4 - 6 , 7 44,9 — 3,8 — 2,9 8,4

4 - 7 . 5 56,3 - 0 , 2 — 7,3 : 53,3 — 7,5 56,3 - 0 , 2 - 7 , 3 53,3

5 - 8 , 5 72,3 - 0 , 7 — 7,8 60,8 - 8 , 5 72,3 0,7 - 9 , 8 84 , 6

6 - 9 , 8 96,0 - 2 , 5 — 7,3 53,3 - 9 , 8 96,0 2,2 - 1 2 , 0 144,0

7 - 9 , 1 82,8 — 1,5 — 7,6 57,8 - 9 , 1 82,8 — 1,4 — 7,7 59,3

8 - 0 , 6 0,4 — 1,4 0,8 0,6 - 0 , 6 0 ,4 — 1,3 0,7 0,5

9 1,8 3,2 - 0 , 7 2,5 6,2 1,8 3,2 — 0,8 2,6 6,8

10 0,6 0,4 — 0,01 0,6 0,4 0,6 0,4 - 0 , 1 0,7 0,5

11 0,9 0,8 — 1,7 2,6 6,8 0,9 0,8 - 1 , 7 2,6 6,8

12 - 0 , 3 0,1 - 4 , 2 3,9 15,2 - 0 , 3 0,1 - 4 , 2 3,9 15,2

13 - 3 , 7 13,7 - 3 , 3 - 0 , 4 0 ,2 - 3 , 7 13,7 - 3 , 2 - 0 , 5 0,2

14 - 1 , 3 1,7 - 3 , 3 — 4,6 21,2 - 1 , 3 1,7 3, 3 - 4 , 6 21, 2

15 - 1 3 , 0 169,0 - 9 , 8 — 3,2 10,2 - 1 3 , 0 169,0 - 1 0 , 0 - з , о 9,0

16 - 2 0 , 8 432,6 — 4,4 — 16,4 269,0 — 20,8 432,6 - 4 , 6 - 1 6 , 2 262,4

17 —  15,7 246,5 - 4 , 8 — 10,9 118,8 ' - 1 5 , 7 246,5 — 4,9. - 1 0 , 8 116,6

18 — 10,9 118, 8 - 4 , 2 — 6,7 44,9 —  10,9' 118,8 - 4 , 2 — 6,7 44,4

Как было уже показано, значения скоростей течения, рассчи
танные в квазигеострофическом приближении, практически не от
личаются от величин скоростей, являющихся результатом решения 
нелинейной задачи. Это подтверждается значениями соответст
вующих среднеквадратичных отклонений ао и ар:

а) в квазигеострофическом приближении 
для компоненты и
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п п
I  лав< = 8576,98, I  (х г -х гр1У2= 6753,59;
/ =  1

сто2= 5 2 , 9 4 ;
СТо = 7,3 см •’с-1; 

для компоненты v

о% = 41,69;
<зр =6,5 см-с-1;

П п
5 > 2, = 19785,50;

а2р =65,98; 
ар =8,1 см-с-1;

б) в полной нелинейной постановке
для компоненты и

П

X  (лг,—* р1) * = 6817,60; о2р = 42,10; ор = 6,5 см-с'1.
*■=1

для компоненты v
п

(xi— xv{)2=  10620,90; <з2р = 65,56; ар =8,1 см-с-1.

Примечательно, что во всех четырех случаях выполняется усло
вие с?р<ст2о. Таким образом, несмотря на сильную сглаженность 
исходных полей плотности и недостаточно высокую разрешающую 
способность расчетной сетки, расчет по теоретической модели 
удовлетворил статистическому критерию. Следовательно, диагно
стическая модель стационарной трехмерной циркуляции может 
быть использована для расчета поверхностной циркуляции в тех 
районах Мирового океана, для которых не составлены атласы те
чений. Необходимость в диагностических расчетах отпадает толь
ко тогда, когда возможно будет построить на основе прогностиче
ских расчетов более надежные и точные карты полей плотности, 
чем это до сих пор сделано по данным наблюдений.

1. Атлас поверхностных течений северной части Атлантического океана. 
ВМ Ф , 1958 г, с. 15.

2. К о . в а л е н к о  И.  Н. ,  Ф и л и п п о в а  А. А. Теория вероятностей и ма
тематическая статистика. М ., 1973, 129 с.

3. С а р к и с я н  А. С. «Численный анализ и прогноз морских течений» Л , 
1977. ГИ М И З 182 с.

4. С а р к и с я н  А.  С. ,  С е и д о в  Д . Г. Диагностические расчеты струйных 
течений в океане по нелинейной модели. —  «Океанология», 1975, т. 15, № 1, 
с  12— 17.
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В. М. БУЛАЕВА (ЛГМ И)

о возможности ПРОГНОЗИРОВАНИЯ 
СРЕДНЕМЕСЯЧНОЙ ТЕМПЕРАТУРЫ ВОДЫ 

В СЕВЕРО-ЗАПАДНЫХ РАЙОНАХ АТЛАНТИКИ

Оправдываемость существующих в настоящее время методов 
долгосрочных метеорологических'прогнозов сравнительно невели
ка. Поэтому наибольшее практическое значение при долгосрочном 
прогнозировании температуры поверхности океана имеют пока ме
тоды, основанные на использовании данных о предшествующем 
развитии гидрометеорологических процессов, имеющихся к момен
ту составления прогноза.

Для решения вопроса о принципиальной возможности такого 
прогнозирования важно знать степень зависимости температурного 
режима океана от текущего термодинамического состояния атмос
феры на период прогноза. Очевидно, что в случае быстрого при
способления поверхностного поля температуры воды к резко меня
ющимся атмосферным процессам вряд ли возможно осуществлять 
долгосрочное предсказание температуры воды только по данным о 
предшествующих условиях.

Возникновение аномалий температуры воды в северо-западной 
области Атлантического океана связано с интенсивностью тепло- и 
влагообмена с атмосферой и изменчивостью адвективных притоков 
тепла в океане. Выявление взаимосвязи теплового состояния ат
мосферы и подстилающей поверхности в данной работе проводи
лось на материалах многолетних рядов среднемесячных величин 
температуры воды (tw) и воздуха (ta) в районах кораблей погоды 
(к. п.) А, В и С за 1951—1973 гг.

Расчет среднеквадратичных отклонений среднемесячных вели
чин t a показал, что во всех трех районах максимум многолетней 
изменчивости ta наблюдается зимой, а минимум — летом. В про
тивоположность этому изменчивость температуры воды, как пра
вило, максимальна в теплый период и минимальна в холодный.

В умеренных и высоких широтах Северной Атлантики средне
месячные величины температуры воздуха характеризуются значи-
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тёльно большей амплитудой кейгбдовУ х колебаний то  ср&внеййй 
с амплитудой колебаний температуры воды [3, 4]. Соотношение 
между Of и ст ta в конкретные сезоны года иллюстрируется на 
рис. 1. Наиболее низка межгодовая изменчивость ю̂по сравнению 
с изменчивостью ta в холодный период с декабря по март. В теп
лом полугодии величины 6^  и б^а становятся более близкими, а в 
отдельные месяцы наблюдается даже превышение величин at 
над ata.

б:.

J- И • - 1 I \ I I- - I L - I I/ I
I  I I  , I I I  I V  V  V I  V I I  V I I I  I X  X .  X I  X I I  

месяц

Рис. 1. Годовой ход величины отношения а , / с ,
l w

1 —  к. п. Л, 2 —  к. п. В, 3  —  к. п. С

Синхронная корреляционная связь среднемесячных величин tw 
и t а показана на рис. 2, а. Кривые годового хода этой связи для 
г.сех трех кораблей имеют минимум в марте и максимумы в летний 
период. Наиболее тесно связаны t w и ta в течение большей части 
года в районе к. п. С. Лишь в теплый сезон (с июля по сентябрь) 
районом максимальной связи tw и t a становится район к. п. А. 
Самая низкая корреляционная связь между tw п t а отмечается в 
южной части Девисова пролива, где значимые коэффициенты кор
реляции наблюдаются лишь в период с мая по сентябрь.

