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л .  p .  О Р Л Е Н К О ,  Г.  X.  Ц Е Й Т И Н

ОБ И С С Л Е Д О В А Н И Я Х  С Т РО Е Н И Я  П О Г Р А Н И Ч Н О Г О  СЛОЯ 
А ТМ О С Ф ЕРЫ  НА ОСНОВЕ « И Н Т Е Г Р А Л Ь Н О Й »  СХЕМЫ

1. Введение

В течение ряда лет в ГГО  проводились теоретичес:йие иоследоваиия 
строения пограничного слоя атмосферы. Значительная часть этих ис
следований основана на решении замкнутой системы уравнений для: п&- 
граничного слоя с использованием уравнения баланса энергии турбу
лентности в интегральной форме. V .

Эти исследования развивались в двух направлениях. С рдпой ,сто
роны, уточнялась постановка задачи (рассматривались различные мо
дели коэффициента турбулентности, различные способы учета лучистого 
теплообмена, адвекции, нестационариости и т. п.), с  другой—-проводи
лись 'йсследоваиия различных параметров схемы! с использованием экс
периментальных данных. , : .

В яастояшее время возникла необходимость обобщения указанных 
исследовалий. Нами были введены .некоторые изменения в постановке, 
направлеиные с одной'стороны на, уточнение, с  другой — иа некоторые 
упрощения задачи, не сказывающиеся на результатах расчетов. • :

2. Состояние вопроса

Взаимосвязь и взаимообусловленность распределения метеоролЬгй- 
ческих элементов и характеристик турбулентности в пограничном слое 
требуют их совместного определения на основе рещ-ения замкнутой 
системы уравнений для пограничного слоя ири заданных внешних ф ак
торах.

Задача совместного определения профилей метеорологических эле
ментов и характеристик турбулентности рассматривается в ряде работ 
[1— 4, 7— 13]. К ак известно, система уравнений для пограничного слоя 
включает два уравнения движения, уравнение неразрывности, уравне
ние притока тепла Для воздуха и почвы и уравнение диффузии водяного 
пара. При стационарных и горизонтально однородных.условиях и при 
отсутствии конденсации в пограничном слое указанная система может 
быть представлена в виде:

d и  du , ,  , , ,
=  (1) 

“ (2jd z  d z



• ' [ ]^ (^) , :: - ; ■ ;  

; ; -  ■.-:' , '■ - , : ^ ; - : - ^  =  o=; ;  . I  ,  :■-,':':V  V; ,

■ V ;  ^

Здесь и далее приняты следующие обозначения: . ' '
. «, у, ОУ—  составляющие скорости ветра по осям л:,: г/, Z соответственно ■:

' (ось д: напра;влена по изобаре);
Г, р, <7, р— температура, давление, удельная влажность и плотность -  '

воздуха; . ,,,.
Т'  —  температура почвы; : : ^
k  —  коэффициент турбулентной диффузии;

а \ — коэффициент температуропроводности почвы, прииимаемый ' .
за постоянную величину; • , . '

/  =  2 ш sin ср =  2 0)̂  (параметр Кориолиса);

g  — ускорение СИЛЫ; тяжести; ■ • ; 
со —  угловая скорость вращения Земли;
Ф —  широта места;

• (модуль геострофического ветра); . .

/  . модуль скорости'ветра «а уровне 2;
Я  — высота погра.Н'йчного слоя; ,

Го и Гя--тем пература;воздуха на уровнях 2— го и г = Я ;
Zq —  параметр шероховатости подстилающей поверхности;

Р  =  -  а, ^ Р p \ d z  , 'Vj хепла по вертикали);

 ̂ • Н т—  соотношение коэффициентов турбулентности для т е п л а ‘и ко
личества движения,- ■

л - / :  ^ ' ■ '
■ "Ур -^^равновесный градиент температуры; ,

V': : :Ср— удельная теплоемкость при постоянном давлении; .
Е  лучистый поток тепла, представляющий собой алгебраическую'

: сумму потоков' длинноволновой 'радиации, направленных: 
снизу вверх (Нз) и сверху вниз (£ а ), и потока ко'ротковолно- 
вой радиации 5, F = £ ’3̂— Eg,— 5.

Система уравнений (1) — (6) дополняется уравнением баланса энер
гии, турбулентности,^ - .

k [ d v
dz dz 1 P Cp

где D  и M  —  скорое:гь дисш пации и диффузия турбулентной энергии.
‘ ' У,чет этих слагаемых в исследова.ниях пограничного слоя осуще

ствляется двумя 1оиособам!и». В зависимости от- этого можно говорить 
р.двух схемах строёния пограгничного слоя атмосферы. Условно принято 
называть их «дифференциальной» и «интегральной» схемами. В первой 
из названных схем система уравнений дополняется соотношением для

. У



масштаба турбулентности, а диссипация, диффузия энергий турбулент
ности и коэффициент турбулентного обмена выражаются через масштаб  
турубулентности и среднее значение энергии пульсации скорости 
ветра [4].

В данной работе рассматривается интегральная схема строения 
пограничного слоя, в которой скорость диссипации принимается пропор
циональной трансформации -кинетической энергии среднего движения 
в энергию турбулентности. Уравнение баланса энергии турбулентности, 
если пренебречь диффузией на, верхней границе пограиичвого слоя, за
писывается в интегральной форме [2, 3]

[н
( 1 - 8 )  k

/ du.  \2

d z +
d v
( iz

2\

У
d.

H

- J ' T ^Cp-dz==0, (7)

где 6 — так называемый параметр диссипации, определяемый экспери
ментальным путем [5, 6] йз соотношения

я

я
g d z

d a  \ з  / _ ^  \2  

d z  d z d z

П р и  наличии диффузии параметр б фактически учитывает ле.только 
диссипацию энергии турбулентности в тепло, но и диффузию ее в по-, 
граничном слое. За высоту пограничного слоя принимается высота, на 
которой производная от модуля скорости обращается в нуль. М атемати
чески это условие записывается в виде

d z г = Я
=  0. (8)

При известных б и F{z)  (об учете лучистого теплообмена будет ска 
зано ниже) система уравнений (1) — (8) является замкнутой и позволяет 
определить скорость ветра (составляющие и, v, ш ), температуру и влаж 
ность .воздуха, температуру почвы, коэффициент турбулентности и вы
соту пограничного слоя. Система уравнений (1) — (8) решается при за 
данных виешних параметрах скорости геастрофичеокого .ветра, радиа
ционного баланса (-или коротковолновой радиации), температуры  
и влажности воздуха на верхней границе пограничного слоя и извест
ных свойствах 'подстилающей поверхности. С учетом этого граничные 
условия могут быть записаны в виде:

Z — Zf), u — v  =  w  — Q для суши; 

и ==щ, v ==Vt- для] морской поверхности; 

P - ^ L E  +  B ^ { \ ^ A ) S - V E . - E , y  
Т=- Т ’\ 

q — rq^^^{To)\  
z  =  H,  u =  Vg\ v  =  0;-

(9) 

(90
(10)

. (И ),  

(12). 
■ (13)

т
( 1 5 )



г д е  щ  и  U t  — с о с т а в л я ю щ и е  с к о р о с т и  п о в е р х н о с т н о г о  т е ч е н и я ,

V  «т +  ~  Ст\ А  —  альбедо подстилающей поверхности; г —  относитель
ная влажность у поверхности земли; '

' - 
' 5  =  Сп рп й ] ( п о т о к  тепла в почву);

■ L £ ' = ( затраты тепла на испарение);

с'прп — объемная теплоемкость почвы; Тн^ —  температура почвы на глу

бине Я , где отсутствуют суточные колебания температуры.
При решении оистемы уравнений (1) —  (8) можно выделить два 

этапа.
1) Расчет всех характеристик пограничного слоя при известной

стратификации. Характеристикой стратификации может служить пара
метр ц [22] , '

2) Расчет |.i по известному радиационному балансу.
Первый этап представляет самостоятельный интерес тогда, когда 

известцо' распределение температуры и требуется определить другие 
характеристики пограничного слоя. В этом случае решается система 
уравнений (1) —  (4), (8) при граничных условиях (9), (13), (14) я  зада
нии температуры подстилающей поверхности

(18)

В такой постановке задача раосматривается в работах [8, 13]. Ре
шения системы уравнений (1) —  (8), приводимые в других работах, по
мимо различий в граничных условиях для температуры, отличаются  
способами учета лучистого теплообмена и различным заданием про
филя коэффициента турбулентности. •

В указанных решениях коэффициент турбулентности задается неко
торой моделью, параметры которой определяются на основе решения 
замкнутой системы уравнений.

В первых исследованиях решение системы уравнений (1) —  (8) на
ходилось При постоянном по высоте коэффициенте турбулентности [2, 7,
11]. В работах [8, 9] для коэффициента турбулентности используется мо
дель с изломом в виде: ^

^ z < h ;  . - :

z  =  - I U  - Г ^ Т и ' ,   ̂  ̂ - ( 1 6 )

где 1̂ —  коэффициент турбулентности, на уровне 2ь е — параметр, ха
рактеризующий стратификацию атмосферы в обобщенно степенном 
законе. '  . , ■ '

Согласно (19), при ' нейтральной стратификации ( е = 0 )  в слое 
zo— h задавался линейный рост коэффициента турбулентности с вы
сотой, ; ■ :

/



('К : Наряду.С развитием теоретических ,работ- по распредёлению ветра 
в, пограничном ,,сло;е пр/и,, заданном, коэффициенте турбул.ентност^ был. 
выполнен ряд иоследований, ib которых ставилась обратная .задача:. йо' 
иавесгтному распределению ветра в-пограничном: слое получить Коэффи" 
циент турбулентности и его профиль.: Методика -'й результаты непосред-^ 
ственного определения профиля коэффициента турбулентности по' 
шароп'илотным данным приводятся :® многочисленных работах, сводка 
которых дается в статье Л. А. Ключниковой [14]. Согласно этим иссле
дованиям, коэффициент турбулентности растет до некоторой высоты, 
выше постепенно убывает. Высота, на которой отмеч”аются максималь
ные значения коэффициента турбулентности, колеблется в зависимости 
от метеорологичеоких условий, в среднем она, составляет ~  250 м. С ко 
рость возрастания коэффициента турбулентности до высоты максимума 
существенно зависит от стратификации и высоты, что следует также  
И йз физических соображений; С  высотой возрастание замедляется; У ка 
занные особенности в .профиле коэффициента турбулентности были учте
ны в работе Л ; А. Ключниковой, Д. Л ; Лайхтмана и Г, X. Цейтина [12], 
в которой дается решение уравнений движения при, задании профиля 
коэффициента турбулентности моделью; ' ' -

,' k =  z ^ h ;  ■

к — кцв  V* / z > h ,  (20)

где /г и а — параметры, характеризующие изменение коэф^3^и£гт.а 
турбулентности в слое 2 С / г  и г  > / i  соответственно; , ' -

при s-ф 0:  (21)

Оценка параметра п показала существенную зависимость его от 
стратификации. Для равновесных условий величина ,и, составляет 
0,8— 0,9. Величина а составляет 0,2— 0,5. Полученное при условии (20) 
решение является наиболее общим. И з него как частный случай при 
а =  0 мол^ет быть получено решение, рассмотренное в, [13], при а— О 
и п = 1 — 8 —  реш1е,ние-, приведершое в работах [8, 9].

Строго, говоря, система ура.внеиий (1) — (8) является замкнутой 
только при известных (г) и б. Для определения лучистых потоков 
систему уравнений (1) — (8) следует дополнить уравнениями переноса 
лучистой энергии. Ф. Н .'Ш ехтер .[15] предложена методика, позволяю
щая учитывать Лучистый теплообмен последовательными приближе
ниями при использовании полученных ею соотношений для потоков 
длинноволновой радиации. Однако в большинстве работ лучистый теп
лообмен учитывается приближенно либо введением некоторой средней 
характеристики лучистого притока тепла [10, 12]

' ■ (22), , : ?срН J т

либо с помощью интерполяционных формул [8, 13].
•В цитируемых,выше-работах рассматривается строение погранич

ного слоя для стационарных и го|рИ|3'оНтально однородных условий',



Влияние адвекции и;ж стационарностй на строение :погран;йчногс); СЛОЙ 
атмосферы рассматривается в работах [16— 19]. Влияние - указанных 
факторов может быть учтено введением некоторых поправок к  решению, 
полученному на ооновании системы уравнений (1 )— ^(8) .- Эти вопросы 
являются предметом специальных исследований и здесь не рассм'атри- 
ваются. . ' ' ■ - -:

3. Анализ решений. Уточнение схемы

К ак уже отмечалось выше, учет лучистого теплообмена можно про
извести различными способами. Выполненный в [20] анализ лучистых  
потоков в пограничном слое показал сушественную зависимость их от 
стратификации. Введение параметра Г в схему приводит,к дополни
тельному параметру, существенно; зависящему от 'стратификации, но ма- 
■лоизученному. /

В работе [13] приводится решение уравнения притока тепла, в ко
тором лучистый потОк аппроксимируется линейной функцией высоты, 
а параметр, характеризующий его изменение с высотой, определяется 
из условия на верхней границе пограничного слоя ,

dT
dz z^H =  Тп. (23)

При закрепленных значениях температуры на верхней и «иЖНёй гра
ницах пограничного слоя (То и Тн!) и заданном градиенте температуры  
на г ^ Й  тэкая аппроксимация м о кет обеспечить достаточную точность 
при расчетах характеристик самого ниЖнего слоя. При расчетах про
филя ветра и температуры и характеристик турбулентности во всем по
граничном слое необходим более точный учет лучистого теплообмена, 
Использование же для определения лучистых потоков точных соотно
шений значительно усложняет схему.

Сопоставление решений при различных моделях профиля коэффи
циента турбулентнасти позволило выявить параметры,^ влияние которых 
наиболее с^одественно на характеристики пограничного слоя.

При сопоставлении различных моделей мы исходили из того, что 
средний коэффициент-турбулентности определяется внешними факто-, 
рами и не должен зависеть от характера задания его профиля. Это 
означает, что между параметрами, характеризующими изменение коэф
фициента турбулентности, должна существовать определенная зависи- ■ 
моёть, т. е. параметры п, 7i и а оказываются связанными. Анализ реще- 
ний при различных моделях для коэффициента турбулентности пока
зал, что очень важно правильное задание й в-нижнем; слое и менее 
в'ажвн учет убывания коэффициента турбулентности в слое выше /г.

Н а рис. 1 а проводится сопоставление профилей ветра, рассчитан
ных при разных значениях параметра а  и прочих равных условиях, й1 
рис. 1 б приводятся соответствующие профили коэффициента турбулеит- 
иости. Анализ приведенных Дайных показывает, что. влияние парамет
ра а невелико. По-видимому, это объясняется тем, что на больших вы
сотах турбулентный обмен уже (вёлик и, кроме того, высота максимума 
достаточно близко расположена к высоте пограничного слоя, где ско
рость ветра Определена граничным условием: с -> V g (c =  V  Н а
наземные характеристики ci/Vg (ci ^  скорость ветра на уровне 2ii), 
а (угол отклонения наземноРо ветра от геострофического), т/р влия
ние параметра а практически не сказывается, и поэтому с достаточной
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точностью при аппроксимации, профиля коэффициента турбулентности 
некоторой моделью мож,но полагать а равным нулю, т. е. выше слоя 
г = /1  коэффициент турбулентности задавать постояйной величиной, опрё- 
деляемой на основе решения замкнутой системы уравнений- (1) — (8).

О влиядии параметра п можно судить на основании табл. 1. К ак  
следует из приведенных данных, схема с коэффициентом турбулент
ности, -описываемым соотношением (20), оказалась очень чувствитель
ной к параметру п. По-видимому, это в значительной мере обусловлено

Р и с . 1. В л и я н и е  п а р а м е тр а  а  на п р о ф и л ь  ве тр а  (а ) и к о э ф ф и ц и е н т
ту р б у л е н тн о с ти  (б ) .

I) а =  0,05; 2) а =  0,5

тем, ЧТО в данном случае распределение ветра описывается обобщенно 
степенным законом с  показателем степени 1— п. Параметр шерохова
тости Zo является здесь параметром схемы, зависящим от стратифика
ции, что создает определенные трудности при практическом использо
вании схемы.

, Т  а б л и ц  а 1

Влияние параметра п на характеристики пограничного 
слоя (Kg =  25 м/сек., ц =  О, tp =  60°, море)

п А- н 1̂0 Ч Сю <̂1 2°
Р

0,85 199 826 2,08 26,4 0,53 0,3 0.520
1.0 151 811 2,70 40,9 0.69 0,259 0,485
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кроме того, как следует из теоретических соображений, подтверж-, 
даемых экспер-иментальньвди данными, в самом .нижнем слое, толщина 
которого зависит от стратификации, профиль ветра описывается лога- 
рифмикой. Д ля этого с л о я /г = 1 .

Была сделана попытка ввести уточнения в схему более точным за
данием коэффициента турбулентности в приземном слое.. При . выборе 
модели учитывалось нё только наличие логарифмического поДслоя {h\ ) , 
но и различие, в окорости нарастания коэффициента турбулентности 
с высотой для различных условий стратификации в слое hi— h. В связи  
с ’ вышеизложенным уравнение движения решалось при-задании коэф
фициента турбулентности трехслойной моделью;

k =  kh, 

k =  kh.

для

z \« для

h \ 
hr (24)

где

— Ст)А,
In hilZa (25)

Далее во всех рассмотренных работах при решении уравнений 
движения для простоты решений скорость ветра принималась равной 
скорости геострофического ветра не иа верхней границе пограничного 
слоя ( г = Н ) ,  а на бесконечности. Такая математическая стилизация не 
должна приводить к существенным .погрешностям при расчете характе
ристик нижнего слоя воздуха, но может заметно сказаться при расчетах 
профиля ветра во всем, нограничном слое, особенно при инверсионных 
усл'овиях, когда (высота пограничного слоя невелика [6]. Поэтому при 
решении урав1нения движения в качестве граничного условия на верх
ней гра:Н1ице пограничного слоя нами в дальнейшем используется ра
венство расчетной скорости ветра скорости геострофического ветра, что 
отражено в условии [13]. Профиль ветра на основе полученного решения 
описывается формулами; -

для ^ o < z < A i

и (г) —  +  («л, м )̂ ;

In zIZo
I n / ll/го ’ -

Д Л Я  / ii  <  г  <  h

u[z) =  +  { V g -  Ий.) Z.(2:)[1.-.Ai|2:)] VnJ[z )  [1 —  l\^{z) ] ;

v { z )  +  —  U h ) T i z ) [ \ — M { z ) ]  ' - ^ V h^ L { z )  [1  —  Д ) ( 2 ) ] .

(26)

(27)

(28'

(29)

Значения L (г ) и L (г:), Al (г) и A2(z) приводятся в работе [13] (со
отношения (17) -H' (-18)v в которых вместо Zq нуж на поставить hi).  Неко
торые отличия будут в Ai(z)  и Аг(г)  из-за введения граничного условия 
для скорости ветра на z = H ,  но это отличие незначительное. Следова- ,, 
тельно, практически введение указанного условия очень слабо влияетч

Ц



на профиль ветра в слое 2о— /г% Основные изменения будут в Слое 
А —- Я . Это выражается в дополнительных слагаемых поправках-к реше
нию, полученному ранее [13] при условии

ч — Vg и V — 0 при 2-5- оо. (30)

. , Д ля слоя й < г  < Я  решение записывается в виде:

u(z) =  -  й (0 )(4 ]  m { z )  +  v^(zWHz)-, , (3 1 )

v { z ) ^ v ^ ^ ) { z ) - ^ [ V ^ — u ^ z ) \ K ^ 4 z ) - v \ z ) K ^ ^ y { z ^  (32)

где и<°4'^) и и<°>(2) —  решения уравнений (1), (2) для z > / i  при усло
вии (30):

м(0)(2 ) =  е "  ̂[ ( l/g. -  Ил) cos а,  — sin а, ] ;

■у(0)(2:) =  [ ( — sin cos « J  ;.

(33)

(34)

(35)

Функции /C<’>(z) и /C ® (2) могут быть представлены следующими  
соотношениями:

COS 2а, -  1] -  sin 2а^;

/<-(2)(г) =  [ e^^^cos 2а, -  l]  +  ^ л ’ e^Vsin 2а,;

г (c o s  2 а

т (2) .

_____________ ____________
l - 2 e - ' “"cos2a^^ +  e“ ' ‘*" 

е s in

■2e“ “̂^cos2a,

а н  — cizU^H-

(36),

(37)

(38)

(39)

(40)

Д л я  определения h, Н, kh используются соотнощения (7), (8), 
(25), которые, если аппроксимировать лучистый поток линейной функ
цией высоты [13], могут быть представлены в виде:

1̂,. 2(о,У^.Ят1п hiizo

( H - h ) Y ^  =  2,356

--1)
2 <0, rl/g. (X ,

/ д; \ l - n  х Ц с ^ — С^)к  

[ h ) In Ai/2q

(42)

(43)

где fx — параметр стратификации, определяемый соотношением (17),
(2 — п) In hilZa- 1  _  A - L _  ___ -

( 2 - n )
т г ) 1—rt

m ft { l ~ n y [1 -(Л ,/Л )> -« ];

(44)

(45)

12



%  = -а г с  tg - (47)

Сд, определяется из условия „склейки” производных скорости ветра 
при 2 =Я1. Турбулентные потоки тепла и количества движения представ
ляются соотношениями:

-tnx '"■-(Ил.-ИтХСл.-'^т)
р -  1п2'Й1/го' ■ ’

Чу _. -••'--(г'й, — ■̂ т).(с*, — Ст)
Р; ~  \  : Ti l 2 A i / Z a  : ’

(48)

(49)

2 “ г Р Ср <̂ tVgT \>-'kh
g Н

1
gH  (Тр —  Ти)

4  W j T V g  jj.

'где От— среднее ДЛЯ слоя значение От.
РеЬение полученной системы трансцендентных уравнений произво

дилось последоватёльными приближениями и осуществлялось на ЭВМ- 
220 по программе, составленной В, Г. Вагером. Как показали расчеты, 
введение трехсл(Эйной модели для коэффициента турбулентно-сти дает

200 -

1 2

РисГ 2. Профили ветра при различных граничных условиях на верхней 
границе пограничного слоя, У^-= 10 м/сек., го—0,02 м. 

а  — равновесные условия, б — инверсионные условия; _
_ / .) « = =  Vg,  ^  — о при

%) а Vg,  V ^  О . "  при Z

небольшие изменения в профиле ветра пр̂ и равновесных условиях 
и значительное для инверсиоиных условий. Это влияние будет тем боль
ше̂ , ч©м меньше Ai и чем_ больше /г отличаются от единицы. Изменение 
-гра-ничного условия на верхней границе пограничного слоя практически 
не.'сказывается на характеристиках ветрами турбулентности в призем- 
нШ  ;о1 Для иллюстрации , этого положения -на рйс. 2 представлены 
профили ветра Для равновесных и инверсионных условий.
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Исходными данными для расчетов являются широта места ф, пара
метр шероховатости го, скорость геострофического ветра Vg и парамет1э 
стратификации fx. В качестве Vg используется геострофический ветер, 
определенный по синоптической _ карте либо по данным радиозондиро
вания. Параметр шероховатости определяется по данным измерений 
скорости ветра ;в приземном слое. При отсутствии таких данных может 
быть использована таблица характерных значений , го Для различны.х, 
подстилающих поверхностей из [9, 21]. Для определения параметра 
шероховатости морской поверхности предлагается рекомендуемая в [13] 
зависимость го от скорости ветра «а г=  10 м.

Параметр |х, определяемый соотношением (17), может быть найден 
по-известному распределению температуры либо получен на основании 
связи этого параметра с некоторыми другими, характеристиками страти
фикации, приведенными в [22].

Полученное решение содержит ряд параметров (ур, б, Ст, h , ст, п),  
от правильного выбора которых зависит возможность применения полу
ченных формул при решении прикладных задач. Некоторые рекоменда
ции по выбору указанных параметров даются в работе [13]. Приведём 
основные результаты, изложенные в ней, а также некоторые дополни
тельные соображения.

а) Равновесный градиент температуры ур в соответствии с исслёдб- 
ваяиями, выполненными в [23], с достаточной точностью можно при-

. пять равным градиенту температуры в свободной атмосфере • Сред
нее значение его, по данным расчетов в различных условиях, составляет
0,67100 м.

б) Скорость поверхностного ветрового течения на основе теоре
тических соображений и в соответствии с данными наблюдений послед
них лет [13] определяется из соотношения

4. Вы бор парам етр ов  расчетной схемы . Н екоторы е результаты  расчетбк

Ст

где Рте — плотность воды.
Направление поверхностного течения в соответствии с эксперимен

тальными исследованиями считается совпадающим с направлением
геострофического ветра, т. е. Ит= Ит =  0.

в) Высота логарифмического подслоя по экспериментальным дан
ным, существенно зависит от стратификации. При неустойчивой и устой
чивой стратификации толщина его составляет 1—2 м, при- нейтральной 
•~10 м. чВ наших расчетах для равновесных условий - (—100< 1д.<100) 
принималось hi'— lO u, для слабонеустрйчивоТо; (100<]!л<500) и слабо
устойчивого состояния (-^500< |i<—100.) Ai==2„M, для сильнонеустой- 
чивого ([д,>500) и силнноустойчивого состояния hi=il м.

г) Некоторые оценки параметра д могут быть сделаны на основе 
‘ физических соображений. При нейтральной и устойчивой' стратифика
циях с удалением от подстилающей поверхности нарастание коэффи
циента турбулентности замедляется и, следавательно, для г > / 1' /1< 1'. 
При неустойчивой стратификации п>1, а для условий свободной, .кон
векции, как следует из теоретических соображений, тг =  ̂ з. Численные 
оценки п могут быть сделаны на основе экопериментальных данных
о профиле коэффициента турбулентности и профиле ветра. Для
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бпреДелёнйя ,n нами использовались зианеиия кн я к\, полученные 
по профилю ветра на ст. Воейково [22]. Рассчитанные на оонове соот
ношения (24) значения п в зависимости от |о, приведены ниже:

.............................  323 15 —226
й . . . . . . . . .  .  .............. 1,2 0,85 0,7

Они MOtyT быть рекомендованы для дальнейших расчетов. Для 
сильнонеустойчйвого, состояния п=1,3, а для сильноустойчивого, по-ви- 
димому, можй'о рекомендовать п=0,6.

д) Параметр диссипации б исследовался в работе [6]. Согласно 
этим исследованиям, 6=1 при ц =  0 (равиовеоные условия) и сильно 
растет с увеличением неустойчивости (|я>0 при неустойчивой страти
фикации, fx<0 при устойчивой).

На рис. 3 воопроизведена зависимость б от jx. Она получена для 
числа —10̂ . В расчетной схеме параметр б входит в множитель
IX

■j3 g , зависимость которого от [х представлена кривой 2 на рис. 3. За
метим, что зависимость б от )х, представленная кривой 1, справедлива 
только при точном учете лучистого теплообмена. При задании лучи
стого потока тепла линейной функцией высоты б приобретает роль пара
метра схемы (бсх). Следует также обратить внимание на возможное 
влияние параметра сст.

тификации.
Экспериментальные данные ст. Махталы (3), ст, Жовгневре И), данные

Леттау (5).

Вопрос О соотношении коэффициентов турбулентности для тепла 
и количества движения исследовался в ряде работ. Согласно этим иссле
дованиям, величина От существенно зависит от стратификации (числа 
Ri). До сих пор во всех теоретических схемах От.полагалось равным еди
нице. Если ввести для всего пограничного слоя некоторое среднее значе
ние От, то, как следует из (41), экопериментальному определению под
лежит пара.метр 1— -. Для проверки вышеприведенных формул необхо
димо иметь данные, полученные в стационарных условиях, при отсутст
вий адвекции и известных значениях скорости геострофического ветра, 
шероховатости подстилающей поверхности и стратификации атмо
сферы.
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-Подбор экопериментал>н(э,го матёр«ада, р yfletoMjyKasaiftHb^ сфаето̂ ^̂  
-ров-̂ не 'трлькр трудоемкий , он требует-наличия .достаточно: на
дежных и-многочйелеиных данных,; . ,,

Из опубликованных данных, наиболее многочисленны материалы
о геострофическом ко,эффициенте трения угле отклонения наземного... . • - • - -1/̂  - • ■ '
ветра от геострофического ао.изданные, о соотношении наземного ,(над- 
,водного) ветра ;и геострофичесиого ветра. В последних, .однзко, ,ка,к пра
вило, анализируется зависимость от .скорооти геострофического ,ветра 
без учетд стратифик-ации или . зависимость от-стратификации йез\учета 
екорости ветра. Это обстоятельство затрудняет сопортавление. теорети
ческих и экспериментальных данных.. Из, экспериментадьньгх работ,,рас
сматривающих влияние внешних факторов на профиль ветра, мо,жнр 
..указать немногие [22, 25, 26]. -Чаще всего обобщения приводятся похезо- 
нам и месяцам и в лучшем, случае по срокам.,

Для проверки теоретических схем могут быть использованы лишь 
данные, осредненные по срокам, если при этом- есть какие-то данные:, 
:Х'арактерйзующие температурную стратификацию (температурный гра
диент, тур.булентный поток тепла .и т. .п.) и позволяющие определить: па- 
р,амеТ|р .щероховатрсти.. При: достаточно большом: осреднении ..влиянием 
адвекции,, по-видимому, мож-но пренебречь, однако слёдуёт иметь, в виду, 
что осенью и особенно зимой могут преобладать случаи с низкой облач
ностью, что скажется на профиле ветра. В этих -случаях нарушается так

ж е  монотонное изменение температуры с высотой. Для характеристики 
стационарного, распределения метеоэлементов можно рекомендовать на-. 
блюдения в периоды-экстремальных значений температуры |23].

При отсутствии данных^о-герсггрофическом ветре величина Vg может 
быть получена экстраполяцией данйы-х.,наблюденйй до Vg на основе тео
ретических соотношений. Это возможно, ёсли, рассматривать безразмер
ные характеристики скорости ветра {cJVg или Cz/ci, где;С1 — скорость 
ветра на. некоторой фиксированной высоте). Как показывают расчеты 
и экспериментальные данные [9, 13, 21], указанные величиньг зависят от 
Vg значитель.но -'м.еиьше, чем абсолютные значения скорости ветра, что 
позволяет в теоретйче&ких расчетах задавать Vg с точностью до несколь
ких метров в секунду. ’ - ..

В ранее выполненных иссле.дова'ниях' было проведено ^сопоставление 
с экспериментальными данными'в^основном наземных характеристик.. 
Последние определяются преимущественно свойствами подстилающей 
поверхности и, следовательно, точность расчета их в значительной мере 
зависит от точности задания параметра го и в меньшейхтепенй — от точ
ности задания параметров расчетной схемы. Если, речь идет о расчете 

, профиля ветра во всем пограничном слое, то в этом случае влияние по
следних может, оказаться весьма существенным.

В связи с ЭТИМ, было проведено сравнение теоретического и действи-
- тельного профилей ветра при нейтральной стратйфикации для различ.- 

,цы;х го. Для этого использовалис'ь данные наблюдений на телевизионной 
баш-не в г. Новосибирске, приведенные в [21],- . данные наблюдений 
на ■метеорологической-м^ачте в ,Обнинске, обобщершые в [27] (использо
вался профиль вёт-ра за, 13 час. в зимний .период, когда распределение 
температуры было равнавесным), и данные аэрологических наблюдений' 
на ст. Воейково,'обобщенные в работе [22]. Шероховатость подстилаю
щей, пов-ерхностИ;. определялась по данным непосредственных, наблюде
ний в нижнем 10—25', метровом слое..В качестве характеристиш: про.- 
филя ветра испрльзговалось срошрщ,ение ;cz/cj0,, где сю;.— ркорорз'ь-ветра 
на 2 = 1 0  м. : п.: о
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Длй ои^едёлёния Vg даннЫё, получейнЫе S г. Новосибирске и Об
нинске, экстраполировались до Vg на оонове теоретических формул. Со- 
поставление 'рассчитанных и экспериментальных профилей .ветра дается 
в табл. 2. , ,

Т а б л и ц а  2
Сопоставление рассчитанных значений (верхняя строка)

с наблюденными (нижняя строка) для различных Zq 
при нейтральной стратификации

Исходные данные

Новосибирск 
Vg =  30 м/сек. . 
го =  1,0 м . . .

Обнинск 
Vg — 7 м/сек. . 
Zo =  0,002 м . .

Ст. Воейково 
=  10 м/сек. . 

го =  0,02 м . .

20

1,33
1,28

1.09 
1,08

1.09

50

1.72
1.73

1,23
1,18

1,3!
1,35

100

2,20
2,11

1,41
1,36

1,58
1,62

150 180 200 300

2,60
2,47

1,52
1,54

1,78

2,79
2,69

1,57
1,59

1,62
1,64

1,88
1,90

1,67
1,69

1,94
2,08

500

1,96
2,23

К
5. Заключение

Анализ полученного решения и выполненные оценки показали, что 
^рассмотренная схема может быть использована при решении ряда при- 
. кладных задач, а наличие программы «а ЭВМ облегчает эту задачу.
^  Возможные приложения схемы кратко изложены в работе [30]. Наи- 
Х^больший практический интерес представляет расчет профиля сильного 
fs43eTpa по данным измерений ;в приземном слое, расчет ветра и касатель- 
^ного напряжения над водной поверхностью и расчет фрикционных вер

тикальных токов на верхней границе пограничного слоя. Эти вопросы 
рассматриваются в работах [2, 8, 13, 31]. Некоторые уточненные данные 
будут приведены дополнительно.

Авторы выражают свою признательность Б. Г. Вагеру, составив
шему программу и выполнившему расчеты на ЭВМ.
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ДИФФЕРЕНЦИАЛЬНАЯ СХЕМА СТРОЕНИЯ СТАЦИОНАРНОГО 
ПОГРАНИЧНОГО СЛОЯ АТМОСФЕРЫ С УЧЁТОМ ЛУЧИСТОГО

ТЕПЛООБМЕНА

Развиваемые ,в последние годы так называемые дифференциальные 
схемы строения пограничного слоя атмосферы по заданным внешним 
параметрам [1—6], наряду с другими упрощениями, не учитывают нали
чия лучистого теплообмена в атмосфере. Например, наиболее полная 
из таких схем [4], имеющаяся в настоящее время, получена в предполо
жении, что турбулентный поток тепла считается заданным внешним 
параметром.

В настоящей работе приводятся постановка п схема решения замк
нутой стационарной задачи для термически стратифицированного, гори
зонтально однородного погранично’го слоя атмосферы с учетом лучи
стого теплообмена. Вертикальный профиль турбулентного потока тепла 
определяется так же, как и профили некоторых других метеоэлементов, 
в результате решения системы уравнений термогидродинамики погра
ничного слоя атмосферы, включая уравнения переноса лучистой 
энергии.