Поскольку величины коэффициентов корреляции между много
летними рядами температур воды и воздуха для каждого конкрет
ного месяца отражают в определенной мере и взаимосвязь этих 
величин в более крупных временных масштабах, на основании 
лишь этих коэффициентов нельзя судить о степени взаимовлияния 
tw и t а в их межмесячном ходе. Поэтому была дополнительно рас
считана корреляционная связь межмесячных изменений t  w и t 3 
для каждой пары соседних календарных месяцев (рис. 2,6).
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Свйзй мёжМесйЧНЫХ разно&тей tw и t a суЩествейнб сЛабее* чей 
для среднемесячных величин. В районе к. п. В для большей части 
1ода коэффициенты оказываются статистически незначимыми. В 
районах к. п. Л и С значимая корреляционная связь межмесячных 
изменений t w и ^сохраняется с мая по август. На к. п. С ома от
мечается также и в отдельные осенне-зимние месяцы.

- 0,2
I II III IV V VI VII VIII IX /  Л1 XII 

месяц

Рис. 2. Годовой ход коэффициентов корреляции 
среднемесячных величин t  w u ta ( a ) ,  межмесячных 
изменений t w и ta  (б ) ; среднемесячных величин t w 
с температурой воды предшествующего месяца (з ).
Условные обозначения см. в подрисуночной под

писи к рис. 1

Летнее усиление взаимосвязи температур воды и воздуха обу
словлено сезонным ослаблением интенсивности атмосферной цир
куляции и соответственно большей приспособляемостью поля t а к 
температурному полю поверхности океана. Сравнительно слабая
108



связь t wn t a в районах к. п. А и В в холодном полугодии, когда 
локальные аномилии ta вызываются, главным образом, адвекцией 
теплых и холодных воздушных масс, позволяет сделать вывод о 
том, что температурный режим поверхностного слоя океана до
вольно медленно реагирует на колебания ta (а следовательно, и па 
колебания интенсивности теплоотдачи в атмосферу). В этих райо
нах большое значение для будущего хода t  w должны иметь осо
бенности предшествующего развития аномалий t w и теплообмена 
с атмосферой.

Вопросы инерционности месячных аномалий t w довольно под
робно освещались в литературе. В работе [4], где приведены сред
ние продолжительности периодов сохранения положительных и от
рицательных аномалий t w для районов девяти северо-атлантиче
ских кораблей погоды, отмечается, что дольше всего аномалии 
одного знака удерживаются в районах Гольфстрима, Северо-Ат
лантического и Ирмингерова течений.

На рис. 2, в показана степень взаимосвязанности величин tw за 
соседние месяцы. Особенно велика роль инерции в районе к. п. А, 
лежащего в западной ветви течения Ирмингера. Коэффициенты 
межмесячной корреляции здесь высоки (около 0,8) в течение всего 
года, кроме периода май — июль. На к. п. С минимальная межме- 
сячная связь наблюдается весной. Район к. п. В в холодный период 
> арактеризуется практическим отсутствием межмесячной связи i w. 
К лету и до декабря эта связь становится теснее.

Данные, приведенные в табл. 1, показывают, что для района 
к. п. А обеспеченность инерционных прогнозов в течение почти

Таблица !

Обеспеченности климатологических и инерционных прогнозов среднемесячной 
температуры воды (при допустимой погрешности 0,67 а )

О беспеченность
К. п.

М е с я ц

прогнозов, % I И Ш IV V VI VII VIII
! “

X XI ХП

Климатологи

ческих

А 52 58 67 50 59 50 45 50 6i 45 50 41

В 57 61 36 61 52 39 57 70 4S 61 57 70

С 56 56 6? 46 54 50 58 56 64 64 68 |72

А 68 70 67 73 77 78 48 76 73 73 68 82

Инерционных
В 32 48 68 41 65 56 35 56 52 78 61 61

С 58 76 42 71 62 54 54 58 58 58 80 76

109



всего года выше климатологической обеспеченности, причем в от
дельные месяцы более чем на 20%- В районах к. п. В и С лишь в 
отдельные месяцы инерционная обеспеченность выше климатоло- 
1И ч еск о й . Высокие значения последней в некоторые периоды го
ворят о том, что распределение многолетнего ряда среднемесячных 
величин t  w может существенно отличаться от нормального.

При исследовании временной изменчивости термического режи
ма океана часто целесообразнее использовать не сами аномалии t w , 

наблюдающиеся в определенные месяцы, а величины их межме- 
сячных изменений. Поскольку в этих величинах отфильтровано 
влияние инерции, они лучше характеризуют текущие процессы.

Таблица  .?

Повторяемости различной продолжительности периодов с непрерывным 
сохранением знака аномалии межмесячных изменений температуры воды

Корабль 

ПО! оды

Период

(месяцы)

Число случаев

с положительном 
аномалией межмесячных 

изменений, t.w

с отрицательной  
аномалией межмесячных 

изменений, t w

1 2 5 3 3

2 19 15

А 3 10 12

4 4 о

5 — —

1 5 0 4 6

2 13 2 2

В 3 6 8

4 — 3

5 1 1

1 29 4 4

2 2 7 2 5

С 3 13 6

4 3 —

5 — —
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В табл. 2 приведены результаты расчета повторяемости случаев 
с различной длительностью непрерывного сохранения аномалий 
межмесячных изменений t w одного и того же знака. Наиболее ха
рактерный период усиления или ослабления как положительных, 
так и отрицательных аномалий tw составляет от одного до двух 
месяцев. Максимальная продолжительность однонаправленного 
изменения температурной аномалии не превышает четырех-пяги 
месяцев.

Анализ закономерностей межмесячного преобразования анома
лии поверхностной температуры показывает, что в ряде случаев 
на основе оценки начальной -аномалии tw и данных о характере ее 
изменения в предшествующий период можно сделать определен
ные заключения о тенденции развития этой аномалии в следующем 
месяце и внести некоторые коррективы в инерционный прогноз. 
Та К, например, если в районах к. п. В или С текущее межмесячное 
изменение t w по абсолютной величине превышает норму для дан
ного периода на 1° и более, то велика вероятность того, что при 
переходе к следующему месяцу существующая аномалия t w со
хранится, либо уменьшится (но не возрастет). Получен и такой 
г.ывод, имеющий прогностическое значение для всех трех районов: 
если суммарное изменение аномалии tw за двухмесячный период 
превышает по абсолютной величине 2°, то в дальнейшем произой
дет уменьшение аномалии.

Таким о'бразом, возникновение и развитие аномалий t w на по
верхности в большой степени обусловлено особенностями ее пред
шествующего хода. В зимний период текущие колебания темпера
туры воздуха значительно слабее сказываются на изменении тем
пературы поверхностного слоя океана.

Поскольку наименее тесные синхронные связи среднемесячных 
величин tw и ta наблюдаются в холодный сезон в районе Д)жной 
части Девисова пролива (к. п. В), была сделана попытка разра
ботки эмпирико-статистической схемы долгосрочного прогноза t w 
по этому району для трех зимних месяцев (декабрь, январь и фев
раль). Проведенный анализ показал, что температура воды этих 
месяцев значительно теснее связана с тепловыми и циркуляцион
ными особенностями осенних месяцев, чем с сопутствующими зим
ними условиями. Выявлено, что основным прогностическим приз
наком для теплового режима поверхностного слоя в период с де
кабря по февраль является интенсивность выхолаживания поверх
ности океана в ноябре. При этом существенное значение имеет не 
только локальная аномалия теплоотдачи в атмосферу в районе 
Девисова пролива, но и условия теплообмена с атмосферой над 
всей западной частью Северной Атлантики. На это указывают до
вольно высокие отрицательные значения коэффициентов корреля
ции tw зимних месяцев с ноябрьским меридиональным градиентом 
давления (с разностью давления между К. п. А и Е).
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Все это позволяет считать принципиально возможным состав
ление прогнозов tw на зимние месяцы, по крайней мере в начале 
декабря. Разработка прогностических схем с большей заблаговре
менностью может быть основана на учете различного рода ритми
ческих колебаний во внутригодовых преобразованиях среднеме
сячных полей атмосферного давления, температуры воздуха и 
годы.