В рамках так называемой «интегральной» схемы подобная задача 
уже решалась [7]. Однако принятое там и в аналогичных работах гранич
ное условие — температура на верхней границе пограничного слоя счи
тается заданной—не дает возможности решить вопрос о роли лучистого 
теплообмена в строении пограничного слоя. Мы можем получить ответ 
лишь на частный вопрос: какова будет ошибка из-за неучета лучистого 
теплообмена при заданной постанов'ке задачи. Дело в том, что темпера
тура воздуха яа верхней границе пограничного слоя формируется не 
только в результате процессов, происходящих в свободной атмосфере, 
ко iB значительной степени под влиянием процессов теплообмена внутри 
пограничного слоя. Более правильным является задание какого-либо 
энергетического соотношения, например, теплового баланса на верхней 
границе пограничного слоя или притока тепла в слой за счет лучистой 
энергии.

Решение поставленной задачи удобно разбить на две части, в пер
вой из которых на основе уравнений движения, уравнения баланса энер
гии турбулентности и некоторых других соотношений определяется вер
тикальный профиль коэффициента турбулентной диффузии как функция 
внешних параметров и турбулентного потока тепла, считающегося вре
менно заданным. Во второй части, используя найденный профиль коэф
фициента турбулентности, решается система уравнений, описывающих 
распространение тепла, влаги, лучистой энергии, и определяется профиль 
турбулентного потока тепла в пограничном слое атмосферы.

\

Ф. Н. ШЕХТЕР, г. X. ЦЕЙТИН
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Полное решение пoctaвл6ннoй задачи Достигается объединением 
этих двух решений с помощью метода последовательных приближений.

Постановка первой части задачи почти ничем не отличается от при
веденной в [8]. Постановка и решение аналогичных задач связаны с ра
ботами А. С. Монина |[10], Д. Л. Лайхтмана и С. С. Зилитвнкевича [1, 3, 
4], М. И. Рузина [5] и других [2, 6]. Подробно все затронутые здесь во
просы рассматриваются в статьях [8, 9].

Предлагаемый метод решения первой части задачи значительно от
личается от применявшихся до сих пор в [2—4] и преследует цель по 
возможности упростить и ускорить получение результатов. Он не содер
жит численных решений дифференциальных уравлений движения и не
линейного урав'нения энергии турбулентной диффузии. Решение пост
роено с таким расчетом, чтобы основные результаты содержались, по 
возможности, в первом приближении.

§ 1. Постановка задачи

Сформулированная выше задача сводится к совместному решению 
системы дифференциальных уравнений и соотношений,

а) Уравнения движения:

“ Й -----2ш^и(г) -  Vg] =  0.
(1)

Граничные условия:
u{z) =  v{z) — 0 при Z =  Zq-, (2)

u{z)-^Vg,  v { z ) ^ 0  при г-^оо. (3)
Здесь u{z) и v(z)  — составляющие скорости ветра (ось л: — направ

лена по изобаре); k(z)  — коэффициент турбулентности для количества 
движения; Vg — скорость геострофического ветра; coz — вертикальная 
составляющая вектора вращения Земли; 2q — уровень шероховатости,

б) Уравнение притока тепла.

- ^ { P i z )  +  F { z ) ] = 0 .  ' (4)

Здесь:

P(z) =  — СрРti2 k{z) +  р "(турбулентный поток тепла); (5) 

F{z) =  B(z)  — A{z) — S{z) (радиационный поток тепла); (6)

где Срр — объемная теплоемкость воздуха; ri2 k{z) — коэффициент тур
булентности для тепла; T{z ) — температура воздуха, р — равновесный 
градиент; B{z) и А (z) — потоки длинноволдовой радиации, распростра-, 
няющиеся вверх и вниз сбответственно; S {z) — солнечная радиация.

В качестве граничного условия на подстилающей поверхности ис
пользуем уравнение теплового баланса

Р(2:) +  /"(2) +  И(г) +  П(2) =  0 при 2 =  0, (7)

где И — турбулентный поток тепла за счет испарения; П — поток тепла 
из почвы.
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На' верхней границе пограничного слоя (Я) можно или задать тем
пературу, т. е.

T { z ) = T { H )  при 2 =  Я, (8)

или считать известным приток лучистого тепла в пограничный слой:
F{z) — F(<3) =  ^ Р { Н )  при z =  H. (9)

В дальнейшем будут рассмотрены оба эти условия.
в) Уравнение переноса тепла в пОчве. На его решении мы в настоя

щей работе остана;вли1ваться не будем, так как этот вопрос достаточно 
подробно исследован iB (15].

г) Уравнения переноса радиации с соответствуюшими граничными 
условиями или формулы для расчета радиационных потоков.

д) Уравнение переноса влаги.

dz 0. (iO)

Граничные условия:
^(2) = / - ^ ш а х ( 7 ' з п )  при2 =  0;

q(z) — q{H) при г =  И,
(И)
(12)

где q{z) — удельная влажность, Гзп и г — соответственно, температура 
подстилающей поверхности и относительная влажность вблизи нее.

е) Уравнение баланса энергии турбулентности

т
' du \  

dz\ ■

+

+

d
dz

dv
dz

k(z) db{z)
dz Сй

b^(z)
k{z)

И соотношение, связывающее b[z),  k{z) я I (z),
.............

k { z ) ^ c o  Щ У Щ ,

(13)

. (14)

где g  — ускорение силы тяжести; Т — средняя температура погранич
ного слоя; Ь{г) и riik{z) — соответственно энергия турбулентности 
и коэффициент турбулентного обмена для этого вида субстанции; l{z) — 
масштаб турбулентных вихрей (путь смешения); Со — параметр дисси
пации.

Согласно [8], rti~0,73; Со~0,046.
■ ж) Гипотеза для пути.смешения Д. Л. Лайхтиана и С. С. Зилитин- 

кевича [1, 8], обобщающая известную формулу Кармана на случай не-, 
равновесной температурной стратификации

i(z) =  ~ у  —d.F,{z) '
dz  .

(15)

где

Л  (2) =
du \2
dz ' +

dv
~dz

+ «1
k^z) dz dz

g
CpfTk{z)

b{z)

P{Z)  +

0 k(z)  •

Здесь x=0,38 — постоянная Карманр,

(16)
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: ,Близкая к (15) гипотеза для пути смешения была предложена 
М. Й. Рузиным [5].

В качестве граничных условий для k{z) и 1{г) вблизи подстилаю-
шей поверхности могут служить хорошо оправдывающиеся соотно
шения:

k{z) =  '/.v^z-, (17)
l{z) =  -*-z, (18)

выражающие известный факт слабого влияния термической стратифика
ции,(вблизи подстилающей поверхности.

Здесь

■О: da
~dz~ ' +

/  dv  
dz

(квадрат динамической 
скорости). (19)

Подставляя (17) и (18) в (14), получим граничное условие у под
стилающей поверхности- для b{z)

b(z) =  c ~ ^ v l .  (20)
Из физических соображений должно выполняться условие

b{z)-*0  при z - ^ c a .  (21)

§ 2. Определение профиля коэффициента турбулентного обмена

1 Прежде чем перейти к получению алгоритма решения, выведем .не
которые важные для дальнейшего соотношения. Исходя из (14) — (16) 
можно получить

dk{z) k ( z )  db(z) ^
dz b(z) dz y -Vb i z ) . (22)

Привлекая далее условия (17), (18) и (20), получим на оонове (22);
4 k{z)b(z) =

■/.2 с,
V m

d^
Vb(K)

(23)

(24)

db■ Так как по (21) на больших в ы с о т а х О ,  а второе слагаемое
правой части (22) всегда положительное, то k[z)  достигает максимума 
в своем росте «а некоторой большой высоте, а затем непрерывно убы
вает. Учитывая это, а также (24), по которому всегда (г) > О, получим 
граничное условие для k{z)  на больших высотах в виде

k { z ) ^ 0  при 2 -> сю., , (25)
Введем теперь безразмерные высоту т) и искомые функции:

' Z , ^ 1 2
•л ЬУу П

W{ri)

V m

^ k ( z ) ;

(26)

(27)
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E{ri) = -й ( 2 ) ;

и Ы )  =
_  - ч(г )  . t'(z) .

w*
'<y(7l)'=

P(vi) =  ̂

(29)

(30)

(28)

где Ро — турбулентный поток тепла у поверхности.

Из (26) следует, ч т о ^ ^  =  У ' ...>0, а из (25) — при
2^со. Из этого вытекает, что безразмерная высота ц монотонно увеличи
вается с ростом Z, а при z  -^со и rj->oo.

Вблизи подстилающей поверхности, согласно (17) и (26), т] про
порционально г

Yj =
2.0, ■ Z. (31).

Соотношения (13), (23), (17), (19) и (25) примут вид: 
\2

+
du /  \2 dv

/Y j¥ (7 ))
du

LV )

d
rfT)
\ 2 / ХЗ"!

/
.■ rfu 1

\ J

+  f - 4 ' ( 'n ) ^ ( 7 ] )  +

rf£(r,)
d -ц

1 , при V]

=-ЕЧ-пУ,

^ ( 7 i ) = Z Y l;  ■ •

4?’(ti) -> 0 при Y|^ CO,

(32)

(33)

(34)

(35)
(36)

причем усло.вие (35) имеет место вблизи подстилающей поверхности. 
Здесь 11о =  г)1го и согласно (31)

'̂ 1о = V.. /R o  ’

Ro
У.

2ш,го ’

. .g fo  .

(37)

(38)

' . Щ

(40)

Sq --/^i Cq 2 v2. (41)

/ — наземное значение геострофического коэффициента трения; Ro — 
число Россби.
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Уравнение баланса энергии турбулентности. (32) есть нелинейное 
дифференциальное ура1в,нение относительно ^ (t i) . Однако с помощью 
(34) оно может быть приведено к виду:

d
Т] d -ц +

9 3 \
2so

1-2 (.))

3x8 A{ri)

где

Л(Г|) =У.Т]1'(Г()

2so lAW(vj) ’

+  ^ ¥ ( yi) P ( v)).

(42)

(43)

Для удобства дальнейшего анализа придадим уравнению (42) дру
гую форму. С этой целью будем формально рассматривать правую часть
(42) не зависящей от Ч'‘(т]). Тогда решение линейного неоднородного

з_ ■
уравнения (42) относительно Ч''  ̂ (т(), удовлетворяющее условиям (35) 
и (36), может быть найдено известными методами, оно имеет вид

p ( a ) Z
а d  а

где

Го

 ̂ при 7 ]^ а <

=  1 / ^У 2So •

(44)

(45)

(46)

В целях удобства расчета и для более наглядного выявления роли 
диффузии энергии турбулентности преобразуем (44) путем введения 
Н'ОВ'ОЙ переменной интегрирования

'J \ -п J
(47)

d  а

Из (47) и (45) можно заключить, что v меняется монотонно в ин
тервале (0,1) лри изменении ст от а =  0 до сг=оо. Вместо (44) тогда по
лучим

(48)V (-'i)
где

V =  1

М Ы -
1 — •So

Мо)
.Л(У))

d a , (49)
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а переменные v и о связаны соотношениями, вытекаюш,ими из (47) ;
1

а =

2м

1 +■ 2г„
при о <  V <  — 1

'П - 2(1 - - 0 - при 1. (50)

При пренебрежении диффузией энергии турбулентности (sq-^0 или

Го->оо) из (50) следует, что ст^т], а из (49) тогда вытекает, что М {ц) - ^ \ .

Следовательно, чем больше отличие величины М{г[) от единицы, тем 
сильнее влияние диффузии.

Остановимся на способе определения первого слагаемого из (43). 
Следуя, (1, 10], введем в рассмотрение составляющие касательного на
пряжения, обозначив

du{z)
Ц г )

Ц г ) -

dz

dv ( z)  __

Обозначим далее

где I ■

G{r;) =  e - ^ n O i Ы  +  iG,{n)],

мнимая единица, ф — приземный угол трения.

к-
ср =  arc tg

k

dv
dz у*0
du
dz •2’o

(51)

(52)

(53)

Опираясь,на (1) и используя (26), (27), (29), получим для функции 
G ( t ] )  дифференциальное уравнение

dЮ{■ri)
аГт)2 1 >F(V]) d-ri ! г а д = » -

Так как

k{z)  

k(^)-dz

du  I 
^ | г „  
dv

=  v \  COS cp ,

=  v'i sin cp,

a из физических соображений следует, что

О при г  со,dz

(54)

(55)

(56)

ТО граничными условиями для G(t]) (с учетом (51) и (52))'будут
е д | , ; = 1 ;  057)

C?(y| ) - ^ 0 при -^^со , (58)
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Вводя функцию G(t|), сопряженную с G(ri), 
G(7j)==e'>[Gi (Tj) — j02(T,)],

можно «аписать формулу для Л (i'l) в виде

:4(7i) =  G(T0G(7]) +  ^ ¥ ( r , )P ( . j) .

(59)

(60)

Вблизи подстилающей поверхности, где слабо сказывается страти
фикация, получим, учитывая (33),

^(71)^0(71)0(71)^1. (61)

Так как там же слабо сказывается и диффузия [13], т. е. M (ti) ^ 1 
(см. выше), то из (48) и (61) получим ¥ (r |)~ x r i, т. е. результат (35).

d G  -  „ .может быть найдено, основываясь на (1),,Значение производной щ- 
(2), (26), (29), (35), (37), 38), (51), (52) и (55), в виде

dG(ri)
dri

ie -Ilf
(62)■Чо /  ’

где G(ti) есть решение (54), удовлетворяющее граничным условиям (57) 
и (58). Соотношение (62) служит основой для определения геостро
фического коэффициента / и угла трения ф.

•Чтобы избежать численного интегрирования дифференциального 
уравнения (54) и с целью лучшего выбора начального приближения для 
всей задачи в целом, несколько преобразуем соотношение (54). Следуя 
работе [11], сделаем в (54) подстановку

0(7|) =  у.  ̂ 7] ,  ̂ ['F(7])]

Тогда, учитывая (57) и (58), получим для ау(т|) уравнение
d^wyf]) i —/5(7lX ™(Т,) =  О

При граничных условиях:
® (^)к  =  1; 

■ffi;(7l) =7̂  оо  при 71

где
Зх

P h )  =  ^ r i — ■'‘ V  [ч>-(г,)]̂

с о ,

I
-J- d 1

V dy, W '  ^ (71)

(63),

(64)

(65)
(66)

(67)

Исследуем функцию р { г \ ) .  Вблизи подстилающей поверхности, где
¥ (г))= хт1, р(т))=0. На более высоких уровнях, где еще слабо сказы
вается сила Кориолиса, но нельзя пренебречь стратификацией, ^F(i'i) 
может быть представлено в виде

<F(7i) =  Х 7 | ( 1 71- j-члены высшего порядка), (68)
г,а,е р1 — параметр, зависящий в основном от стратификаций. Это'сле
дует из качественного анализа задачи, а также из [12] и других работ. 
Подставляя (68) в (67) и сохраняя члены «е выше порядка т)̂ , получим
р(т|)=0. Следовательно, в пределах определенной.толщины стратифици-; 
рованного приземного слоя будет выполняться условие:

(69)
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Лишь на уровнях, достаточно удаленных от подстилающей поверх
ности (выше приземного подслоя), где влияние как силы Кориолиса, так 
и стратификации велико и где влияют отброшенные в (68) члены по
рядка t f  и выше, условие (69) может нарушаться.

Рассмотрим теперь поведение р(г)) на достаточно больших уров
нях порядКа высоты пограничного слоя и выше. Покажем, что условие
(69) выполняется с достаточной точностью и в этой области. Предполо
жим, что это так. Топда в указанных областях дифференциальное урав
нение (64) может быть заменено уравнением типа Бесселя

(y))

решение которого при условиях (65) и (66) есть

/ ( . ( г / Ж )

/Cl 2■ V - V -]

(70)

(71)

или учитывая малость ----- (Ro— —10'°; /~ 0 ,01  —0,1) и вос
пользовавшись выражением функции Бесселя /Ci при малых аргумен
тах, получим с весьма большой точностью:

Следовательно, по (63) 

G(-n) .̂ 4 [1-(^)]4

(72)

(73)

Из способа получения решения (73) вытекает, что заметные откло
нения его от точного, даваемого уравнением (64) при условиях (57) 
и (58), возможны в средних уровнях пограничного слоя. Учитывая од
нако непрерывность изменения с высотой силы турбулентного трения, 
характеризуемой G(i-i), а также фиксированность последней на границах 
г|=т1о'И т)=со, следует считать эти отклонения маловероятными.

Вернемся теперь к ' рассмотрению поведения р(у]). Воспользовав
шись выражением функции К \  (т)) Для больших значений аргумента, 
можно на основании (60) и (73) получить применительно к высоким 
уровням пограничного слоя

. Aj-rt) 
/« - ( r i) (74)

, При любом изменении турбулентного потока Р{г\) на этих уровнях 
могут ,быть лишь следующие возможности:

а) Р('г|') .меняется таким образом, что, начиная с некоторой боль
шой высоты, второе слагаемое (74) одного порядка или сколь угодно 
меньше первого и тогда

. - К У
(-75)
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б) первое слагаемое сколь угодно меньше второго и тогда

/Ш - И  - - - (76)

в случае когда слагаемые формулы (74) меняются не, монотонно, или.

- t . (77)

когда изменяются монотонно. В .(76) и (77) ■ t.2 , ts — л,юбые вещест
венные числа, а 0<//о<

Обратимся теперь к уравнению баланса энергии турбулентности 
в форме (42), из которого можно определить характер поведения функ
ции Ч''(г|) соответственно для случаев (75) — (77) :в следующих видах:

и
(78)

---tfi

: (79) 

(80)

где ti, tz и /б — некоторые числа, величины которых, как будет видно 
ниже, несущественны для наших оценок. Подставляя (78) — (80) в (67) 
и учитывая лишь главные члены, получим соответственно:

Pi 'n) 18 « 1 при '/)-!► со;

Р{'П)

р{-п)

\ 2
36

( 4 - 2 ) 416

^ 0

> 0

при Y) ^  со; 

при Tj ^  со,

(81)

(82)

(83)

из чего следует, что условие (69) действительно выполняется на боль
ших высотах (при больших значениях rj). Таким’ образом,формула (73) 
для G(t]) с достаточной точностью представляет решение (64) при усло
виях (57), (58), и мы его выбираем в качестве первого основного при- 
■ближбния G' (ti). Уточнение этого решения, например для средних вы
сот т] iB пограничном слое, может быть проведено последовательными 
приближениями, основываясь на (63) — (66) и (72), (73).

Перейдем теперь к изложению cnoico6a получения искомого про
филя '4''(т1). Наиболее удобен метод последовательных приближений. 
За исходное нулевое приближение целесообразно взять ''F(t|), получаю
щееся в случае отсутствия диффузии при равновесной стратификации во
всем пограничном слое (Р(т]) =0, Si=0). Исходя из (48),'(,60),, (63)"
и учитывая, что по (49) M (t]) =  1, получим

\F(0)(vj), = 2® X
А

3  3Tj 3
(84)
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Пр'офиль не является точным, ибо получён на основе прибли
женного решения (73) дифференциального уравнения (64). На рис. 1 
приведено сра'В'нение этого профиля с точным решением ’̂ (т |), получен
ным при аналогичных условиях в атмосфере в [3]. Как видно, оба реше
ния практически совпадают до уровня т) — 1. Выше этого уровня расхож
дения, по-видимому, связаны с не совсем точным выполнением условия 
(69), имеюшего здесь форму (81), при котором получено решение урав
нения (64).

Г(Т1)

Рис. 1. Сравнение приближенного профиля коэффи
циента турбулентности с точным (нейтральная стра

тификация при отсутствии диффузии).
I) приближенный профиль, рассчитанный по формуле

(84); 2) Ч?'(1])— точный, полученный в работе [3].

Используя (73) перепишем (60) в виде

1(71) '  '= 4 г  S» /с, (2 ] / . i )  АГ. (2 ~ i i ) ;?(,)-ь
Si У Ф (^ )Р (Т ,) , (85)

где

(86)

Причем Р(п) близко к единице, что следует из указанного.определения 
G ' (т1).

Обозначим

(87)
тогда, на основании (48) и (85), величина Z, т. е. профиль Ч^(т]), может 
быть определена из решения кубического уравнения

Z-  ̂+  3N{ri)Z +  2Q(r i)^0, . ( 8 8 )
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!'Ле ’ " V’ " ■ ‘

=  (89)

^  J_ _L / ___  ________'
Q { r i ) ^ - 2 ^ ^  У 1 [ К г [ 2 у ' ^ ) К г [ 2 У ~ - ^ ) й { - п ) М Ц )  =

j_  
о 2 2=  — 2 -/. Yj k e r '( 2 y ^ - f ] ] + [ k e i ' ( 2 - | / - i ] p ( - ^ ) M ( ^ ) .  ' (90)

Здесь ker' x  4- i kei' — У  i K i { x ' \ ^ i )  — производные функций Том
сона кег X и Kei х.

Коэффициенты N [г\) и Q(r|) зависят от искомого профиля 4''(ti)
глав'ным образом через миожитель М(т)), учитывающий диффузию. 
Однако ввиду -недостаточно сильного, вообще говоря, влияния последней 
[8, 13] есть основание считать указанную зависимость не очень сущест
венной. Это позволяет использовать для вычисления коэффициентов N

и Q по (89), (90) приближенный начальный профиль ’i''(Ti), например 
(84) или даже (35).

Из изложенного следует, что безразмерный профиль коэффициента 
турбулентности 4''(ti) при неравнавееной стратификации будет опре
деляться заданным безразмерным турбулентным потоком тепла Р(г|) 
и параметром (см. (85) и (89)). Величина Si есть комбинация внеш
них параметров и Ро; коэффициент / есть функция числа Россби Ro и па
раметра термической устойчивости S\ или аналогичных ему параметров 
[4, 5, 14]. Для определения f можно использовать соотношение (62) или 
1'раф'ик из |[4]. Таблица для определения f в зависимости от Ro и пара
метра стратификации имеется также в [14].

Остановимся вкратце на схеме последовательных приближений для 
определения профиля 4^(ii): а) задаем начальный профиль '4̂ (“>('п), на- 

>

пример, по (84) и, полагая Р(т]) =  1, вычисляем по (85) профиль функ

ции ^ ; б) вычисляем по (49) М{г\), а затем по (89), (90) — коэффи-

циенты N{r\) и Q(ti); в) по (88) и (87) находим новый профиль ^<’>(11) 
(первое приближение). Из сказанного выше вытекает, что .дальнейшие 
приближения могут, вообще говоря, внести лишь небольшие поправки 
к первому Ч'’<̂ )(т)). Второе и следующие приближения можно проводить 
так: по профилю (ri) уточняем параметр f  и по (67) определяем

r v /

P(ti). с использованием этой величины уточняем G(r)), а затем и /?(ti) 
по формуле (86). В остальном расчеты проводятся так же, как и в пер
вом приближении.

Переход к размерным функциям k ( z ) ,  b(z) ,  l{z),  P{z) может быть 
проведен по (27), (28), (14), (30). Переход от безразмерной высоты ti 
к обычной высоте 2 может быть осуществлен по формуле

=  о т

которая получается из (26), (27), (37) — (39).
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■ ' Ё'ы'чис  ̂ составляющих скбрости ветра ы(т)) и и(т1) проводитсй 
ПО формулам:

М(Г|) =

■»('/)) =

G l  ( о )  й !  о  

X а Ф’ (а) ’

Gija) а я
■ ( / - / .  а  Ф " ( с )

(92)

Ойи получаются на основе (51), (52), (26), (27). Размерные состав
ляющие ы(г) и v{z) определяются исходя из (29) и (91).

§ 3. Определение профилей температуры и турбулентного потока тепла

Прежде .всего остановимся на получении формул для потоков длин- 
йоволн'ов'ой радиации. Будем рассматривать атмосферу со сплошной 
облачно'стью, расположенной над верхней границей пограничного 
слоя.

Облако стилизуется в .виде «серого» тела, излучающая способность 
которого 8о, альбедо для радиации, .дошедшей от земли,— ао, для атмо- 
офер.ной радиации — а̂ .

Подстилающая поверхность также считается «серым» телом, излу
чающая способность которого 8, альбедо для радиации, дошедшей от 
облака,— а, для атмосферной радиации — а'.

На верхней границе пограничного слоя предполагаем известным по
ток радиации, приходящей сверху. Эта величина является внешним 
параметром.

При такой постановке задачи уравиения переноса радиации, в по
граничном слое атмосферы нужно решать при следующих краевых усло
виях:

5(2) =  s£(Гз„)-l-aM(0)-^-aeo£'(Гo)£)(Wo) при 2 — 0; (93)
A[z) =  A{H)  при г  =  Н  (94)

Здесь Е = <уТ^\ Тзп(Го)— температура подстилающей поверхности 
(облака) в абсолютной шкале; Л(0) — излучение слоя атмосферы, за

ключенного между поверхностью земли и облаком, тогда А (т) — излу
чение слоя атмосферы, заключенного между уровнем т  и облаком; по
глощающая ма.оса отсчитывается вверх от подстилающей поверхности,

Z

т. е. т =  j^pwdz (m =  m„ при z = H ;  т = то при z  = Z, где Z  — высота
нижней границы облака); р,» — плотность водяного пара. Зависимость 
поглощения радиации от давления и температуры для (высот 1—2 к.м 
и ниже можно не учитывать. Поглощение углекислым газом учитывает
ся автоматически, использованием соответствующей функции пропуска
ния [17, 19, 20].

В дальнейшем вертикальной координатой будет служить погло
щающая масса. Задание краевого условия в виде (94) стало возмож
ным лишь .после того, как была получена функция пропускания для 
атмосферной радиации [16].
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функция пропусканий Для атмосферной радиации D* вьфа>кайсй 
через функцию пропускания для радиации «абсолютно черного тела» 
следующим о-бразом:

+  » . (95)

2)*((/г\ где  ̂— поглощающая масса слоя
Pfu’f - воздуха, в котором формируется
1,0 с  радиация; U — масса слоя, в кото-

^  ром радиация поглощается.
Из рис. 2 видно, что функция 

'v , ' 'v  . убывает значительно бы-
стрее соответствующей функции 

’ ' D(U).  Объясняется это тем, что
X  атмосфера излучает лишь ту ра-

, диацию, которую сама хорошо по-
I гл'01цает.

Q QQ~̂ ^  в этой работе мы ие будем за-
’ ■ ' гаиматься решением уравнений' пе-

Рис. 2. Зависимость отнощения функций реноса радиации, так как данный
D*(Ut,)fD{U) от поглощающей массы вопрос достаточно полно разрабо-
и для различньш^м^^с излучающего научной литературе. Исполь-
;) 2) £=0,1, 3) S=0,01 с осажденной ЗуЯ реЗуЛЬТЯТЫ рзбоТ [16—18], На-

воды. пишем сразу выражения для по
токов радиации иа любом уровне виутри пограничного слоя:

Л (да) =  — J £'(х) rfD(T — т) А {тн)0*{тн ~ т ,  т,-̂  — т н ) ^
тп

- f  so£'(7'o)D(OTo — »^)-f аоз£'(Гзп)Д(2/?го — те) —
то

— а^О'^{то~ т, /По)] E(^)dD{mQ — x); (96)
о

т

В{т) =  ] E{z)dD{m — -r:)-\-s,E{T^„)D{m)-\-^^oE{To)D{mQ-\-m) —
“ я  ’

— а / 0 * { т , т н ) ^ Е { ' ^ ) й 0 { 1 ) - ^ а . ' А ( г п н ) 0 * { т н - \ - т , т ^ ~ т н ) .  (97)

Полагая в (96) т = тн,  выразим А { т н )  через заданную величину
Л (Я), Подставляя затем А \т н )  в (96) и (97) и полученные формулы 
в (6), иайдем следующее выражение для лучистого потока тепла:

т  “ Я
Е{т) =  j  Е{х) dD{m  - 1) +  J £ (t) cfD(^ -  m) ~

m j j

-  o.'D*{m, Ши) j  E{-.)dD(^) +  г E{T,„) {D{m) -  s  [^(2^о - m ) -  
0

—0{2п1а — т н )В * {т н  — т, Шо — гПн)]] — г^^Е{Т^){0{гПо — m) ~
—aD{nia +  те) — D{m^ — т н )[0*[т н  — те, те̂  — гпн) —

—■ а '0 * {т н - \ -т ,  rrif̂  — тн)]} — А{Н){Ь*[т-н — т, т^ — т ц ) ~
— а '0*{тн- \ -гп ,  тео — тея)) — S(m). (98)

32



при получении формулы (98) мы пренебрегли членами с произвёдё- 
ниями коэффициентов отражения и последним членом в (96). Этот член 
представляет собой радиацию подоблачной атмосферы, дошедшую до 
уровня т  после отражения от облака. Поскольку атмосферная радиация 
поглощается значительно интенсив'нее «черной», то, будучи отраженной 
от облака, она в основном поглотится уже на пути от облака до высо
ты Я. Приближенно эта часть радиации все же учитывается, так как 
она ВХ01ДИТ в Л (Я ).

Рассмотрим теперь уравнение притока тепла. Условие (7) позво- 
л-чет легко получить первый интеграл уравнения (4) в виде

+  (99)
/(7 ’з„) =  (И +  П)|.=о. (100)

Перейдем к координате т в формуле для турбулентного потока 
тепла. Тогда вместо (5) будем иметь

Р(да) =  - В Д - ^ - Х ( / и ) ,  (101)
где

=  (102)

Подставляя (98) и (101) в (99), получим интегрально-дифференци- 
альное уравнение относительно неизвестной Е (т ) .

Возьмем интегралы по частям. После некоторых преобразований 
с использованием формул (95) и (109) придем к интегральному урав
нению Фредгольма 2-го рода относительно-^^

тн
(103)

О
где

Л̂ (т, m) =  D{\m — 'z\)-{-a.'D*{m, тн)[\  — 0 { ^ ) ] (104)

/ {т)  =  { \ — г)0{т)  — г а ^ [ П ( 2 т ^ ~ т )  —
— D{2niQ -  тн) D* {тн — т, т ^ ~  тн)\\ (105)

ср(от) =  /(7'зп) — х(т) +  £'(тя)/С(тя, т) — ^{т)\ (106)

ср(от) =  8{т) +  Л(Я) [0*(т н — т, т^ — тн) —
— о / 0 ^ { т н - \ - т , т о  — тн)\+ЪаЕ{Тц){0{тн — т) —

— 0 * { т н  — т, то — тн) — о. D { т о т )  ^
+  0.'D{mo — т н ) 0 * { т н - ^ т ,  то — тн)]. (107)

Свободный член уравнения (103), кроме внешних параметров, кото
рые считаются известными, содержит члены, зависящие от температуры 
верхней границы пограничного слоя и подстилающей поверхности.

У нас осталось неиспользованным краевое условие при т = тн.  Если 
считать заданной температуру на верхней границе пограничного слоя,,
т. е. воспользоваться условием (8), то в ф(т) останется зависимость 
лишь от одной неизвестной E{Tsa). В этом случае ура[внение (103) при
дется решать последовательными приближениями, приняв .за начальное 
какое-либо правдоподобное значение (Гзп).
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Ёслй вмёсФо ( i i )  вдйпдльзовайся йнЫм краевым условйе1У1 ЯМ  
влажности, не зависящим от температуры подстилающей поверхности,
то фун:кция'ф(т) будет определена на всех высотах.

Рассмотрим теперь случай, когда в качестве краевого условия за
дан приток лучистой энергии. Подставляя (98) в (9), получим после 
преобразований следующее соотношение для определения температуры 
иа верхней границе пограничного слоя

Е{т.н)[К{тн, т н ) — К{тн, 0)] =
г -] ■

=  Д F{H)  +  J [К(г, т„ -  К{^, 0)] d  . +  [^(тя) -  ® (0)J. (108)

Можно найти Е{тн)  из (108) в общем виде и подставить его
в (106). Для определения получим снова интегральное уравнение
типа (103), но с другим ядром и свободным членом. Можно поступить 
и иначе — решить систему из двух уравнений (103) и (108) последова
тельными приближениями по E{Tsn) и Е { т н ) .  Задаем любые Е(Тз„)
и Е { т н ) ,  с ними решаем (103), по найденным находим из (108)
Е{тн)  и из (109) E{Tsa). С полученными значениями снова входим 
в (103) и т. д.

Определив из (103) , найдем

ИР
£ (т ) =  _  J - ^ й т  +  £ (тя ) (109)

т

и искомое распределение темшературы из соотношения Е{т) =аТ'^{г), 
используя связь между m u z .

Турбулентный поток тепла проще всего сосчитать по (101). Значе
ние P{z)  при 2 = 0  можно также найти из уравнения теплового баланса

P ( 0 ) - - H t n ) - F ( 0 ) .  (110)

Совпадение этих двух значений может служить контролем правиль
ности вычислений.

Для расчета радиационно-го баланса подстилающей поверхности по
лучим из (98) следующую формулу:

niff
F(0) =  -  I  /Г(Т, 0 ) -^ й ? т -< р ,(0 ) ,  (111)

о
где

<^^{т) =  <̂ {т) — Е(тн)К {тн,  т). (112)

§ 4. Общий ход решения полной задачи

Для получения овязи между координатами m и 2 надо решить урав
нение переноса влаги (10). При условии (11) на подстилающей поверх- 
иости профиль удельной влажности, а следовательно, и ■зависимость. 
m {z) будут функциями от температуры падстилающей поверхности. ■
. Таким образом, можно наметить следующий: порядок решения;-, Па: 

данным внешним параметрам выбираем подходящие'значения (z),
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a три KpaeBONi усл'бвии (9) и Йатем бпрёдёлйем изложенным 
в § 2 способом профиль П;0 |^<°)(г) и находим
и m^o)[z). З'ная (г), Т^>, и т<^Цг), по формулам § 3 вычис
ляем 7'(')(г) и Далее повторяем весь цикл сначала, взяв зд,
исходные величины Р (''(2),

Указанный порядок не обязателен. Можно выбрать произвольным 
образом не P̂ ' '̂>{z), а /г<°)(2) и начать решение с формул §3. Тогда из
ложенным в § 2 способом будет определяться уже по рассчи
танному Р<°) (г).
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г. X. ЦЕЙТИН

К РАСЧЕТУ ХАРАКТЕРИСТИК ТУРБУЛЕНТНОГО ОБМЕНА 
ТЕРМИЧЕСКИ-СТРАТИФИЦИРОВАННОГО ПОГРАНИЧНОГО

СЛОЯ АТМОСФЕРЫ

В настоящее время разрабатываются полуэмпирические -методы 
расчета характеристик турбулентного обмена, основанные ла решении 
совместной системы уравлений термогидродвнамики пограничного слоя 
атмосферы. При некоторых упрощающих предположениях (неучет или 
приближенный учет нестациоларности, горизонтальных неоднородностей, 
лучистого теплообмена и т. д.) характеристики термически-стратифици- 
ровааного пограничного слоя атмосферы, включая и характеристики тур
булентного обмена, находятся как функции влешяих параметров. Под
робный обзор этих исследований приведен, лапример, в [1—3].