Существование ритмических колебаний в ходе характеристик 
атмосферной циркуляции над Северной Атлантикой обнаружива
ется при анализе временных корреляционных связей в рядах дав
ления и температуры воздуха на различных кораблях погоды. Так, 
например, получены значимые коэффициенты корреляции между 
периодами март — май и сентябрь — ноябрь для величин атмос
ферного давления в различных районах, а также для меридио
нальных и широтных градиентов .давления. Ноябрьские величины 
аномалий t w и ta в районах большинства кораблей погоды имеют 
значимую положительную корреляционную связь с соответствую
щими величинами за предшествующие весенние месяцы. Подобные 
связи можно рассматривать как проявление полугодовой циклич
ности, присущей многим элементам гидрометеорологического ре
жима в Северной Атлантике [1]. Наличие таких ритмичностей со
здает предпосылки для осуществления прогнозирования темпера
туры воды на определенные месяцы года с 'большой заблаговре
менностью.

Путем анализа парных коэффициентов корреляции среднеме
сячных величин t „ на декабрь, январь и февраль в районе к. п. В 
с различными характеристиками барических и температурных но
лей в Северной Атлантике за два предшествующих года были вы
делены наиболее информативные признаки, на основе которых ме
тодом .множественной корреляции получены следующие прогности
ческие уравнения:

tw № ,1-0,05 [Ра К3 )-Р а (2)] М+0,24^ (С)ЭД-0,07Д Q (К )^ +  

+0,35fw 1.20;
tK. (В)[»l=-0,07Pe (1 ) ^ ,]—0,13 \tw (В),и -  tw (В)у,] 

-0 ,0 4 P „ (/ )| ^ .+ 0 ^ ^ W “4-2.75;
(в)ЬяГ=0,18  ̂(с)Й-1]Ч-0,06- [^в (3)— Р „ (1 )JF5-'1 -h 

+0,60fe (i4)|"-Ji-2,36.
В этих уравнениях приняты следующие обозначения: индекс в 

правом верхнем углу означает год (текущий, —1-й или -2-й); 
римскими цифрами указывается месяц; tw(B), t w (A), tw (К),
112



ta(C) — среднемесячные величины t w n t a в районах к. п. В, А, К 
и С; Pa(/)iv-vi— атмосферное давление на. к. п. I, осредненное за 
апрель — июнь; Ра( 1), Ра(2), Ра(3 )—среднемесячное атмосфер
ное давление соответственно в точках (1)—65° N 80° W, (2)—65° N 
45° W, (3)—45° N 80° W (давление подставляется в отклонениях 
от 1000 мбар); A Q (K )iv— изменение теплосодержания деятель
ного слоя в. районе к. п. К за апрель в ккал/см2 месяц.

Прогностические уравнения получены на материалах 1951— 
1971 гг., т. е. длина использованного ряда составляет 21 год. Про
верка на зависимом ряду (табл. 3) показала, что отношение стан
дартной ошибки прогноза к среднеквадратическому отклонению 
(S/o) для всех трех уравнений не превышает 0,52. Следовательно, 
выполняется условие'применимости методов долгосрочных океано
логических прогнозов в оперативной практике [5].

Таблица S

Характеристики надежности и эффективности прогностических уравнений (на , 
зависимом ряду 1951— 1971 гг.)

Предиктант
Заблаговрем ен
ность прогноза 

(месяцы)

Коэффициент
множественной

корреляции
5 /а

О беспечен
ность допус

тимой пог
реш ности, %

Эффектив

ность, %

tw  (Я )хи 4 0,88 0,52 90 . 28

tju [В )  | 4 0,87 0,50 9 5 33

tw  (^)| I 2 0,86 0 ,5 0 85 16

Предлагаемая схема прогноза температуры водь? основана на 
использовании данных наблюдений на стационарной сети кораблей 
погоды в Северной Атлантике. В связи с тем, 'что иа большинстве 
из них в последние годы наблюдения прекращены, для получения 
исходных данных по tw в различных точках могут быть привле
чены составляемые в Гидрометцентре СССР карты распределения 
температуры воды на поверхности Северной Атлантики. Величины 
изменения теплосодержания деятельного слоя можно определять 
по изменению величины tw на поверхности с помощью графиков 
из работы [2].

Проверка прогностических уравнений на независимом мате
риале 1972—1977 гг. показала, что общая обеспеченность метода 
в данный период составила примерно 84% (из 18 прогнозов не оп
равдалось 3). Оправдываемость отдельных прогнозов мбжно оце
нить лишь как удовлетворительную, так как величины ошибок б

2чаще всего лежат в пределах ^  3ДОП<3<0ДОП (8доп==0,8о).
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Таким образом, проведенное исследование показало принци
пиальную возможность установления локальных эмпирпко-статп- 
CTiivecKif.x зависимое!си для долгасрочиаого прел,сказания темпера
туры воды, основанных на использовании информации о развитии 
гидрометеорологических процессов в предшествующий период.
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к . Д. КРЕНМАН, С. в. КОТОВ, Р. Л. АН ДРЕЕВ (Л ГМ И )

МОДЕЛИРОВАНИЕ ГИДРОДИНАМИЧЕСКОГО 
ВЗАИМОДЕЙСТВИЯ ЗАГРЯЗНЯЮЩЕЙ ПРИМЕСИ С ДНОМ

Современная технология ряда производств все еще не позво
ляет достичь полной утилизации отходов, увеличение объема сбро
са которых в природные водоемы вызывает нарастающее загряз
нение последних. В связи с этим становится актуальной задача 
прогнозирования распространения загрязнений в природных водое
мах с учетом их способности к самоочищению. Существенным зве
ном этого комплексного процесса является разбавление загрязняю
щей примеси под влиянием различных гидрологических факторов.

В основе ряда современных моделей распространения загряз
нений в морских акваториях [2, 3] лежит уравнение полуэмпириче- 
ской теории турбулентной диффузии:

dS . dS , dS , . , ,dS d . dS . d ' . dS ,
- ~ l  +  M n------H V  +  ®  +  ВДп Т  =  V  « г  a------Г ^ Г  К  +dt dx dy — dz dx x dx dy y dy 1 

+  Tzk* T z - ^ - + Q - 4 x - a ) b { y - b ) b { z - c ) ,  (1)

где S — концентрация примеси, дол — собственная гравитационная 
вертикальная скорость примеси, т —• постоянная биохимического 
разложения примеси, б — дельта-функция Дирака, и, v, w — про
екции вектора скорости течения на оси координат х, у, г соответ
ственно, kх, ky, kz — коэффициенты турбулентной диффузии в на
правлении х, у, z, t —  время. Последний член в правой 'части урав
нения (1) определяет наличие источника загрязняющей примеси 
мощностью Q в точке с координатами (а, Ь, с).

Уравнение (1) решается при следующих краевых условиях: 
при ^=0

S=f(x, у, г); (2)
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на поверхности моря 
при 2 = 0

на .дне моря 
приг=Я

к, (~  ■ «•„<?, '?S, (4)

где |3 — параметр, определяющий , характер, взаимодействия за
грязняющей примеси с морским Дном.'.Кроме того, на боковых 
границах моря должны быть" заданы либо значения концентрации 
примеси, либо ее производная по нормали к границе.

Решение уравнения (1) при условии, что все скорости и вели
чины коэффициентов турбулентной диффузии известны, позволяет 
получить картину распределения примеси вследствие взаимодей
ствия загрязняющего стока с морской средой и таким образом 
выяснить кратность разбавления сточных вод.

В практических расчетах при формулировке граничных условий 
у дна параметру р придается, как правило, лишь два предельных 
значения: либо р = 0, что соответствует полному отражению при
меси от дна, либо р=оо, что соответствует полному поглощению 
примеси дном. Однако использование в уравнении (4) лишь этих 
двух значений параметра р, очевидно, не отражает реальной кар
тины взаимодействия загрязняющей примеси с дном. На характер 
этого взаимодействия в условиях реального водоема могут влиять 
самые разнообразные факторы, такие, как начальные параметры 
выпуска загрязнения, гидродинамическая шероховатость дна, на
личие фильтрации через слагающие дно грунты, их сорбирующая 
способность, взаимодействие донных организмов с загрязняющей 
примесью и другие. Количественная оценка многих из перечислен
ных факторов в настоящее время не представляется возможной. 
Между тем исследование их роли весьма актуально, особенно при 
численном моделировании перераспределения загрязняющей при
меси на основе уравнений вида (1)—-(4).

В связи с этим из комплекса перечисленных выше факторов, в 
качестве первого шага, была выбрана гидродинамическая шерохо
ватость, влияние которой на характер взаимодействия примеси с 
дном исследовалось методом гидравлического моделирования.

Моделировался подводный выпуск нейтрально взвешенной кон
сервативной примеси, которая имитировалась раствором перман
ганата марганца. Эксперименты проводились в прямоточном гид
равлическом лотке в диапазоне .'.турбулентных чисел Рейнольдса 

=40-ь55. При определении величины

^  +  wnS = 0 ; .  (3)
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в качестве масштаба длины использовалась глубина заполнения 
лотка водой Я, а при определении масштаба скорости — средняя 
по вертикали скорость потока V. Средняя величина коэффициента 
турбулентности определялась в соответствии с работой [1] по фор
муле

\Л н  н
6-ип 111 Л’ (6 )

где V г—  динамическая скорость, tt0 — скорость на поверхности, 
Л  — средняя высота выступов шероховатости дна. Для количест
венной оценки характера взаимодействия загрязняющей примеси 
с дном было введено понятие коэффициента отражения М, который 
определялся как отношение массы загрязнения, вышедшей из лот
ка, к массе загрязнения, выпущенной в лоток. Коэффициент отра
жения М и параметр р связаны между собой соотношением

Р =
Я_
s

1 — М (7)
где q — расход воды в лотке, s — площадь поверхности дна лотка.

При различных скоростях потока в лотке и различных величи
нах А было выполнено 72 опы
та, осредненные результаты 
которых представлены на рис.
Г. Данные экспериментов поз
волили выявить гиперболиче
ский характер зависимости ве
личины параметра р от ReT и 
получить количественные оцен
ки взаимодействия примеси с 
дном.

В целях выявления влияния 
величины параметра р на пере
распределение загрязняющей 
примеси в водоеме был выпол
нен ряд численных эксперимен
тов, основой которых являлось 
упрощенное уравнение (1) для 
случая нейтрально взвешенной 
консервативной примеси, рас
пространяющейся в стационар- У3=4 см-с-1, F4=5 см-с-1

Рис. 1. Зависимость параметра р от 
турбулентного числа Рейнольдса Re? 
при различных скоростях потока по. 
результатам гидравлического модели-: 
рования: V t — 2 с м -с -1; 1 4 = 3  с м - с " '

V s = l  см-с-1
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ном горизонтально однородном потоке от непрерывного точечного 
источника. Коэффициент вертикальной турбулентной диффузии 
считался не зависящим от глубины, величина которой была по
стоянной и составляла 5 м. Параметр р определялся по результа
там лабораторных опытов (рис. 1) в зависимости от средней ско
рости и величины ReT моделируемого потока.

Рис. 2. Рассчитанное вертикаль- 5 И
ное распределение примеси на Р ис- 3. Изменение <<- в зависимости от
расстоянии 10 м от источника. величины параметра |3 по результатам чис- 
Сплошная линия— 3 = 0 ,3 .  ленных расчетов

пунктирная— 13=2,0

Анализ результатов численных экспериментов показал, что 
влияние изменений величины параметра р наиболее существенно 
сказывается на величинах концентрации загрязняющей примеси в 
придонной области (рис. 2), причем в случае уменьшения р, что 
соответствует возрастанию отражающей способности дна, придон
ная концентрация примеси возрастает. По результатам численного 
моделирования безразмерная придонная концентрация5н/5 изме
няется пропорционально р-2/з (рис. 3). Здесь S н —придонная 
концентрация примеси, S — средняя по вертикали концентрация 
примеси.

Таким образом, результаты выполненных гидравлических и 
численных экспериментов свидетельствуют о необходимости учета 
гидродинамического взаимодействия загрязняющей примеси с дном 
при моделировании процессов самоочищения в водоемах. G этой 
целью для формулировки граничных условий у дна могут быть 
использованы зависимости, приведенные на рис. 1.
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А. В. НЕКРАСОВ (Л ВИ М У), Е. В ПОЛЯКОВ (ЛО ИОАН СССР)

О ФОРМИРОВАНИИ ПОЛУСУТОЧНОГО ПРИЛИВА 
В ЛА-МАНШЕ

В работах [2, 4] был предложен метод анализа структуры и про
цесса формирования индуцированного прилива в окраинных мо
рях, имеющих форму вытянутого залива или пролива, для случая, 
когда можно пренебречь действием донного трения. Однако в мел
ководных бассейнах роль донного трения становится заметной, 
поэтому методика расчета трансформации приливных волн должна 
учитывать фрикционные эффекты.

Если направить ось х вдоль вытянутого бассейна переменного 
поперечного сечения и рассматривать преобладающие в таком бас
сейне индуцированные продольные приливные колебания, то в ли
неаризированной форме уравнения движения и неразрывности, 
учитывающие донное трение, будут иметь вид

да д-ц
д а = - « ' й - г“'

di i + i £
(О

где "П — приливное возвышение уровня; и — скорость приливного 
течения, направленная вдоль оси х; Н — глубина бассейна, осред
ненная по поперечному сечению; b — ширина бассейна; t — время 
и г — коэффициент «линейного» сопротивления, прямо пропорцио
нальный амплитуде скорости течения и обратно пропорциональный 
глубине, т. е. [1]:

г = 4 ^ г * ,  (2)

где Vo — амплитуда скорости осредненного по вертикали прилив
ного течения, а г* — коэффициент «квадратичного» сопротивления, 
величина которого на основании экспериментальных данных обыч
но принимается равной 0,003.
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Учитывая гармоническую зависимость й й от времени и ис
ключая и. из уравнений (1), можно получить волновое уравнение 
аля канала с переменным сечением при учете трения

(3)

где г]/ = йц/dx — продольный уклон уровня, а £ = ]/ — 1. Численное 
решение этого уравнения методом Эйлера — Коши в сочетании с 
последовательными приближениями дает по аналогии с результа
тами работы [4] следующие расчетные формулы:

1) 7,'т+1, 1~-Vm, \-\~kxC (■4l)ср -ы ,ер

1,2  —  У  т ,  2

2) Уср=-^(Ут+'*)/ян.1);

3) "W l^m +^'cp;

4) Ър— - I  (flm-Hm+l),

Ы сР ■ы.ср

-j-AxD(7)'1)cp;

-f- Д л ;£ )(т /2) ср;

(4)

причем
С= »z/(^cp), D =(H bY \p Д (Яй)/Дх, (5)

где Дх — пространственный шаг вдоль канала, А(НЬ)—прира
щение площади поперечного сечения, ст — частота приливного ко
лебания, индекс «ср» означает принадлежность к середине интер
вала Д х, а индекс т  — номер поперечного сечения.

Отличие полученных расчетных формул от аналогичных формул 
в работе [4] состоит в том, что значения уклонов в моменты, от
стоящие друг от друга на четверть периода (т. е. величины ц с 
индексами 1 и 2), вычисляются теперь различным образом: в фор
мулах (4) для Vm+ы и rl/m+i,2 появляются обусловленные трением 
дополнительные члены— (r/a) (ri2)cp и (r/cr) (rii) ср соответственно. 
Поскольку коэффициент сопротивления г пропорционален скоро
сти, которая, в свою очередь, связана с наклоном уровня ц' соот
ношением [1]



при вычислениях возникает необходимость в дополнительной ите
рационной процедуре, приводящей к требуемым значениям г через 
определение величин и на каждом шаге.