Решение упомянутых выше задач связано с преодолением млогих 
трудностей как физического, так и математического характера, вызван
ных необходимостью учета многочисленных взаимно связанных между 
собой факторов. Вследствие этого решения, как правило (особенно для 
стратифицираванного пограничного слоя), являются сложными и мало
оперативными.

С точки зрения практического приложения наиболее разработаны 
«интегральные» модели пограничного слоя [4—9]. Однако несмотря на 
наличие в большинстве из них детальных расчетных схем, процесс полу
чения конкретных численных результатов остается еще довольно трудо
емким.

Что касается так называемых «дифференциальных» схем [10—16], 
для которых теоретическая схема еще сложнее, то они пока не полу
чили широкого распространения, несмотря на то, что на их основе до
стигнуты важные и интересные результаты применительно как к ней
тральному, так и термически-стратифицированному пограничному слою 
атмосферы. Это связано с тем, что выполнение расчетов по таким схе
мам, как правило, требует применения численных методов.

Хотя численные методы, безусловно, являются наиболее перспек
тивными при решении упомянутых задач, нам кажется, что в настоящее 
время еще актуальна задача получения на основе дифференциальных 
схем решений, более, доступных расчету и физическому анализу, если 
только это не связано с заметными огрублениями теоретической схемы. 
Одна из таких попыток сделана нами в работе [17]. Подобную же цель 
отчасти преследует и .настоящая работа, в которой разработан прибли
женный метод расчета некоторых характеристик турбулентного обмена 
в термически-стратифицированном пограничном слое атмосферы. По
следний предполагается стационарным и горизонтально одно
родным.
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; Существенным огранйчением' ехем ;с айриорным заданием зависи
мости коэффициента турбулентности от вы-соты является то,, что пара
метры этой зависимости не связаны с раопрвделением ветра и темпера
туры. Вследствие этого полученные результаты для распределения ветра 
и температуры не всегда согласуются с принятой при решении моделью 
коэффициента турбулентности. В данной работе при априорном зада
нии коэффициента турбулентности как функции высоты учтена и зави
симость его от стратификации и динамической скорости вблизи земной 
поверхности, характеристики которых получаются также при решении 
общей задачи. Такая постановка упрощает физическую интерпретацию 
получаемых результатов облегчает их анализ.

Метод основан на использовании отдельных общих положений диф
ференциальных моделей, а также на некоторых результатах интеграль
ных схем. Как и в аналогичных работах (10, 15, 16], искомые характери
стики выражаются через небольшое число безразмерных комбинаций 
внешних параметров (скорость геострофического ветра, шероховатость 
подстилающей поверхности и др.) и турбулентного потока тепла.

Работа состоит из двух частей, в первой из которых дается реше
ние уравнений движения в предположении, чтр характеристики турбу
лентного обмена заданы, а затем на основе этого решения разрабаты
вается метод'определения упомянутых характеристик.

1. Уравнение движения 'В пограничном слоё. атмосферы при пере
численных выше ограничениях может'быть написано в следующем ком
плексном виде; . '

(1)

при граничных условиях:
W{z)  
W(z)  - 

где

W (z)  =  1

-1
О

при
при

u ( z )

Z  -

Z  ~

- I V{z)

(2)
(3)

(4)

Здесь u{z) и v { z ) — горизонтальные составляющие скорости ветра 
(ось JCнаправлена вдоль изобары); г—вертикальная координата ( z = 0 — 
поверхность земли); Vg.— скорость геострофического ветра; Zo — шеро
ховатость подстилающей .поверхности; сог — вертикальная составляющая 
угловой скорости земли.

Профиль коэффициента турбулентности k{z) ъ приземном слое ат
мосферы задаем в зависимости от термической стратификации следую
щей. моделью: . . .

где

г!* .— Иш У  k{z) d u  
' d z | '.+

d v
Чг'

1
(динамическая
скорость);

X —0,38 (постоянная Кармана);
Cp^Tvl (масштаб прйземнОго подслоя

по А. М. Обухову и, А. С. Монину);

(5)

(6)

(7)

Ро — турбулентный поток тепла у подстилающей поверхности.
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- В формуле (7) Срр— объемная-теплоемкость воздуха-; Т — средняя 
абсолютная температура приземного слоя; g  — ускорение силы тяжести.

. Поясним кратко выбор модели для k{z ) .  В приземном стратифици- 
ррваяном .подслое { z < \L  ), где можно пренебречь влиянием сил Ко- 
риолйса, формула (5) совпадает с кшделью для ^ (г), предложенной
А. С/-МОЯИНЫМ-И А. М. Обуховым,

k{z )= ^ ------, (8)
I + Pi-X- -

полученной ИМИ применительно к упомянутому подслою «а основе тео
рии (Подобия (18].' Параметр |3i в (8) — универсальная постоянная и по 
оценкам, приведенным в [18], Р-1— 0,6.

Позже были.получены другие оценки, как подтверждающие эту, так 
и весьма расходящиеся с нею [19].

Предлагаемую модель (5) мы раапростраяяем выше приземного 
подслоя Л, «а слой той же толщины, внутри которого уже нельзя прене
бречь силами Кориолиса. В такой трактовке модель (5). может быть 
выведена .цз соотношений, на которых .строятся дифференциальные схе- 
iMbi :,(С'М., например, соотношения (5), (13а), (14 и (20а) в{1]).

Одним из следствий упомянутых схем является то, что безразмер^ 
ные характеристики турбулентности внутри указанного стратифициро
ванного слоя могут быть представлены функциями безразмерной вы
соты

Например, можно получить

т
X =  -7-'Р« (9)

Вид функций определяется в основном опособом замыкания
системы и конкретной постановкой задачи в рамках дифференциальной
схемы. Разлагая ряд и ограничиваясь первыми-двумя членами,
оолучают формулу типа (5). Параметр р в (5) уже не будет универ
сальной постоянной, а,'будет определяться упомянутыми факторами. Бо
лее подробно эти вопросы, в том числе и определение р, будут нами рас
смотрены в отдельной статье.

Отметим .следующие особенности модели (5).
а) В неустойчивых стратификациях {Ро'^0; L< 0 ) значения k(z)  

всегда положительны и формула (5) может быть распространена на
уровни .

б) В устойчивых стратификациях — инверсиях (Ро<0; L>0) фор
мула (5) может быть применена лишь в слое (го, 22т), где , ибо

при z ' ^2zm=  величина k{z)  принимает физически бессмысленные от
рицательные значения. ^

Внутри упомянутого слоя k(z )  в свое/м изменении с высотой дости
гает максимума k m ^  jjg ypoBiHe z ^ .  Так- как L — 10—100:м[18],.

0,1—0,5 м/сек., — 1, то 10 —100 м и — 0,2—2 м7сек.
Таким образом, порядки величин Zm и km примерно соответствуют рас
четным данным (в рамках интегральных схем) о высоте «излома» и зна
чении fe (г) на этой высоте 0 инверсиях [5—7].



ib) Модель k{z) ,  согласно (5), как будет видио из дальнейшего,, по
зволяет получить аналитическое решение уравнения движения. Насколь
ко нам известно, решение для такой модели k{z) получено впервые.

Выше уровня h по аналогии с [8] « учетом [3] задаем профиль k[z)  
экспоненциальной моделью:

k{z)==kiie  ̂ (при z > h ) ;

1 -

(10)

(11)

3:дбсь бо — положительный .параметр, на выб.01ре которого остано
вимся ниже. Профиль для k{z) (10) в отличие от (5) не связан непо
средственно с дифференциальной схемой, но его параметры kh, &о и h, 
как будет видно ниже, имеют с «ею косвенную связь.

Из физических соображений необходимо удовлетворить условиям 
«склейки» на высоте «излома» h\

W { z)\h- o =  W { z)'h+0,

k{z) d W ( z )
dz h - й

^ k { z ) dW{z)
dz Й+0.

(12)

2. He останавливаясь на подробностях хода решения (эти и неко
торые другие iBonipocbi будут рассмотрены нами в отдельной статье),ука
жем, что ;в нижнем слое z o < - z ^ h  введением безразмерной высоты

сз»
уравнение (1) переводится в диффренциальное уравнение Лежандра [20]

(1-7)2)2\ d ^ i i ) 2-п
d W ( i ) v(v-f l)lF(Yj)= 0. (14) ̂ d -ц

Уравнение (14) имеет два линейно независимых решения {20] 
функции Лежандра 1-го и 2-го рода соответственно:

Г(1 +v) y-TZ

(2 71)1+̂ г 3v + -y
■ +  1; v +  - f ;

(15)

(16)

где M(a,  p, Y, x )  — Типергеометр.ический ряд [20];
Г(х) -  гамма-функция. Другие обозначения следуюш,ие:

А'н 2 «2 «о.

8o,,Cpprv^

(17)

(18): 

(19)

Здесь to — параметр термичвакой устойчив'ости, причем afo>0 прн 
неустойчивой (Ро>0; L<0) стратификации и ^о<0 при устойчивой 
(Ро<0; L ^ O ) .  Заметим, что to пропорционально параметру устойчи
вости и = -------^ „ ■ введенному А. Б. Казанским и Д. С. Мониным [21].

2 с̂, р' 7VJ ’ . ' . .. : . . : '  . ■, ,
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Учитывая, что coz~lO'-''‘ сек." 0 — 0,5
кал

и приве-см2. мин.
денные выше оценки величин L, и*, |3, получим (—10, 10) как ориентй- 
ровочиый интервал изменения /о- На основании (13) найдем

12
16 - ( f  - I ) . (20)

Что касается решения уравнения (1) для. верхнего слоя /гС г< со  
при задании k{z) формулой (10), то оно было рассмотрено в ‘[8].

Опираясь на некоторые результаты работы [8], а также используя 
изв'естные свойства функций Р'> и Q, (см. {20]), можно, исходя из (10), 
(М), (13), (15) и (16),- граничных условий (2) и (3). и условий склейки
(12), получить следующие решения для вертикального профиля ско
рости ветра; . .

а) для нижних уровней h

’ Ov(7,o)-Z3,(^ )̂Pvrto) ’ (21)

б) для верхнего слоя / г < 2<

Щ 2)
- - 1

К,
lOv(no)— •Dv'{T) )̂Pv(v)o)]̂ ri(w/,// ) (22)

где

^M h)  =  ( f  -  1)
dP.(-rO

W -1 )

d-fi

dQ̂ {t\)

Ч +  ■ РЛ-%У, (23)

d-^

■1.)
1)

Vk -  4z=h -  1 -  2 p _  1 +  ,

Д'с и К\ — функции Бесселя чисто мнимого аргумента [20].
Дальнейшее рассмотрение проводили в зависимости- от условий 

стратификации.
3. При неустойчивой стратификации (Ро>0; L<0) ^о>0 и, согласно

(13), 1]>1 и l'l о <11 В настоящей работе нас больше всего будут ин-
“гересовать уровни вблизи падстилающей поверхности, где i-i-^l+O . 
В этой области решение (16) ‘в отличие от (15) (если их представить ря
дами) сходится медленно. Воспользовавшись, однако, известными из 
теории гипергеометрических и гамма-функций формулами преобразо
вания [20], получим

8̂0 h

(24)

(25)

(26) 

(27)

Qv(-̂ )
Г ( 1  +  v +  2y)

у=0
- .1 , . — —  In

Г(1

1

v)(/!)2

1Л

+У).-.Ф (1.+  Г +  2 у ) -

1 - 1 j
(28)

где -ф — логарифмическая производная гамма-функции- 
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Ряд (28) уже сходится быстро ,в указанной области.
4. При устойчивой стратификации — инверсии (Ро<0; it->0), to<Q

и, соглаоно (13), r i< l .  С другой стороны, поскольку по (20) k{z)  <0 при 
т)<—1, то |т1л I <Г1<  1. Общее решение (21), (22) неприменимо, ибо 
функция Qv(t)) определена формулами (16) и (28) лишь для г)>1. 
Можно показать, что решение (21), (22) сохраняет силу, если Qv (г|) 
и ее производную заменить соответственно на функцию Е v ( t | )  и  ее про
изводную, причем . .

£'v('ri);
2~f/TZ

(29)

есть ОД'Н'О из линейно независимых решений уравнения Лежандра (14) 
в области I I <  1 [20].

Вблизи подстилающей поверхности, т. е. при i'i — 1—О, функцию 
(29) можно преобразовать в быстросходящийся ряд

со •

5
Г

X

X 2 ( J i( l+ y ) - ф( 2- +  -2-+У) — Ф и — ( 1— (30)

5. При равновесной стратификации (|Р о|^0 ; |Z,l-^oo; 0) к(г ) ,
согласно (5), вырождается в линейную функцию высоты 2. Уравнение

izn
хЛ̂о2одвижения (1) решается в функциях Бесселя /о

Можно показать, что при lz‘o | О решение Pv(ii) переходит в /о, 
а Qv (ri) и £v(i]) ^ в  Ко, т. е. обобщением решения на случаи неравно
весной стратификации является функция Р-, (i]), а обобщением Ко-^  
соответственно Qv(ti) (для неустойчивых стратификаций) и Е., (г|) (для 
устойчивых).

Покажем это вкратце для решения Pv(ii), которое, согласно (15) 
(см. [20]), есть

А(-^) =  2
}=0

_£( 7 -у )Г  ( J  +  j^+vJ j  I - f i  \ J  

( _ / ! ) 2 Г ( _  v ) r ( l  + - 0
(15')

Пусть k и у — два числа, причем г/>й, тогда, согласно формуле 
Стирлинга для гамма-функций [20], можно йолучить

r ( y - f ^ ) . ф (у+ ^ )~ 1 п )/.

Используя далее (19), найдем, что при ^о~^0 v 
-со. На основе (31) тогда получим

4 / V
Г (У -у )Г (у -Ц  -f у) 

Г (-М )Г(1-f м)
И з (13) им еем

2У

1 -  -<1 V. V

(31) 

и./>и.'

(32)

(33) 
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Подста1вляя.-(-33> и (33):в .(15),,найде№,пр'и- /о-^О

. . =  ' W : .■А Л ? о 2 Ь  У
j = Q

Аналогично, .используя (13);, ■ (19), ;(31),, можно на основе представ
лений (28) и (30) показать, что . при .|̂ о|—  О- функции ,Qv(t)) и Е.,{г\)
имеют своим пределам l / "

Таким образом, .общее решение (21), (22) .сохраняет силу и при 
рав.но'веоной стратиф,икации, если произвести .все замены, вытекающие 
из предельного перехода |Ро| О или |̂ о| 0.

6. 0 станавим1ся теперь на выборе вьюоты излома h и параметра Ьо, 
характеризующих, согласно (.10), изменение k (z) выше уро,вня h. Ис
ходя из физических соображений, можно предположить, что .режим тур
булентности выше приземного подслоя не должен сильно сказываться 
на ха.рактеристиках поля ветра вблизи подстилающей поверхности, хотя 
относительное влияние может увеличиваться-'с ростом термической 
устойчивости. Это подтверждается и некоторыми численными оцен
ками, приведеняым.и в [3]. Исходя из этих соображений, огранич.имся 
заданием /г и &о приближенными зависимостями' от терм.ичеоких и дина
мических факторов.

а) При .'равновесной спратификации (̂ о = 0) высота h будет опре
деляться величинами о*, zq и coz. Используя соображения теории размер
ности и учитывая (17), получим

А =  (34)

:Постоянную' 4 определим на основе расчетных данных из работ 
[8, 22, 23], где используется профиль jk(z) типа (10). Вычислив по этим;
данным D по формуле , где C| — скорость ветра на высоте Zj,in Z^Zq '
можно исходя из (17) и (34) получить в среднем А~0,06.  С ростом не
устойчивости высота h при тех же динамических факторах будет увели
чиваться. Согласно расчетным данным из |5, 6], эта высота для условий 
умеренной неустойчивости (/о~4—5) примерно в два раза больше, чем 
при равновесной .стратификации (/о — О). Учитывая это, а также (34), 
положим для условий равновесной и неустойчивой стратификации

- |-  =  0,06^o(l +  x^'>)- ' (35)
'Безразмерную высоту излома t]/i найдем, согла.сно (27) и (35),

в виде

4

В инверсиях (z‘o < 0 )  полагаем, что вы сота .не  может превысить 
Зфовень, где, согласно (5) и ' (20), k (z) достигает своего максимума. Сле
довательно, по (11) и (27) безразмерная высота T);i будет по мере роста 
устойчивости монотонно убывать от щ =  \ до т)й=0. Такому изменению 
удовл.етворим, полагая . ■ 2.