Описанная выше методика была положена в основу исследова
ния механизма формирования индуцированного прилива М2 в 
Ла-Манше путем численного моделирования. Первым этапом та
кого исследования явилось воспроизведение реальной приливной 
картины (рис. 1), особенности и структура которой были ранее

Рис. 1. Фактический прилив М 2 в Ла-М анш е и Хофдене. Изоамплл- 
туды оцифрованы в метрах, котидальные линии —  в средних солнеч
ных часах относительно момента кульминации Луны на меридиане

Гринвича

проанализированы я работе [2]. При этом, яобкбль'ку расёматри= 
валоя пролив, Необходимо'было учитывать возможность Двусторон
него внешнего воздействий, вследствие чего вычисления для >волй, 
вторгающихся мз Атлантики М из Северного моря, Целесообразно 
было проводить отдельно.

На рис. 2 показана принятая схема поперечных сечений. Атлан- ■ 
тическая волна вычислялась по формулам (4), начиная с сечения 
1, а североморская — начиная с сечения 20, т. е. в обоих случаях
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расчет велся «навстречу волне». На переднем крае каждый раз 
задавалось условие чистой прогрессивной волны [4]:

ч'о=±Мо (7)
Для «привязки» суммарного расчетного колебания к фактической 
картине использовались данные о действительных колебаниях на 
крайних сечениях, определенные по приведенной на рис. 1 прилив
ной карте Загера [5]. Учет действия силы Кориолиса осуществлялся

методом Штернека, основанным на предположении, что эта сила 
в любой момент уравновешивается поперечным градиентом давле
ния за счет перекоса уровня. Указанный поперечный перекос, сле
довательно, можно найти из геострофического соотношения

2<fl sin
(°)ду g

’ ii.

а входящая в выражение (8) продольная скорость и определяется 
через известные продольные уклоны с помощью соотношения (6). 
Наложение /полученных поперечных колебаний на продольные по
зволяет построить карту суммарного колебания, показанную на 
рис. 3. Сопоставление этой карты с картой Загера показывает не
плохое их совпадение в самом Ла-Манше и несколько худшее в 
Хофдене, где линейное «каналовое» приближение менее оправдано
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Рис. 3. Воспроизведение в Л а-М анш е прилива АГ2, возбуж даемого двусторонним воз
действием из Атлантики и Северного моря, при учете донного трения и силы Кориолиса



Р ис. 4. Воспроизведение прилива М 2 без учета трения



из-за нерегулярных и обширных мелководий. Тем не менее ос
новные черты реального прилива — расположение узлов и пучно
стей — воспроизведены моделью вполне удовлетворительно, а раз
личия касаются, главным образом, деталей.

Отметим, что таким согласием между результатом расчета и 
фактической картиной мы в значительной степени обязаны учету 
трения. Рисунок 4, полученный тем же способом, но без учета тре
ния, имеет принципиальные отличия от фактической картины, наи
более заметное из которых заключается в наличии амфидромиче- 
ской системы между Нормандией и о. Уайт. Понятно, что в дейст
вительности потери энергии на диссипацию «смазывают» узловую 
зону в этом месте, сдвигая амфидромическую точку на английское 
побережье и делая тем самым эту точку «фиктивной».

Удовлетворительное согласие «модельной» приливной картины 
с фактической позволяет с доверием отнестись к абсолютным зна
чениям параметров частных волн и оценить сравнительную роль 
атлантического и североморского влияния на прилив в Ла-Манше. 
Некоторые результаты расчета приведены на рис. 5, из которого

видно, что границей, 
разделяющей «зоны 
господства» атлан
тической и северо
морской волн, явля
ется пролив Па-де- 
Кале (сечение 6), 
причем во всем Ла- 
Манше атлантиче
ская волна в два — 
семь раз превосхо
дит по амплитуде 
волну североморско
го происхождения. 
В пределах Хофдена 
господствует северо
морская волна. Наб
людаемое TaiM нара
стание на северо- 
восток фаз суммар
ного колебания 
обусловлено значи
тельным отраже
нием североморской 
волны от зоны суже
ния в Па-де-Кале и 
ослаблением ее про
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Р и с-„5 . Формирование прилива в Л а-  
Манше. а. Распределение амплитуд . вдоль 
оси пролива: 1 —  атлантическая волна. 2  —  
североморская волна, 3 —  суммарное коле
бание. б. Последовательные этапы (I— IV) 
распространения и трансформации атланти

ческой волцы в сторону Северного моря
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грессивного характера. Sto обстоятельство позволяет аФлантичё- 
ской волне в Хофдене играть определяющую роль в фазах, но не в 
амплитудах.

Поскольку атлантическая волна явно преобладает к западу от 
Па-де-Кале, расчет ее распространения и трансформации шаг за 
шагом дает возможность выяснить физические причины основных 
особенностей суммарной картины. На рис. 5, б показаны результа
ты такого расчета для четырех последовательных этапов. Вступив 
в Ла-Манш и достигнув на этапе I узкости на траверзе п-ва Нор
мандия (сечение 14), атлантическая волна несколько увеличивает 
свою амплитуду, причем вблизи узкости формируется пучность 
стоячей доли, возникающей при частичном отражении. Дальней
шее продвижение волны до расширения на сечении 11 (этап II) 
мало меняет картину. Решающее изменение происходит на Ш эта
пе при достижении волной Па-де-Кале (сечения 5—6) и обуслов
лено значительным отражением от этой узкости. Картина колеба
ний резко меняется и приобретает основные черты фактической — 
пучность в районе сечения 16 исчезает и сменяется зоной узла, а 
отраженная волна к западу от Нормандии снижает свою ампли
туду. В зоне Па-де-Кале формируется четко выраженная пучность. 
Выход оставшейся после отражения части атлантической волны 
в Хофден (IV этап) приводит к некоторому смещению пучностей 
и узлов на запад, но принципиальных изменений картины прилива 
в пределах Ла-Манша не происходит.

Отмеченное падение амплитуды отраженной волны в западной 
части Ла-Манша вытекало и из анализа фактической картины при
лива М2 в этом районе [2]. По сравнению со многими другими на
блюдаемыми особенностями причина этого явления казалась менее 
очевидной. Представляется, однако, разумным его объяснение с 
помощью «эффекта просветленной оптики» [3], который может 
иметь место при четвертьволновом резонансе в одном из смежных 
бассейнов, когда суммарное отражение снижается за счет проти- 
вофазы между встречным излучением и локальным отражением от 
границы. Действительно, средняя глубина восточной части Ла- 
Манша от .п-ва Нормандия до Па-де-Кале составляет 50 м, и соот
ветствующая этой глубине четверть длины приливной волны М2 
равна 250 км, в то время как протяженность участка между сече
ниями 6 vi 14 составляет 150 миль (278 км). Таким образом, бли
зость условий в этой части Ла-Манша к резонансным для полусу
точного прилива может служить причиной ослабления "отраженной 
атлантической волны Мг в районах, лежащих западнее.
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И. В. МАКСИМОВ, В. В. ЛЫ КОВА, А. А. ЛЫ КОВ, К  А. ШУИЙ

К ИЗУЧЕНИЮ ГРАВИТАЦИОННЫХ ПРИЛИВОВ 
В ВЫСОКИХ ШИРОТАХ ЗЕМЛИ

Длительные наблюдения над изменениями силы тяжести Земли 
ранее выполнялись в большинстве случаев в средних широтах. Из
вестны такие наблюдения в обсерваториях Киото, Брюсселя, Люк
сембурга, Намура, Страсбурга, Вальферданге, Талгара. Вместе с 
тем для исследования долгопериодного гравитационного прилива 
эти наблюдения особого интереса не представляют, поскольку 
долгопериодная часть возмущающей приливообразующей силы 
Луны и Солнца максимальна на полюсе, поэтому в средних широ
тах приливы должны быть малы и непоказательны. Напротив, на
блюдения над изменениями силы тяжести в высоких широтах Зем
ли представляют исключительный интерес, так как здесь возму
щающая сила особенно велика и вследствие чего следует ожидать 
наибольшего развития долгопериодного гравитационного прилива.

Для исследования была выбрана годичная серия наблюдений 
над изменениями силы тяжести на Шпицбергене [1]. Наблюдения 
были выполнены по программе «Астрогеопроект Шпицберген» в 
1967—1968 гг. в точке с координатами 78°12/ с. ш.; 15°36' в. д.

Наблюдения по прибору «Аскания-116» были начаты в 0 часов 
18 сентября 1969 г. и закончены в 0 часов 16 июня 1970 г. Изме
рения си л 1л тяжести, производились ежечасно.

В существующей практике вычисления гармонических постоян
ных гравитационного прилива принято производить соответствую
щую обработку наблюдений методом Дудсона. Но это, вероятно, 
не вполне обосновано. Занимаясь в течение многих лет изучением 
морских приливов, не раз приходилось проводить одновременную 
обработку наблюдений методами Дудсона и Дарвина; при этом 
всегда получались тождественные результаты. По нашему мнению, 
гармоничеокие постоянные гравитационного прилива вполне можно 
вычислять давно известным и отлично технически разработанным 
методом Дарвина! Однако для предварительного изучения «корот
копериодных» (полусуточных и суточных) гравитационных прили
вов на Шпицбергене была избрана схема из трех месячных серий
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наблюдений — 7ЛХ —6.Х1Ш г., 9,Х1Ш -6.Ш  г., 8.1.-6.11.70 г..; 
причем одна месячная серия — 9.XII.69—6.1.70 г. —для контроля 
обрабатывалась и методом Дудсона. Для вычисления элементов 
долгоперйодного гравитационного прилива на Шпицбергене был 
принят отрезок времени с 1 октября 1969 по 15 мая 1970 г. Резуль
таты вычисления гармонических постоянных короткопериодного 
гравитационного прилива на Шпицбергене приведены в табл. 1 и 2.

Таблица 1

Гармонические постоянные гравитационного прилива на Шпицбергене, 
вычисленные методом Дарвина *

Волны
Период наблюдений

М , s 2 К 2 К г Рх Oi Qi

7 IX — 6.X II.69  г. 4,2
6

4,3
217

1,2
217

6,6
238

64,3
249

21,4
249

8,3
248

1,7
348

9 .X II .6 9 — 6.1,70 г. 1,4
124

1,3
109

0,3
109

1,3
324

18,3
173

6,1
173

12,6
172

2,5
172

8.1— 6.11.70 г. 1,8
277

1,2
59

0 ,3
59

0,6
345

19,6
187

6.5
187

5,4
295

1,1
295

Среднее значение

2,5 2,3 0 ,6 2 ,8 34,1 11(3 11,3
256 248 248 302 203 203 272

Таблица 2

Сопоставление гармонических постоянных гравитационного прилива 
на Шпицбергене, вычисленных методом Дарвина и Дудсона. Наблюдения 

с 9 декабря 1969 по 6 января 1970 г.

В о л н ы

М етод
Мj 52 #2 n 2

'

Кх Р\ Oi Q i

Дарвина Н  мкгаллы
К

1,4
124

1.3
109

0 ,3
109

'

1,3
324

'
18,3
173

6,1
173

12,6 
172 •

2,5
172

Д удсона Н  мкгаллы 
К

1,5
204

0,7
129

0,2
129

0,8
287

18,8
172

6,3
172

13,6
169

2,7
169

* В  числителе —  полуамплитуды в металлах, в знаменателе —  углы положе
ния в градусах.
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Длй сравнения в табл. 3 приведены данные вычисленных теоре
тическим путем полуамплитуд отдельных составляющих волн гра
витационного прилива.

Таблица 3

Теоретические значения полуамплитуд составляющих волн гравитационного 
прилива на Шпицбергене

В о л н ы м 2 $2 n 2 Ki Pi Oi Qi

Полуамплитуда волны, 
мкгалл

3,3 1,6 0,6 0,8 20,7 6,2 15,4 4,2

Из приведенных данных можно сделать следующий вывод: на 
Шпицбергене решительно преобладает суточный прилив, волны 
полусуточного гравитационного прилива практически незаметны. 
Объединенная волна суточного прилива имеет полуамплитуду, рав
ную //i = /Ci+Pi + Oi=37,0 мкгалла. Отношение полуамплитуд

* i +  Л +Oi 1
м,,

22,7.

Указанная закономерность хорошо видна на рис. 1.
Этот вывод не является новым, он уже был сделан Паулем 

Мельхиором и его соавторами [7].

I ! \ l IS.'iс U
/ Л \ Ы t/fYY

■¥\i\l\
/f \.л ЧЛ v " . *P,*0, ■r  ? 1 1i .

Рис. 1. Закономерности прилива на Шпицбергене.

Особый интерес представляет исследование долгопериодных 
вариаций силы тяжести. Исходя из общих соображений, заранее 
можно было ожидать, что в изменениях силы тяжести должна от
четливо проявиться сложная приливная «полумесячно-месячная» 
ритмичность. Напомним, что в изменениях по времени приливных 
волн совокупность волн типа Mf—полумесячные волны (их 22) и 
типа М т — месячные волны (их 20) должны быть выражены осо- 
бенно заметно.
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СовокупноётгЬ вЬлн полумесячной пбриодИчнЬсти Mf  может 
Оыть представлена в «числах-аргументах» по Дудсону следующим 
схематическим уравнением:

[A F] 14 = 071 755 + 072 556 + 073 555 + 073 565 + 073 655 +
+ 074 554 + 074 556 + 074 566+075 345 + 075 355 +
+ 075 365 + 075 455 + 075 465 + 075 555 + 075 565 +
-г 075 575 -г 075 585 ■ г 076 554 + 076 564 + 077 355 +
+ 077 365 + 073 545.

Совокупность волн месячной периодичности Мт представлена 
в «числах-аргументах» уравнением:

[А ̂ 28=062 656 + 063 445+063 645 + 063 655+063 665 +
+ 064 456+064 555+064 654 + 065 445+065 455 +
+ 065 465 + 065 545+065 555+065 565+065 655 +
+ 065 665+065 675+066 454 + 067 455+067 465.

Такая вариация приливной силы имеет, как известно, свои го
ризонтальную и вертикальную составляющие. Вертикальная со
ставляющая входит в состав силы тяжести и придает ее измене
ниям по времени ритмический, варьирующий характер. Воздейст
вие этой-силы на все земные явления широко известно: известны 
•шолумесячно-месячные» вариации всех основных характеристик 
ионосферы планеты, известен «полумесячно-месячный» ритм изме
нения магнитного поля Земли. Характерны «полумесячно-месяч
ные» явления в атмосфере и особенно известны «полумесячно-ме
сячные» колебания уровня вод океана и изменение циркуляции его 
вод, а также изменение дрейфа льдов в полярных областях Земли. 
Причину всей этой совокупности явлений следует усмотреть в по
добных приливных «полумесячно-месячных» ритмических измене
ниях силы тяжести. Последнее явление — высокоширотное и про
являть себя оно должно прежде всего в высоких широтах Земли. 
Тем .более необходимо рассмотреть его непосредственно в показа
телях силы тяжести.

Первая попытка этого была сделана американскими исследова
телями Л. В. Шлихтером, Ц. Л. Хагером и М. В. Тамбуро, изучав
шими долгопериодные вариации силы тяжести по данным двух
месячных серий наблюдений, выполненных на Южном полюсе, на 
станции «Амундсен-Скотт» в январе 1969 и мае 1970 г. [2, 3].

Полученные ими результаты показывают отчетливую и значи
тельную по своим размерам «полумесячно-месячную» вариацию 
силы тяжести. Амплитуда этой вариации — больше 60 мкгалл, что 
значительно превышает размеры вариации, которая'следует из об
щей теории приливных сил. Вопрос о причинах такого явления, 
ьидимо, еще надолго останется открытым.
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В свете полученных данных интересно выяснить, как проявляет 
себя долгопериодный гравитационный прилив в северном полуша
рии Земли, в.нашем случае — на Шпицбергене. С этой целью нами 
использованы данные Наблюдений над изменениями силы тяжести 
на Шпицбергене с 1 октября 1969 по 15 мая 1970 г., по которым 
были определены среднесуточные значения отсчетов гравиметра 
«Аскания 116» (рис. 2).

-то
-то

-ms xhsss х и т  п т  n-т  ш-то т т  ь т

Рис. 2. Долгопериодный гравитационный прилив 
на Шпицбергене

Рисунок весьма характерен и показывает, что величина силы 
тяжести изменялась в этот период в отчетливом «полумесячно-ме
сячном» ритме, причем изменения временами были очень значи- 
пельны. Отмечена крайняя нестационарность амплитуды таких воз
мущений силы тяжести.