щ  =  для ^о<0. ............ (37)
Подставив (37) в (27), получим ,

^  =  - ^ ( « “ 1).^ (38)
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r-r J Л ft '̂*-NnПри —0 — —  ̂—g— И, сл едовател ьн о, no (35) най дем

P=1.25: ■ ..  ̂  ̂ ■
6) Для определения параметра бо получим тесЗрётическуК) связь по

следнего с высотой пограничного слоя атмосферы Я, которую, согласно 
[24,.25], считаем заданной функцией термических и динамических фак
торов. Высоту Н  определяем как уровень, где касательное напряжение 
составляет малую долю (например, ~0,1) от его наземного, или при
ближенно от его значения «а высоте, приземного подслоя h, т. е;

а д ] /
da
dz + dz г^Н

НЛИ, .'ИСХОДЯ из (4), (10) и (22),

dv
dz

10 (39)

z^h

ker \т ^е kei Щ - ' )

=  У кёг2 tn^ +  kei^ Шц, (40)

где kcrx +  /kc ix  =  /<'o(-':y^O — функции Томсона..

Соотношение (39 ) примерно соответствует определению высоты по
граничного слоя, принятого в интегральных схемах [2—9]. Так, при

A(2)=const по (39) получим е
- я ) / :

=  0,1 или Я »2
Высоту Н  представим для .различных условий' стратификаций фор

мулами типа (35) и (38):

Н_
го

1,78
to .

7V^(eO,ii2A,_i) при г:о<0.
(41)

0,207Vo(l +  0 ,224) при >  О.

При определении коэффициентов в (41) мы иапольз.О'вал.й значения  
высоты Я для 1различных усло.в>ий стратификации и другие данные, по
лученные Л. Р. Орленко, Т. А. .Курпаковой и Н. А. Лазаревой путем об
работки экспериментальнаго материала [24, 25].

Из (35), (38), (41) следует, что отношение вхоДяшее в (40), за
висит только от параметра /о. Другой параметр тн, входяший в, (40), 
зависит как это следует из- (25), (36) и (37), от бо и^о- Следовательно, 
соотношение (40) позволяет выразить искомый параметр бо функцией 
одного парамётра устойчивости to (табл. 1).

Т а б л и ц а !
В е л и ч и н а  Ьо в  з а в и с и м о с т и  о т  п а р а м е т р а  у с т о й ч и в о с т и  /о

/о . . . < - 4  ,—3 - 2  -^ 1 ;-0 ,5  О р,'5 1 2 3 ,.; 4 5 , , ;  6 8 10, 15'■ 20
6q . . О 0,04 0,12 0,38 0,67 1,36 1,45 1,54 1,79 1,94 2,10 2,22 2,27 2,47 2,58 2,82 2,97
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Геострофический коэффициент трения / ,  приземный угод трения 90 в градусах

а » Ro
S  ч

«0 I i

i i
I I

1 10‘ 2-10* 5-10‘. 105 2-10® , ,5-10' \  10? . . 5-10« -

X\o

-0,008 / 0,0455 0,0362 • 0,0288 0,0236 0,0203 0,0171 0,0155
fo 44,3 43,8 43,2 42.7 42,3 42,0 41,9
m„ -0,0895 -0,0878 -0,0700 -0,0640 -0,0482 -0,0333 -0,0224 1

i

-0,006 / 0,0583 0.0503 0,0415 0,0367 0,0323 0,0281 0,0257 0,0201

¥0 41,2 40,0 38,5 37.6 36,9 36,6 36,4 36,2
-0,0317 -0,0240 -0,0168 -0,0127 - o ,o m -0,00550 -0,00385 -0,0.1150

-0,004 / 0,0662 0,0594 0,0515 0,0456 0,0408 , 0,0357 0,0324 0,0269

■Po 39,0 37,0 34,4 32,6 31,1 30.0 29,8 29,6
m„ -0,0145 -0,0102 -0,00612 -0,00444 -0,00310 -0,00184 -0,00120 -4 ,42-10-4

-0,002 f 0,0717 0,0652 0,0580 0,0531 . 0,0483 0,0431 0,0395 0,0340

9o 36,8 34,3 30,9 28,5 26,9 25,2 24,0 22,5
-0,00568 -0,00375 -0,00214 -0.00141 -9 .20-10-4 -5 ,60-10-4 -3 ,41-10-4 -1 ,07-10-4

0 / 0,0787 0,0718 0,0634 0.0583 0,0536 0,0488 0,0452 0,0389

?0 34,4 31,7 28,5 26.2 23.9 21,5 19,6 16,8 !

tih 0 0 0 0 0 0 0 0 1

0,002 f 0,0815 0,0743 0,0657 0.0600 0,0560 0,0512 0,0474 0,0408 i1
fo 32,0 28,9 25,1 22,3 20,3 17,7 16,0 13,0 {

TTIq 0,00389 0,00256 0,00147 9.73-10-'* 5,9S-.10-^ 3,16-10-4 1,94-J0~4 6,02-10-5

0,005 f 0,0841 0,0767 0,0687 0,0634 0.0587 0,0536 0,0495 0,0427

9o 29,6 26,5 22,5 19,7 17,6 15,0 13,2 io,6
T U q 0,00882 0,00570 0,00316 0,00205 0,00129 6,87-10-4 4,30:10-4 1,32-10-4

I
0,010 f 0,0888 0,0815 0,0727 0,0667 0.0621 0,0565 0,0523 0,0451

9 o 28,1 23,7 19,3 . 16,5 14.6 12,2 10.8 8,3 1
T U q 0,0150 0,00972 0,00546 0,00352 0,00217 0,00115 7.28-10-4 2,24-10-4 1

0,020 f 0,0960 0,0878 0,0776 0,0711 0.0663 0,0605 0,0561 0.0483

?e 25,7 21,7 17,2 14,1 12,6 9,6 8,2 6,1
/Ио 0,0238 0,0156 0,00890 0,00582 0,00361 0,00191 0,00119 3.71-10-4

0,050 / 0,1115 0,1000 0,0892 0,0823 0,0757 0,0683 0,0629 0,0531 ;

22,2 18,2 13,8 11.2 9,3 7,0 5,6 3,9

m u 0,0378 0,0198 0,0142 0,00938 0,00598 0,00327 0,00209 6,92-10-4

0,010 / 0,1208 0,1081 0,0971 0.0893 0,0821 0,0723 0,0665 0.0557 .
9o 18,5 14,6 10.7 8,4 6,8 4,7 3,5 2,0

Ш о ,0,0594 0,0391 0,0224 0,0148 0,00950 0,00546 0,00357 0.00120
1

0,020 f 0,1368 0,1225 ' 0,1075 0,0971 0,0890 - ■: 0,0787 0,0715

fo 15,3 11,7 7,8 5,6 4,0 2,7 2.0
77I(j 0,0820 0s0568 0,0335 0,0228 0,0150 0,00Ш4 0,00570

!
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t  а б л и ц а 2

И Величина щ  в зависимости от параметра устойчивости й числа Россби Ro

Ro

w 5-10' W 5-108 10» 5-ю» 10>» 5-10>» 10"

0,0184
35,9

-0,001

0,0151
36,0

-3 ,63 -10 -4

0,0139
36,0

-2 ,35-10-4

0,0248
29,6

-2 ,7 5 -1 0 -‘1

0,0213
29,2

-1 ,10 -10-4

0,0200
29,0

-5 ,28-10-5

0,0174
29,2

-1 ,59-10-5

0,0164
29,2

-9 ,5 -1 0 -6

0,0145
29,2

-2 ,79-10-6

0,0137
29,2

-1 ,64-10-6

0,0318
22,0

-6 ,53-10-5

0,0269
21,4

-2 ,12-10-5

0,0252
21,1

-1 ,31-10-5

0,0224
20,7

-3 ,47-10-6

0,0212
20,5

-2 ,20-10-6

0,0190
20,2

-6 ,13-10-7

0,0181
20,0

-3 ,53-10-7

0,0164
19,9

-9 ,55-10-8

0,0157
19,8

-5 ,45-10-8

0,0365
15,8
0

0,0320
14,1
0

0,0304
13,3
0

0,0272
11,8
0

0,0260
11,2
0

0,02.%
10,2
0

0,0227
9,7
0

0,0207
9,0

0

0,0199
8,6
0

0,0387
П,9
3,61-10 5

0,0341
9,9
1,05-10-5

0,0323
9,1
6,18-10-6

0,0289 
. 7,3 

1,72-10-®

0,0275
6,5
1,00-10-6

0,0251
5,4
2,59-10-7

0,0243
4,8
1,46-10-7

0,0223
3,8
3,67-Ш-®

0,0216
3,3
2,05-10-8

0,0403
9,5
7,95-10-5

0,0358
7,7
2,29-10-5

0,0340
6,8
1,33-10-5

0,0305
5,3
3,67-10-6

0,0291
4,5
2,11-10-6

0,0264
3,5
5,68-10-7

0,0253
3,0
3,23-10-7

0,0234
2,5
8,32-10-®

0,0223
2,0
4,68-10-8

0,0423
7,3
1,38-10-4

0,0374
5,6
3,98-10-5

0,0354
4,8
2,35-10-5

0.0318
3,6
6,48-10-6

0,0303
3,0
3,74-10-6

0,0274
2,2
9,90-10 -'7

0,0262
1,9
5,81-10-7

0,0240
1,5
1,50-10-7

0,0231 . 

1,4
8,48-10-*

0,0453
5,2
2,25-10-‘*

0,0394
3,8
6,83-10-5

0,0371
3,3
4,10-10-5

. 0,0333 
3,3
1,12-10-5

0,0318
1,9
6,43-10-6

0,0287
1,4
1,74-10^6

0,0275

1,2
1,00-10-6

0,0495
3,2
^ з м о -" *

0,0433
2,2
1,26-10-4

0,0412

1,7
7,45-10-5

0,0518
1,7
7,50-10-4
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t. Применим tenepb получёвное решение (21), (2Й) для опредёЛё- 
ния характеристик турбулентного обмена.

Обозначим .
. f2 _  4,68рРо
■ " « - V  -  S . , c „ T V l ------ ‘ '

где

/  =  - ^  (43)

есть геострюфический коэффициент трения, ф — геострофическая широ
та места.

(В (42), в третьем варианте во, принято: 7 = 280°, Vg в м/сек., 
п  кал . '
Ро в См2-1>1ИН.

Тогда «а основе (7) и (18) формула (5) примет вид:

k{z) =  Y.V :^z ( l - \ -m o-^]\  - (44)
\

Т ^ .  • , (« )

шричем

есть число Россби.
Исходя далее из (4), (6), (13), (17), (21) и (43) можно примени

тельно к неустойчивым стратификациям (^о^О), получить соотно
шение

Рп ~ _______-______ ' • (4-7)
У(ЯеВУ + (1тВу ’

где Re и Im — (вещественная и мнимая части функции: 

В - Qv(-<]o) — А(%) ;

в инверсиях (г'о-^О) фуниция 'Лежандра Qv(ti), ка;к указывалось 
выше,/должна быть заменена функцией £v (л).

Опираясь на (19), (24) — (27), (36), (37), (40), (42) и (48), можно 
установить, что функция В зависит только от параметров /о и No. Сле
довательно, соотношение (47) позволяет вычислить число Россби R0
в зависимости от этих параметров, затем найти и eo=toP.

Таким образом, геострофический коэффициент трения f будет най
ден как функция числа Россби Ro и параметра устойчивости ^о.,(Ш ^ 
безразличной стратификации ео =  0 и / — функция одного парамет
ра Ro).

При заданном турбулентном потоке тепла Ро входные параметры 
бо и Ro зависят только от внешних параметров и констант. (сог, Vg, Zo, 
Г ,х и д р .).
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приземный угол трения фо йахадйТ'ся как функция fex же парамет
ров во и Ro в виде

.................dv....................................

< P o = = a r c t g -
dz
du
dz

0̂ , Im в (49)

В табл. 2 приведены величины f, фо и то в зависимости от ео и Ro. 
В ней заключены осйовиые численные результаты излагаемой здесь ра
боты. По поводу этих результатов заметим следующее. Выше указыва
лось, чтб различные способы замыкания системы и некоторые другие 
изменения ,в постаноЕке задачи в рамках дифференциальной схемы от
разятся на 1виде функции и, следовательно, па величине р в (5).
Поокольку последний является множителем во входной параметр устой
чивости во по (42), то численные результаты, представленные в табл. 2, 
будут обладать известной инвариантностью к указаиным изменениям. 
Разумеется, что эти изменения в. постановке задачи не должны заметно 
затрагивать основные предпосылки излагаемой работы, а именно: пред
ставление fe (г) моделью типа, (5) и описание поля скорости ветра урав
нением (1).

Что касается практического выбора параметра р, то при стратифи
кациях, не очень сильно отклоняющихся от нейтральной (|^о!<4—5), 
можно приближенно положить р =  рь взяв Pi из [1, 18, 19] (полагая, на
пример, р~0,6—.1). Более подробно определение параметра р будет 
рассмотрено в отдельной статье.

Т а б л и ц а  3
Геострофический коэффициент трения / ,  вычисленный по предлагаемой 

методике (верхняя строка) и полученный в [15] (нижняя строка)
Ro

н- 10‘ 10» 10» 10" 10» 10» lO'f 10“

-1 0 0 0,096 0,066 0,048 0,038 0,032 0,027 0,023
0,100 0,070 0,052 0,041 0,034 0,028 0,024

- 1 0 0,096 0,066 0,050 0,040 0,032 0,027 0,024 0,021
0,100 0.067 0,052 0,040 0,033 0,028 0,025 0,021

0 0,079 0,058 0,045 0,036 0,030 0,026 0,023 0,020
0,082 0,058 0,046 0,037 0,031 0,027 , 0,023 0,021

10 0,056 0,045 0,037 0,032 0,027 0,024 0,021 0,019
0,046 0,040 0,035 0,030 , , 0,026 0,023 0,021 0,019

100 0,022 0,020 0,019 0,018 0,016 0,015 ■ 0.014 0,013
0,018 0,017 0,016 0,016 0,016 0,015 0,015 0,014

В заключение в табл. 3 приведено сравнение величин f=  вы
численных при различных значениях параметра термической ^устой
чивости |л =  -^-р-^о по предлагаемой, методике ,и, полученных .в, работе;
И. М. Бобылевой, С. С. Зилитинкевича и Д. Л. Лайхтмана [15].

При расчетах f для было положено- р=0,8. Как видно, схо
димость велй41ин, рассчитанных по :гаредлагаемой-методике , и ,получей-: 
ных в [15], вполне удовлеттворительная. ; -
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ЁыводУ

При задании турбулентного потока тепла Ро, внешних параметров 
и констант {Vg, Zo, «z, к, Т, р) полученное решение позволяет сравни
тельно просто вычислить следующие характеристики пограничного слоя 
атмосферы (при состояниях устойчивости, не сильно отклоняющихся от 
равновесного):

а) вертикальный профиль коэффициента турбулентности в призем
ном слое толщиной h и выше его. Это может быть выполнено соответ
ственно по формулам (45) и (10) с помощью табл. 1 и 2. Сама высо
та h, как и масштаб приземного нодслоя L ,по Обухову — Монину, мо
гут быть ,вычислены по (35, (38) и (45) и данным табл. 2.

б) приземный угол трения (по табл. 2);
в) высоту пограничного слоя атмосферы Н  при различных термиче

ских и динамических факторах (по формулам (41), (42) и табл. 2);
г) вертикальные профили составляющих скорости ветра u{z) 

и o(z) (по формулам (21) и (22),-представляющих общее решение; бо
лее подробно расчет и{г) и u(z) в данной работе не рассматривается).
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: М М: САФРОНОВА

ГЕОСТРОФИЧЕСКИЙ КОЭФФИЦИЕНТ ТРЕНИЯ И УГОЛ 
ОТКЛОНЕНИЯ НАЗЕМНОГО ВЕТРА ОТ ГЕОСТРОФИЧЕСКОГО 

ПО ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫМ ДАННЫМ

Изучение характеристик турбулентного трения в пограничном слое 
атмосферы на основе экопериментальных данных дает представление
о фактическом распределения этих характеристик и тем самым пред
ставляет возможность проварки некоторых результатов, полученных при 
теоретическом изучении процессов в пограничном олое.

Данная работа посвящается изучению геострофического коэффи
циента трения и угла отклонения наземного ветра от геостр.офи-

Sческого (а) на основе анализа эмпирических данных. Следует отметить, 
что обобщение эмпирических материалов связано с большими трудно
стями из-за отсутствия надежных и точных данных.

При равновесной стратификации, как показайо в ряде работ [1—3],
и а определяются числом Россби Ro

'  S

R o - /2о ’

где Vg — геострофический ветер; I — параметр Кориолиса; zq — шерохо
ватость подстилающей поверхности.

Завиоимость приведенных характеристик от Ro можно отожде- 
ставлять с зависимостью от 2о, так как вариации zo в рассматриваемом 
материале на несколько порядков превышают вариации Vg. В страти-
фицированной атмосфере - у -  и а являются функцией двух пара
метров: '  -

у* =  A(R0, |л); (1)
 ̂g
a =  /3(Ro, (X), (2)

где — безразмерный параметр стратификации.
В качестве параметра [х нами использовался предложенный в [5] 

параметр

[х: Т IVg

где Я — высота пограничного слоя; ун  —  фактический градиент темпера
туры на 1выооте Я; Гг — температура воздуха на высоте 2 м.
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Здаисимость Ii а от Ro 'и ц. йзучйлась на основе экеперимей*
талъных данных, полученных на метеостанциях. Колтуши и Воейково за 
1961—̂ 1965 гг., кроме того для .исследования дополнительно при-

S
Блекались данные Махталинской, Днепропетровской, Цимлянской 
к- Пахта-Аральской экспедиций отдела физики попраничного слоя ГГО 
за .1953—1963 гг. [8, 9, 10]. Анализировались только безадвективные слу
чаи, т. е. -случаи, когда по да-нным радиозондироваиия в пограничном 
слое атмосферы наблюдался правый поворот ветра с высотой, а выше 
пограничного слоя на высоте 1—2 км скорость ветра -меняла-сь не-боль
ше чем на ±2  ,м/сек. и напра(Вление не больше чем на ±10°. Темпера
тура в пограничном слое принималась монотонно измеряюш;ейся но вы
соте. Для этих случаев геострофический ветер определял-ся тремя спо
собами: '

1) на основании фактического ветра по данным радиозондирова
ния — Vgi,

\ 2) по картам ATsso (с шагом 6 • 10̂  км) — Fgn 
. 3) по картам АТзм (с шагом 3 ■ 10̂  км — Vgui .

Сравнение этих данных привело к следующим со-отнощениям: ’
Vg-ii'jPI— =0,78 (по 63 случаям); 1 = 0 ,9  (по 25 случаям).

/ср  - , V /ср
Рисунок 1, где дана .связь между VgiH 1/g.n , дополнен также дан

ными А. П. Кухто {6] и да-нньш'и В. В. Симонова [7]. Анализ этих

Рис. 1. Связь между геострофическим ветром, измеренным радио
зондом (Vgi), и геострофическим ветром, рассчитанным по картам

ATsso
/ — данные А-. П. Кухто [6], 2 — данные В, В. С им онова'[7].
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Т а б л  и ца
Коэффициент шероховато

сти Zo на ст. Колтуши

дйнйыЗ( показывает, что фактическай скорость геострофического ветра на 
10—20% превышает скорость геострофического ветра, рассчитанного по 
картам ATsso- В дальнейшей работе в качестве Vg использовался толь
ко !ветер, полученный по данным радиозондиравания.

Величина шероховатости подстилаю- 
шей поверхности для каждого из рассмот
ренных случаев определялась по данным 
наблюдений за распределением скорости 
ветра в приземном слое. Результаты Zo, 
осредненные по числу случаев п за сезон 
на ст. Колтуши, приведены в табл. 1.

Приведенные, данные в среднем согла
суются с данными Т. А. Огневой [5].

Для определения угла а  в 1983— 
1965 гг. на ст. Колтуши были проведены 
детальные наблюдения за направлением 
ветра на высоте 10 м от поверхности земли 
по прибору М-63 (в течение часа произво
дилось 30 отсчетов по прибору. Точность 
определения направления ветра по этому 
прибору составляет ±5°. Угол а  определял

ся как разность направлений ветра на уровне 10 м и на высоте погра
ничного слоя. Завиоимость угла а  от Ro и от |д, приведена в табл. 2.

По данным таблицы были определены значения угла а для fx=—20 
и —150, которые приведены на рис. 2 вместе с данными об угле а из 
[1, 3]. К  сожалению, материалы наблюдений получены ё основном при

С е з о н г „ ’ с м п

Лето ..................... 2 , 0 47
Весна— осень(без 

с н е га )................ 1,0, 24
Зима (высота 

снежного покро
ва 5—7 см) . . 0,3 13

Зима (высота 
снежного покро
ва > 7  см) . . . 0,02 31

Ркс. 2. Зависимость угла а от числа Россби.
/ — {.1= —20, 2 — |л——150, 3 — данные Блэкодара 
[3] при равновесной стратификации, 4, 5 — дан
ные Т. А. Курпаковой и Л. Р. Орленко [1] при 

|х=6 и {.I =« —170 соответственно.

устойчивом состоянии атмосферы, но все же из анализа этих данных 
можно сказать, что увеличение устойчивости от jj, =  —20 до —150 при
водит к увеличению угла а  примерно на 5°, а увеличение числа Россби 
на два порядка (от 10’’ до 10®) дает уменьшение угла примерно на 8°. 
В табл. 3 приведена зависимость геострофического коэффициента тре
ния от числа Ro и от стратификации атмосферы. Динамическая 
скорость о* определялась по формуле

ди
дг (3)

так как по данным наблюдений за распределением скорости ветра 
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в приземном слое иа ст. Колтуши можно сказать, что'до высоты 2 м пре
обладает логарифмический профиль ветра.

На рис. 3 дана зависимость ■ от Ro при равновесной стратифи
кации, полученная по данным табл. 3. На этом, же графике для срав
нения приведены расчетная кривая, взятая из работы И. М. Бобылевой,

Рис. 3. Зависимость геострофического коэффи
циента „треиия ^  от числа Россби при рав-

новесной стратификации. .
/  — экспериментальные данные. 2 — эксперименталь
ные данные X. Леттау [2], 3 — данные расчета
И. М. Бобылевой, С. С, Зилитинкевнча, Д. Л. Лай.\т- 

мана [4]. ?

Рис. 4. Зависимость геострофического ко

эффициента т р е н и я о т  стратифика- 
5" .

ции при Ig Ro =  7.

С. С. Зилитинкевича, Д. Л. Лайхтмана [4], при |л =  0 и эксперименталь
ная кривая по данным Леттау [2]. Все трн кривые дают уменьшение

..............   ̂g
с увеличением Ro. Зависимость от параметра стратификации |л
при Ig Ro, равном 7, приводится на рис. 4.

Таким образом, анализ эмпирического материала подтверждает 
значительное уменьшение геострофического коэффициента трения и уве
личение угла а с ростом устойчивости атмосферы. При равновесной 
стратификации наблюдается уменьшение угла а и геострофического 
коэффициента трения с уменьшением шероховатости.
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Е. Д. НАДЕЖИНА

ОБ ИЗМЕНЕНИЯХ ХАРАКТЕРИСТИК ТУРБУЛЕНТНОГО 
ПОТОКА ПРИ ПЕРЕХОДЕ С ТВЕРДОЙ ПОВЕРХНОСТИ

НА ВОДНУЮ

Из обширной литературы, посвященной вопросам трансформации 
воздушных масс, лишь в немногих работах исследуется изменение сред
ней скорости потока и уровня турбулентности в нем, вызванное изме-. 
нением свойств подстилающей поверхности. Между тем эта задача? 
представляет не меньший прикладной и познавательный интерес, чем; 
изучение трансформации температуры и влажности в турбулентном’; 
истоке.

Этот интерес усиливается в связи с развивающимися исследова
ниями по (взаимодействию моря и атмосферы.! В прибрежной зоне строе
ние пограничного слоя над морем не может быть описано без учета 
горизонтальной неоднородности, в создании которой большую роль 
играет изменение шероховатости, так как при переходе с сущи на море 
шероховатость поверхности меняется на 2 порядка. Численные оценки 
показывают [7], что только изменение шероховатости может в некото
рых случаях изменить скорость потока на 50—60%.

Схема изучаемого явления такова. Существует стационарный, тем- 
пературно однородный турбулентный пограничный слой с логарифмиче
ским распределением окорости по высоте. Изменение шероховатости вы
зывает' образование внутреннего пограничного слоя толщиной б. Рас
пределение екорости « характеристик турбулентности в этом слое 
.ртличается от их распределения в набегающем потоке.

I Задача состоит в определении профилей горизонтальной и и вер-I тикальной W  составляющих скорости потока, коэффициента турбулент- 
) ного обмена k, скорости трения у* , толщины слоя б по заданным харак- - 

^  теристикам внешнего потока и заданному изменению шероховатости от; 
.1 2о1 к Zo2- -
^  Процесс описывается традиционной системой уравнений.

1. Уравнение движения (координатная ось х направлена вдоль по
тока, ось 2 — перпендикулярно потоку)

да , ди д . д и
+  (!)

2. Уравнение баланса энергии трубулентностй для условий ней
тральной стратификации

=  +  (2)и

где 6 — кинетическая энергия турбулентности; D s — диссипация энергии 
турбулентности в тепло; Z)/ — диффузия энергии турбулентности.

56



3. уравнение неразрывности
ди , dw
дх ' дг = 0. (3)

Обычно используются следующие граничные условия;
при 2 == 2о2 U=W=^Q-, I ...- (4)

при 2 - > 8  w - ^ 0 ;  и -^и ' (о ) ;  (5)
при X =  0; W =  0; и — u'(z). (6)

Через 2о2 и Zqi выражается шероховатость поверхности при х]>0 и х<0  
соответственно, u'{z) — средняя скорость набегающего потока.

Наличие горизонтальной неоднородности (члены м -^и
в уравнениях (Г) и (2) значительно усложняет задачу «ак с точки зре
ния математической (нелинейность уравнений), так и в смысле выбора 
физически оправдаиных зависимостей для Df, Ds и масштаба турбу- 

, -лентности I.
Одно из первых решений уравнений (1) и (3) при заданных про

филях k(z )  и значениях на поверхности получено Л. С. .Ганди
ным [1].

В последующих метеорологических работах по трансформации вет
ра ставилось целью уточнение задания коэффициента обмена в урав
нении (1) [2], уточнение граничных условий [3], учет влияния темпера- 

1 турнщ контрастов ;на поле ветр^|4]^ построение моделей, учитываю- 
; щих физическую взаимоовязанность процессов в пограничном слое 
/ [5, 6] (совместные задачи).
\/" ’ В последние годы (1964—1967) появилась целая серия работ, в к6-
; торых развивается направление, основоположником которого был Эл-
I лиотт [7—10]. Во всех этих работах принята одинаковая модель:

1) шероховатость поверхности меняется скачком;
; 2) во внутреврем пограничном слое задается форма профиля ско-

V рости, что исключает необходимость задания функции k(z );
■ 3) параметры заданного профиля и высота пограничного слоя

/ отыскиваются в процессе решения задачи.
i. Одно ш  полученных Таунсендом решений было использовано в не- 

'давно опубликованной работе [9] для сравяения лабораторного экспе
римента с теоретической моделью.

Эксперимент состоял в следующем. Турбулентный поток переме
щался с гладкой пластины на воду, налитую в лоток. Под влиянием 
движущегося воздуха на поверхности воды образовывались волны, вы
сота которых увеличивалась по мере увеличения разгона, до тех пор 
пока не создавался устаиовившийся режим. Измерялись профили ско
рости и высота волн на нескольких расстояниях от границы раздела 
поверхностей.

Авторы эксперимента [9] Добились удовлетворительного согласия 
результатов своих измерений с расчетной схемой Таунсенда после вве
дения в эту схему ряда уточнений.

Однако пр'И сравнении результатов эксперимента с теорией Таун
сенда для достижения, лучшего, согласования (помимо других уточне
ний) R расчет .была введена заданная зависимость Vi^(x). Это нарушило 
физическую общность иостановки задачи. Ниже будет показано, что 
использование схемы с заданным 2og==Qonst заметно искажает реаль
ный процесс.
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Представляет йнтерес сравнить результаты тщательного экспери
мента, изложенного в [9], с результатами модели, существенно отличаю
щейся от модели Таунсенда.

Будем считать, что после принятия колмогоровских соотношений
ck̂для Ь н Ds (Ь= ; Ds-^ —  ; с =  const) и подходящей , модели для

масштаба турбулентности I процесс полностью ошисывается уравне- 
|;Ниями (1) — (3).

Простейший вариант приближенного решения этих уравнений мо
жет быть получен,\„всли в уравнении баланса энергии турбулентности 

, пренебречь членами, описывающими адвекцию и диффузию, и положить 
/ = у 2;, где Y = const, и — постоянная Кармана.

При указанных допущениях уравнение (1), в которое подставлено 
да из (3), записанное IB безразмерных переменных, принимает вид

0̂ 2
д и
ду]

где

г!*— скорость трения в набегающем потоке. 
Уравнение (3) сводится к выражению

д г  /

1 д и  
~ (9т) •

Г ~ !
д и

д х

д и
d-q

0^

^  h  d - n  
д х

дЬ1
~ ~  (?Т)2 > (7) :

и
~ ~

г
_ X  
■“  Х и

к ,  ’
= 1 =  2:01;

j

= 1 п ~ ;2о2 , ■У::: =  - - г  ^' ! ------ Г i• : 1

(8)

Здесь k =

ковы:
■Храничдые услош ^  необходимые для, решения уравнения (7) та^

iV  (9)

S  =  1п-

2о2
2о1 201

?0 2

Последнее условие —̂ условие равенства потоков на границе z =  6 —
приводится к виду ......... . . "

..........  да (10)

V--' Условие (10) определяет высоту пограничного слоя б.. ; , .
I ' Решение уравнения (7) ■ находится иоследойателшыми приближен' 
 ̂ ниями [1, 5].

В дальнейшей работе будут использованы только безразмерные', ве
личины и значок ~  для простоты опущен,



Если считать, что необходимая точность достигается уже после на
хождения двух приближений, то решение имеет вид:

In
•».:S0 =

Z o i  Z o i
•+1

In

(11)

(12)
?02

2 0 3  d v ^ . o  

2 dxM,= d  —

V-M 0 dZn2
2 dx ^ i d z d4^ +  vl, Tj; (13)

<7»2 — '̂ *1 —
1

2 d x

a*n й?2о2

I

2 dx

OLO
dy]

d ‘i\. (14)

Толщина пограничного слоя б находится из уравнения (10), приве
денного к .виду:

йЪ

Р{Ъ).
202 Kl -  у -2/ , - л (1 —

21п
2о2

Здесь

== Tj2 е’’ -  2 7] +  2(е’' -  1) -  Д;
/2 =  т;е'̂  — 2(е’> — 1) +  7);

=  7)2̂ ’! - 4 vie’’ - f  6(е’’ -  1) -  2vj -  Га;

n  =  7ie’> - 3 ( e ^ - l )  +  2 v i - f ^ ;

®2 == 7) е'' — е’’ +  1.

(15)

П6)

(17)

(18)
(19)

(20)

(21)
(22)

Приведем экспериментальные (эксп.) и теоретические (теор.) зна
чения на уровне 2ог при .

го1 — 4 • 10“  ̂ см; v'* =  37 см/сек; =  0.61 • Ю-* 
х =  0,41; т =  с’'̂ ; с =  0,0463/4 

X см . . . . . . . ! . . . . . 1 6  47 109 169
■у* (эксп.) . . ......................... .... . . 1 , 4 9  1,65 1,63 1,87

(т е о р .) ............................. 1,80 1,77 1,72 1,67
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зывается, что при х ^ О  
и шероховатость при х>0, v

Из приведенных Данных видно, что расчет дает обратную зависи
мость о^_ртх',. Этот результат не является неожаданным. Он получается 
ка к'следствие (математической стилизации процесса, не учитывающей 
горизонтальную изменчивость шероховатости. Задание скачка шерохова- 
сти иа границе х = 0 искусственно преувеличивает роль горизонтальной 
диффузии. До.некоторой степени этот эффект может быть ослаблен уче
том вытеснения линий тока в турбулентном потоке. Но и при этом ока-

Здесь у*2 и го2 — скорость трения
и zoi — те же характеристики при хКО.

Таким образом, модель 
течения с постоянным скач-' 
ком шероховатости не отра
жает реального _ процесса. 
При использовании тех или 
иных схем, . по-видимому, 
следует принимать во вни
мание...существенное непо
стоянство функции Zo2 {x), 
ясно видное из рис. 1, пост
роенного по данным статьи
[9]:) ^

Эта экспериментальная 
зависимость была использо
вана для проведения даль-. 
нейших расчетов.

На рис. 2 показана 
теоретическая зависимость

2, полученная из решения (11) — (22) с учетом переменной шерохо
ватости, и экспериментальные значения и*. Очевидно, в этом случае дэ-

VinCMjce/f

Рис. 1. Изменение шероховатости водной' по
верхности в зависимости от расстояния до 

границы х = 0  (по данным; [IO])g

Рис. 2. Изменение скорости трения при удалении от границы х=0.  
1 — экспериментальные точки, 2 — значенияг^*, использованные в теоретических 

. . . .  рассчетах Р|)].

стигается удовлетворительное согласование расчета с экспериментом. 
Полученное решение, по-видимому, правильно отражает известную 
особенность водной поверхности, состоящую в увеличении шероховато^ 
сти с увеличением высоты ветровых волн.
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Как было сказано выше, п{5иЁёДенйое реШенйё получено без учета 
адвекции и диффузии энергии турбулентности.. Однако наличие или от
сутствие этого эффекта заметаю сказывается на высоте пограничного
слоя б. Так, учет члена ы уравнении (3) дает следующее значение
функции F{6) в уравнении (15), служащем для определения б: .

т
1

2(,1 - Р(8)/- .Я(В) Yi  +  Q(b) V, ■28Q(8)2

где

P(8) =  Q(S)
го 2  d x

Q(8): — +
dz,

/0 3  d x
'Oii V 
у Ь

=  8 s2 — о 8 e -j- 9 (8 — го г) — 4^0 2 e —

Fa =  s8 — (8 — ^0 2 );

/  =  8 $2 — 3 8 s +  4(3 — ^02) — 2:0 2 £.

e2

(23)

(24)

(25)

(26)

(27)
(28)

Расчет 6 no формулам , (15—23) дает результат, показанный на 
рис. 3. , ' ■ ' -

Рис. 3. Изме1̂ ние толщины погра
ничного слоя щл:) в зависимости от 
учета в решении адвективного и диф
фузионного членов уравнения (3).

1 — без учета адвекции и диффузии энер
гии турбулентности; 2 — с учетом адвек
ции, но без учета диффузии энергии тур
булентности; 3 — с учетом адвекции и 
диффузии . эк^ргии турбулентности; 4 — 
зависимость Щ(х), вычисленная по модели 
Таунсенда; 5 — экспериментальные точки.