Для систематизации приведенного ряда среднесуточных значе
ний показаний прибора : методом А. Шустера был выполнен пе- 
риодОграммный анализ этого ряда. Полученная периодограмма 
(рис. 3) характерна и носит обычный для «полумесячно-месячного» 
ритма вид. Она выявляет существование в изменениях данного
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ряда пблумеёячйой ритмической части. Средний период этой часМ 
изменений силы тяжести равен 13,8 сут, средняя амплитуда — при
близительно 29 мкгалл. Средний период месячной части изменений 
£илы примерно равен 29,6 сут, средняя амплитуда этой сложной

й 2 мм  
20 0  —

180

ISO

т

по

100

80

ВО

20

Mf +Mm мкгалла

М ,= 2 9 т а ж

/ J 5  1 9 II В 15 11192123251119 313335313941 515355575961 S35561691113 15 77 79

Испытательный период, дни

Рис. 3 Периодиограмма ряда среднесуточных значений силы
тяжести

объединенной вариации силы оказывается равной 46 мкгалл. В 
совокупности объединенный ритм, как и на Южном полюсе, спо
собен изменять величину силы тяжести на 80—100 мкгалл. Ме
сячная часть ритма весьма «размыта». Это естественно, так как 
она образуется в результате сложения двух переменных частей — 
полумесячной и месячной отдельно — и не может быть устойчивой 
по своей частоте.

Итак, по приведенным нами данным, долгопериодный гравита
ционный прилив на Шпицбергене способен изменять силу тяжести 
и этом районе Земли на 40—50 мкгалл. Такой результат не являет
ся неожиданным, так как, по данным американских исследователей 
12, 3], подобный гравитационный прилив в районе Южного полюса 
также характеризуется амплитудами, составляющими 60—■ 
100 мкгалл. Следовательно, в обоих случаях в высоких широтах 
Земли наблюдаются вариации силы тяжести, значительной по 
своим размерам и в несколько раз превышающей давно известные 
полусуточные и суточные приливные вариации этой силы.
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Таким образом, полученные результаты свидетельствуют об от
сутствии на Шпицбергене полусуточного гравитационного прилива 
и о, преобладании суточного гравитационного прилива. Кроме того, 
на Шпицбергене наблюдаются значительные долгопериодные изме
нения силы тяжести, соответствующие комбинированной волне.

Эти выводы представляют несомненный интерес для геофизи
ков, работающих в области изучения «вариационного реж-има» си
лы тяжести в высоких широтах Земли.
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УДК 551.460.18

Линеаризация характеристик измерительных океанологических преобразова
телей температуры с частотно-модулированпым выходным сигналом. С т е п а -  
п ю к И. А., П с а л о м щ и к о в В . Ф.

Межведомственный сборник «Исследование и освоение Мирового океана'», 
изд. Л П И , 1980, вып. 72, с. 3— 13. (Л Г М И ).

В статье рассматривается дифференциальиый метод линеаризации преобра
зователей температуры с полупроводниковыми терморезисторами в качестве 
чувствительных элементов. Линеаризованный преобразователь состоит из двух 
измерительных РС-генераторов —  информационного и опорного. В  задающ ую цепь 
информационного генератора включен полупроводниковый терморезистор, а в з а 
дающую цепь опорного —  термозависимый двухполюсник с требуемой синтези
рованной характеристикой. Результат преобразования вычисляется как разносгь 
частот обоих генераторов.

Выполнен анализ требуемой характеристики термозависимого двухполюсника 
и показаны реальные пути ее синтеза.

Табл. 1. Библ. 4.

У Д К  551.463
Статистические характеристики короткопериодных флуктуаций толщины и 

температуры квазиоднородного слоя океана. А б р а м о в  В.  М. ,  К л е щ е в а  Г. П. 
Межведомственный сборник «Исследование и освоение Мирового океана», изд. 
Л П И , 1980, вып. 72, с. 14— 21. (Л Г М И ).

В работе приводятся оценки дисперсий и автокорреляционных функций ко
роткопериодных флуктуаций толщины и температуры квазиоднородного слоя, 
рассчитанные по данным батитермографных наблюдений, выполненных на стан
ции погоды «Рара». Рассм атриваю тся задачи, в которых могут использоваться 
рассчитанные оценки статистических характеристик.
Ил. 4. Табл. 2. Библ. 5.

У Д К  551.465.41
Параметризация вертикального профиля температуры воды в сезонном тер

моклине по данным корабля погоды «М». К а р п о в а  И.  П. ,  К у з и н а  Н. А. 
Межведомственный сборник «Исследование и освоение Мирового океана», изд. 
Л П И , 1980, вып. 72, с. 22— 28. (Л Г М И ).

Предложено параметрическое описание вертикального профиля температуры  
воды для теплой половины года в слое сезонного термоклина применительно к 
району корабля погоды «М». Полученные аппроксим,ационные зависимости поз
вол яет по данным о поверхностной температуре воды и глубине квазиизотер- 
мического слоя получить средние месячные значения вертикального распределе
ния температуры воды в деятельном слое моря. Проведенные оценки результа
тов расчетов показали, что ошибка не превышает допустимую в 86%  случаев.

Ил. 2. Табл. 1. Библ. 11.
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УДК 551.46.03
Об одной возможности комплексирования методов морских гидрологических 

прогнозов. К а л я з и и  В. Е . Межведомственный сборник «Исследование и ос
воение Мирового океана», изд. Л П И , 1980; вып. 72, с. 29— 35. (Л Г М И ).

П редлагается один из способов объединения двух методов прогноза гидро
метеорологического элемента, одного —  основного, другого —  реализующего идею 
оптимальной экстраполяции случайных функций, в один более точный метол, 
прогноза. Сделаны выводы о целесообразности применения такого комплексиро
вания на основе анализа рядов прогнозов уровня Каспийского моря, температуры  
воды на стандартных разрезах Баренцева моря и температуры воздуха в Москве. 
Отмечены условия применимости комплексирования и даны некоторые рекомен
дации по использованию данной методики.

Табл. 4. Библ. 8.

УДК 556.54.
Влияние ветра на циркуляцию в галоклине. Ц а р ё в  В . А . М ежведомствен

ный сборник «Исследование и Освоение Мирового океана», изд. Л П И , 1980, 
вып. 72, с. 36— 39 (Л Г М И ).

Н а основе двухслойной модели циркуляции в галоклине рассматривается  
влияние ветра на вертикальное распределение течений и протяженность гало- 
клина В эстуарии. Показано, что сгонный ветер приводит к увеличению npotrt- 
женности галоклина.

Ил. 3.

УДК: 5 5 1 .3 2 6 .0 2 2 :  6 2 1 .3 9 6 .9 6 ?
Применение самолетной радиолокационной станций бокового обзора дл{1 М* 

следования морских льдов. Л о щ и  л о в  В.  С. ,  В о е в о д и н  В. А., Б о р и 
с о в  Р . А. Межведомственный сборник «Иселедо§ание и освоение Мирозого 
океана», изд. Л П И , 1980, вып, 72, с. 40— 50. (Л Г М И ).

Рассмотрены аспекты применений самолётной радиолокационной станции бо
кового обзора для картирования морских льдой в цёлях оперативного) обеспечен 
] чя мореплавания и изучения их динамики.

Изложены методическиё основы производства радиолокационных съемок и 
приведены примеры возможных вариантой обработки и анализа полученных 
данных.

Ил. 4. Библ. 7.
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УДК 551.46.086

Метод измерения длиннопериодных Составляющих спектра морского волнё- 
иения поверхностными волнографами. Б о н д а р е н к о  А. Л ., У с е и к о в М. М.

Межведомственный сборник «Исследование и освоение Мирового океана», изд. 
Л П И , 1980, вып. 72, с. 51— 55. (Л Г М И ).

И злагается метод измерения длиннопериодных составляющих спектра мор
ского волнения поверхностными волнографами. Показано, что на их точность 
существенное влияние оказывают короткопериодные составляющие спектра, пена 
и брызги, которые затрудняют выделение длиннопериодных волн по суммарной 
записи ординат взволнованной поверхности. Д ля повышения точности измерения, 
длицнопериодных составляющ их спектра волнения предлагается использовать 
свойство поверхностно-активных веществ гасить короткопериодные возмущения 
водной поверхности.

Описывается конструкция поверхностного волнографа, позволяющая автом а
тически выпускать поверхностно-активное вещество на водную поверхность в 
точке .измерения.

Ил. 1. Библ. 3.

УД К 551.46 .07/08
Некоторые особенности дискретной океанологической информации Б е -

л я  е в  Б. Н. Межведомственный сборник «Исследование и освоение Мирового 
океана», изд. Л П И , 1980, вып. 72, с. 56— 66. (Л Г М И ).

Д ва различных способа получения дискретной информации —  дискретизации 
результатов непрерывных измерений и дискретиые измерения —  характеризуются  
существенными отличиями в свойствах этой информации. Если при первом спо
собе возможно —  с некоторыми оговорками —  согласование интервала дискрет
ности и инерционности прибора известным методом, то во втором случае ук а
занный метод применять нельзя. ■

Библ. 2.

У Д К  534.222.1
Каустики в двухслойном подводном звуковом канале. В о л к о в  И. И. М еж 

ведомственный сборник «Исследование и освоение Мирового океаиа», изд. Л П И . 
1980, вып. 72, с. 67— 78. (Л Г М И ).

■ Д ля случая двухслойного подводного звукового канала (П ЗК ) исследованы  
закономерности формирования каустик и произведен расчет координат ветвей 
каустик при расположении источника звука на оси и выше оси П ЗК. Для ука
занных координат рассчитано поле на каустиках и вблизи них в пределах шести 
фокальных пятен.

Ил. 6. Библ. 2,
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УД К  551.465.
Моделирование годового хода температуры и солености воды в деятельном 

слое океана. К а р л и н  Л.  Н. ,  К л ю й к о в  Е . Ю. Межведомственный сборник 
«Исследование и освоение Мирового океана», изд. Л П И , 1980, вып. 72, 
с. 79— 90. (Л Г М И ).

Предлагается математическая модель эволюции основных параметров 
деятельного слоя океана. В основу модели положены уравнения теплопровод
ности и диффузии солей, проинтегрированные в пределах квазиоднородного слоя 
и сезонного термоклина, а также уравнение баланса энергии турбулентности в 
интегральном виде. Моделирование годового хода температуры и солености воды 
в сезонном термоклине производится в предположении о перемежающемся х а 
рактере турбулентности в нем. Приводятся результаты расчетов характеристик 
деятельного слоя северной части Атлантического океана.

Ил. 6. Библ. 7.

УДК 551.46.07/08
К вопросу о создании стабильных в потоке жидкости первичных преобразо

вателей растворенного в воде кислорода. К о р о в и н  В . П. Межведомственный 
•сборник «Исследование и освоение Мирового океана», изд. Л П И , 1980, вып. 72, 
с. 91— 97. (Л Г М И ).

В работе приведены результаты исследования различных устройств для 
устранения влияния пульсаций относительной скорости потока воды при изме
рении концентрации растворенного в воде кислорода «in situ» и для уменьшения 
постоянной времени первичных измерительных преобразователей за счет созд а
ния стабильного потока молекул кислорода из исследуемой среды к электродной 
системе электрохимической ячейки. Рассматриваю тся два типа «магнитны х. на
с о с о в » :^  виде конического соленоида и кольцевого постоянного М:агнита в виде 
многополюсника. Использование подобных «магнитных насосов» основано на па
рамагнетизме молекул кислорода,

Ил. 2. Библ. 4.

УДК 551.465
Оценка достоверности расчетов морских течений. М а р т ы н е н к о  С.  В. ,  

К у з н е ц о в а  Л . Н. Межведомственный сборник «Исследование и освоение 
Мирового океана», изд. Л П И , 1980, вып. 72, с. 98— 105. (Л Г М И ).

Предложена методика оценки репрезентативности расчетов поверхностных 
течений по диагностической модели стационарной трехмерной циркуляции 
А. С.' Саркисяна с учетом инерционных эффектов и бокового турбулентного 
обмена.

Вычислена сам а оценка путем статистического сопоставления рассчитанных 
на Э ВМ  величин и данных наблюдений иад течениями.

Табл. 1. Библ. 6.
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О возможности прогнозирования среднемесячной температуры воды в севе
ро-западных районах Атлантики. Б у л а е в а  В. М. Межведомственный сборник 
«Исследование и освоение Мирового океана», изд. Л П И , 1980, вып. 72, 
с. 106— 114.

По данным многолетних наблюдений на кораблях погоды А , В и С  проана
лизирована зависимость среднемесячных величин температуры воды на поверх
ности океана от предшествующих и текущих гидрометеорологических условий. 
Показана .принципиальная возможность составления локальных эмпирических 
зависимостей для прогноза температуры воды на основе использования факти
ческой информации о развитии гидрометеорологических процессов в предшест
вующий период. Для района южной части Девисова пролива получены прогно
стические уравнения для зимнего сезона с заблаговременностью от двух до че
тырех месяцев, показавшие удовлетворительную оправдываемость при проверке 
как на зависимом, так и на независимом материале.

Табл. 3. Ил. 2. Библ. 5.

УДК 551.465.62

УДК 551.5: 629.13 +  656.7.052
Моделирование гидродинамического взаимодействия загрязняющей примеси 

с Дном. К р е й м а н К. Д ., К о т о в  С.  В. ,  А н д р е е в  Р . Л . Межведомственный 
сборник «Исследование и освоение Мирового океана», изд. Л П И , 1980, вып. 72, 
г. 115—>119. (Л Г М И ).

Приводятся результаты экспериментов по гидравлическому и численному 
моделированию процесса горизонтального разбавления нейтрально взвешенной 
консервативной примеси в стационарном горизонтально однородном потоке от 
постоянного точечного источника загрязнения. Выявлен ряд закономерностей 
взаимодействия загрязняющей примеси с дном в зависимости от гидродинами
ческих характеристик потока. Построена номограмма для определения величины 
отражающей способности дна при различных турбулентных числах Рейнольдса. 

Ил. 3. Библ. 3,

У Дк 551.465
О формировании полусуточного прилива в Ла-Манше. Н е к р а с о в  А.  В. ,  

П о л я к о в  Е . В. Межведомственный сборник «Исследование и освоение Ми
рового океана», изд. Л П И , 1980, вып. 72, с. 120— 128. (Л Г М И ).

В работе произведем расчет полусуточного прилива в Ла-М анш е путем чис
ленного интегрирования волнового уравнения для канала с переменным сечением 
при учете донного трения в линеаризованной форме. Последовательные вычисле
ния для отдельных участков с использованием импедансного граничного условия 
позволяют проследить за распространением и трансформацией приливной волны 
атлантического происхождения. Учет силы Кориолиса с помощью статического 
способа, Штернека дает возможность построить прибивные карты для различных 
гариантов расчета. Выявляется роль отдельных физико-географических факторов 
и анализируются особенности фактического приливного режима рассматриваемо
го бассейна.

Ил. 5. Библ. 5.
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УД К  551.465
К изучению гравитационных приливов в высоких широтах Земли. М а к с и 

м о в  И.  В. ,  Л  ы к о в а В.  В. ,  Л ы к о в  А.  А, .  Ш у и н  К- А. М ежведомственны'! 
сборник «Исследование и освоение Мирового океана», изд. Л П И , 1980, вып. 72, 
с. 129— 135. (Л Г М И ).

Выполнено вычисление гармонических постоянных гравитационного прилива 
методами Д удсона и Дарвина no. серии наблюдений за изменениями силы тяж е
сти на о. Шпицберген. Из анализа полученных результатов видно, что на Шпиц
бергене нет полусуточного гравитационного прилива, а преобладает суточный; 
крайне значительны долгопериодные изменения силы тяжести, соответствующие 
комбинированной волне.

Табл. 3. Ил. 3. Библ. 7.
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