-Из рисунка видно, что, не учитывая адвекцию и диффузию, мы силь
но завышаем высоту пограничного слоя (кривая /).

■ Расчеты, П р о в е д е н н ы е  с,учетом адвективного-члана в уравнении (2), 
дают заниженные значения б (кривая 2). '

Помимо адвекции существенно влияние диффузии энергии турбу
лентности. Для учета этого влияния мож.но использовать некоторые фи
зические соображения о соотношении порядков величин составляющих 
баланса энергии турбулентности и тем самым уточнить условия для 
определения б.

Известно, что приток энергии турбулентности от среднего движения 
и диссипация энергии в тепло максимальны вблизи поверхности и убы
вают с увеличением высоты г. Наоборот, адвекция и диффузия энергии
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Турбулентности :ма«еикалНнЫ «близи ^ранйдУ таутреинёго пограничного 
слоя. Следодатель'но, можно предположить, что использование прибли
женного соотношения

дх dz ^  dz z=i \ /

вместо равенства (10) дает возможность более точно описать изучаемый 
процесс.

Из соотношения (29) получаем функцию вида

2г»*о8р
едел̂

эксперимента и

(30)
dzai 

Ix

где Ф1 и Фг определяются равенствами (21) и (22), — задается 'ИЗ

1 — 1 / ^ 0  I г ^ * о  d Z o ^

Р — о 2о2 dx (31)

На рис. 3 показаны рассчитанные с использованием (30) значения 
величин 6 { х ) .  На этом же рисунке приведены экспериментально полу
ченные точки зависимости 6(л:). Значительно лучшее совпадение кри
вой 3 с Э'копериментальными данными свидетельствует о возможности 
использования условия (29), принятого для Определения б. Численные 
значения в зависимости от использования условий (29) или (1,0) ме
няются в пределах экспериментального разброса точек.

, Решение (11) — (14) с учетом равенства (29) вполне удовлетвори
тельно описывает строение турбулентного пограничного слоя при нали
чии горизонтальной неоднородности шероховатости.

Рассмотренная модель может быть применена к описанию процессов 
над водной поверхностью в случае учета реального изменения шерохова
тости этой поверхности.
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К ВО П РО СУ  о  РАСЧЕТЕ  Х А Р А К Т Е Р И С Т И К  Т У Р Б У Л Е Н Т Н О Г О  
О БМ Е Н А  В М Е Л К О М  В О Д О ЕМ Е

: . в. в. СИМОНОВ

Для решения целого ряда задач теоретического и прикладного 
характера требуется знание составляющих теплового баланса на по
верхности ограниченных водоемов, в том числе теплообмена в врде. Наи
более полное освещение этот вопрос получил в работах М. П. Тимофее
ва, Л. В. Неси.ной и др;, результаты которых обобщены в монографии 
[1]. В этих работах для pacneTaJnoTOKa тепла в воздух 'щкатрат тепла на 
испарение решалась задача о трансформации воздуш’ной массы при 
переходе ее с суши на водоем. Для определения потока тепла в воде 
использовалась связь между потоком тепла, изменением теплосодержа
ния и величиной поглощенной радиации в воде. При решении задачи 
вводился в рассмотрение эмпирический параметр ц,,-равный отношению 
средней по глубине темтературы к ее значению на поверхности водоема. 
Такой подход не требовал сведений о характеристиках турбулентности 
воды,' а сам «внутре1нний» параметр схемы [j, определялся не из реше
ния задачи, а считался заданным. Расчеты по этой схеме дают удовле
творительные результаты только для осредненных за длительный про
межуток времени величин. Для выявления особенностей теплообмена 
за более короткий промежуток времени, или расчета профиля темпера
туры, требуется решить уравнение теплапроводности для воды. При 
этом появляется необходимость в привлечении каких-либо гипотез о ха- 
/рактеристиках турбулентности.

Такая задача рассматривалась, например, в работе Н. С. Орлов
ского [2], в которой задавалось линейное изменение коэффициента Тур
булентности с глубиной. Полагая известным касательное напряжение 

воздухе, параметры этой зависимости определялись из условия склей
ки потоков количества движения на границе раздела вода — воздух. 
При этом удалось ответить на целый ряд интересных вопросов. Рас
считан, в частности, суточный ход теплообмена водной поверхности 
с нижележащ'им-и слоями. ТакОе детальное изучение теплообмена может 
оказаться необходимым при расчете метеорологических характеристик 
над водоемом в переходные сезоны, которые продолжаются относитель
но короткий промежуток времени и характеризуются весьма резким из- 
^иенением условий теплообмена в воде,

• В работе Н. С. Орловского, как и в работе Б. Г. Вагера, В. И. Во
робьева и Д. Л. Лайхтмана [3], коэффициент турбулентности непре
рывно растет от дна водоема к его поверхности. В то же время 
существует мнение [4—6], согласно, которому, по мере приближения 
к поверхности ■ раздела следует ожидать уменьшения интенсивности 
турбулентного перемешивания.
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f a K ,  например, иэке|)б»ные ё  ёеТ|зо6ых каналак профили средней 
скорости дрейфового течения [7] свидетельствуют о том, что максимум 
коэффициента обмена расположен где-то под поверхностью раз
дела.

На основании анализа -результатов измерения вертикального гра
диента температуры в очень тонком поверхностном слое воды и исполь
зования теплобалансовых соотношений было установлено, что коэффи
циент турбулентности непосредственно' у поверхности весьма - близок 
к молекулярному [8].

Опираясь на акспериментально полученные особенности термиче
ского режима пойверхностного слоя моря, Е. В. Борисов [6] считает, что 
уменьшение интенсивиости турбулентности у поверхности является не
обходимым условием удовлетворительного совпадения теории с опыт
ными данными. Уменьшение коэффициента турбулентности вблизи по
верхности он объясняет тем, что энергия турбулентных пульсаций на 
поверхности моря вдет в основном на генерацию волн в высокочастот
ной части спектра.

В. Г. Левич и С. А. Китайгородский [4, 5] связывают уменьшение 
коэффициента турбулентности со стабилизирующим действием свобод
ной поверхности, т. е. с силой поверхностного натяжения.

Можно предположить, что данный эффект обусловлен несколькими 
причинами. Например, для достигших поверхности вихрей, размеры ко- 
юрых Я значительно .меньше высоты волиы h, основное значение имеет 
сила поверхностного натяжения. Чтобы крупные турбулентные образо
вания (Я, > /г) могли изменить геометрию поверхности раздела, их 
энергосодержание должно быть соизмеримо с той работой, которую 
вихри должны совершить против «архимедовых» сил, пропорциональ
ных разности плотностей вода — воздух. Последнее обстоятельство при
водит к постепенному дроблению вихрей по мере их приближения к вод
ной поверхности. В этом случае сила поверхностного натяжения будет 
играть, видимо, второстепенную роль.

Учитывая вышесказанное, в данной работе принимается, что мас
штаб турбулентности I по мере приближения ко дну водоема и к физи
ческой'поверхности воды стремится к нулю, а при г = 0 и при наличии 
волнения имеет какое-то конечное значение /о. СЗсь 2 направлена вниз, 
а за начало отсчета принять уровень водоема при полном отсутствии, 
ветрового волнения. В этом случае в качестве одной из простейших 
гипотез об изменении I с глубиной можно принять следующую:

/ =  (/o +  ^-i2:)(l — (1)

Здесь /о — средний масштаб турбулентности при z  — 0 для данного 
типа волнения; б — глубина водоема; щ и р — безразмерные по
стоянные.

Примем, что /о пропорционально средней высоте волны
lo =  o.xh, (2)

где h — средняя высота волны; % — постоянная Кармана; а — положи
тельная величина, зависящая от типа волнения.

Так как данные о распределении характеристик турбулентности 
в ограниченных водоемах практически отсутствуют, в дальнейшем р при
нимается равным единице.

Рассмотрим однородный по горизонтали непроточный мелкий во
доем такой глубины б, что ветровое перемешивание, распространяется 
до дна, а влиянием силы Кориолиса на процессы в воде в первом при-
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ближбнии Можио пренебречь. Тогда в стационарном ^случае задача 
сводится к решению следующей системы уравнений:

0 - I - — (3)

где а — коэффициент турбулентного обмена для количества движения 
в воде; а,о — отношение коэффициентов турбулентности для плотности 
и количества движения; ы — скорость дрейфового течения; р — плот
ность воды; о * — дина!мическая скорость; F — поток плотности; s — 
скорость дисоипацин турбулентной энергии в тепло; D — диффузионный 
притек турбулентной энергии.

Для определения термических характеристик следует привлечь 
зависимость плотности от температуры, которая в общем случае явля
ется нелинейной. Но в первом приближении для отдельных интервалов 
изменения температуры эту зависимость для средних величин можно 
аппроксимировать линейной функцией вида

P =  A ' - A i 0 .  (5)

Воспользовавшись приведенной в [11] таблицей значений плотности 
воды в зависимости от ее температуры, например, для интервала изме
нения температуры от 8—10 до 22—24° приближенно можно принять

Л =  1,00134; ^ 1 = 1 , 5 4 - 1 0 - ^
где 0 в градусах Цельсия; р в г/см^.

Таким образом, в уравнении баланса турбулентной энергии член, 
учитывающий влияние сил плавучести па турбулентный обмен, с уче
том (5) можно записать в виде

р с

Здесь В  — поток тепла в воде, который выражается формулой

В = — а е а р с ~ ;  (6)

с — удельная теплоемкость воды.
Примем, что диффузия энергии турбулентности пропорциональна

потоку плотности,'т. е. D ^ A z - ^ F ,  где Лг — коэффициент пропорцио
нальности.

Используя гипотезу приближенного подобия А. Н. Колмогорова, 
,согласно которой

_3_

а ^ / У Ъ ;  s =  _

(с — универсальная постоянная), и обозначая

Р =  Л - ^ - ( 1 - Л а ) ,_ “0
уравнение баланса турбулентной энергии (4) запишем в виде

’ ’S-Sr +  P I - t F + ' ^ . - r - O .  (7)



I^acoMotpHM случай нейтральной стратификации, .Для которого 
уравнение (7) упростится следующим, образом: ■ ■

,  da
^*-37

Решая это уравнение совместно с (1)'и (3), получаем:

u{ z) .

ус,,
du

7v h

dz -/■fe; 
4 7-1

2 ’

■ In • z — b

, 4 7-1 В
7. fe

4 7-1 В

■ const. (8)

В случае отсутствия волнения (/г = 0) при z-^8  получим
4̂ —

du
dz z — 0 ■

Принимая, что вблизи стенки выполняется соотношение
du Vi,
dz x ( z  — l

имеем
Xi

- /■--

Рассмотрим стратифицированный по вертикали водоем. Наличие 
фиксированного масштаба длины делает малоэффективными методы, 
разработанные, например, для учета влияния стратификации на турбу
лентный обмен в приземном слое атмосферы и базирующиеся .на прин
ципах теории подобия. Поэтому воспользуем'ся методом, предлож.енным 
в работе Суинбенка [9]. Как показывает анализ эксоериментального 
материала, во всяком случае,, при . стратификации, не. очень сильно от
личающейся от безразличной, этот метод дает'веолне удовлетворитель
ные результаты [10]. «

Применительно к нашему случаю идея Суинбенка сводится к сле
дующему. Вводится новая переменная глубина л; такая, что при любых 
условиях стратификации выполняется зависимость

du
к,
7,1 + н

■ (9)

Так как в новых переменных соотношение между градиентом дрей
фового течения и глубиной сохраняется, предполагается, что суммар
ный приток турбулентной энергии за счет касательного напряжения 
и сил плавучести можно выразить одним членом — «псевдокасательным>:>

2 duнапряжением 0^ .-^ ,, т. е. ....... , - ■ .
da
dz

А __L
Р рс

da
~d^ (1 0 )
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Ё этом и заключается гипотеза, использованная СУинбенком при 
учете влияния стратификации на турбулентный обмен.

В формуле (9) Я — глубина водоема в новых переменных. Фор
мально вместо /о нужно было бы также писать некоторую новую длииу. 
Но так как в большинстве случаев эта )величина сама по себе мала и, 
как показывают расчеты, различие в высотах волн в новых и старых 
переменных невелико, принимается, что при любой стратификации 
оценку /о можно проводить по формуле (2).

Из уравнения (10) получаем
du du ,

где
dz dx %L

В

P p c

откуда
dx

“ЗГ
7 . Z ,

du
dx

(12)

Таким образом, €читая распределение-^ заданным по- формуле
(9), величины a{z),  0 (г) и u{z) можно вычислить соответственно по 
(3), (6) и (11).

Перейдем к безразмерным переменным по формулам: и = щщ x =XqX 
и т. д., введя следующие характерные масштабы:

Zo =  Xo =  В; ©о: В

н обозначения:

4 7.1 в

Тогда система уравнений в безразмерной форме после некоторых 
преобразований примет ВИД:

а-

dz

'dQ

dz

dz

du du
+  L,

dx

(13)

(14)

(15)

du

dx 1 — -
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/  -------- -

а X и z  связаны  соотнош ением

dx

£ - JC2 -  I I 1 —
(16)

\ — hL

Величину и связь Z с параметром L, характеризующим стратифика
цию, дает решение последнего уравнения при условии

г=1

Решение уравнения (16) зависит от вели-чины Д, знак которой обу
словливает вид зависимости л; от z,

41 Lh
. С

В случае устойчивого состояния водной массы (L<0 и А<0) реше
ние уравнения (16) при граничном условии 2|~=о= 0  имеет вид '

л = С(
у \̂  + П 1̂тЛГ1 

[X—-г
где

[Х=1 / - Д

Величина t, определяется из уравнения

у —  (}Х +  Я — 2)(}Л — я)
([Л — я  — 2) ( n - f  /г) ’

где п и Л являются функциями 
. Решая (15), получаем

“ W - -
М -In \ x y - r

2 —[Л + г(1 — fx)

Здесь

1 — еz V ^
М--

- f  const./

1 —

1 — xe 

r  : :.2 ix

;x2 —  n3 +  4(1 —  ix) ’ 

J i >• n
[ Х - 1 - Л  ’ |Л —n

(17)
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а ( у ) = -

И з (13) находим

— г у — а Л

где

а +  L  —  г у  —  а  (

" 4
С(.1 + И)3 •

При неустойчивом состоянии водной'массы L>0. При этом Д будет
4

положительным только при 0 < L <  . По характер зависимости
! ■ ■ h  V  
1+'-7■■ -С

U от L обеспечивает безграничный диапазон изменения L в области по
ложительных его значений. В этом случае

_ \

где
■ /Д - -...

«1 =  -'тг—; S == arc tg «1

Величина I определяется из уравнения
2щ—'arc tg—2-2 |а(2~(л)

Для скорости дрейфового течения и коэффициента турбулентности
получаем: 

(

,a(v) =  -

«1 ' 2 — |J.

, v2 — 2 V — /йА

m + i  — 2 V — mh^
где

 ̂=  1 + rii tg

N - fx2 +  „-4 -4(I-[x) m

Экспериментальные дайные, удовлетворяющие условиям поставлен
ной задачи, йрактически отсутствуют. Сравнение результатов расчета 
по полученным формулам проводилось с результатами расчетов,, по
лучающимися при" йЬпЬльзоМнии Линейной зависимости коэффициента 
¥урбулёнтн6сти в-воде от'глубины, что привело, к .необходимости принять 
/г =  0, t. е. рассматравался' случай полного .о’гсутствиЯ.. золйенйя.. Тогда 
фар.йул'ьг 4^)., ('17) и (18) упрощаются и принимают вид:- ../ ■

при .устойчивой, схратификации (L<0) 

: -1,- Л (# ' ......... .
«I ■ + — /-jy)
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« (y )  =  l n ^ l - - y ) - f c o n s t ;

«1 = L ( l ~ n ) 1 + n
1 + « ’ ^  “  1 + n

при нейтральной стратификации (L =  0; L =  oo)

a \ z

u { z  ,̂ = 1 п 1̂
1 Z

( i - Я ;

- f  const;

при неустойчивости стратификации (L>0)
2v —v2a(v) =

С•+ i(v2—2v) 

2M(v)=ln 1-------- f  const;\ /
\

(21)

(22)

(23)

(24)

(20)

v =  l - f  %tg
\

s =  arc tg «1
При линейном законе изменения коэффициента обмена с глубиной

a \ z (25)-
для вертикального распределения скорости получаем формулу

u [ z )  =  In (г  — 1 j-1-const.

.рис., 1. З.ависймЬсть... коэффициента 
турбулентности от глубины при раз

личных стратификациях.

(26)

По этим формулам, были 
■проведены некоторые расчеты. 
Постоянные интегрирования в 
уравнениях (20), (22), (24) и
(26) находились из условия ра
венства нулю средней скорости 
течения на уровне шероховатости 
дна. -

На рис. 1 в качестве иллюст-. 
рации приведены безразмерные 
профили коэффициента обмена, 
рассчитанные по формулам (19), 
(21), (23)i (25),для одних и тех 
же условий. Полученные зависи
мости удовлетворяют общеприня
тым физическим, представлениям 
« указывают на рост коэффици
ента, .обмена с увеличением .неус* 
тойчиврсти.

Изменение профилей дрей-I ) i=-6, 2) г-О, 3)i-6; 4) а-1-г:
фового течения при изменении стратификации в, водое1ме можно просле* 
диТь на рис. 2. Там же нанесен профиль, рассчитанный при использова
нии линейной зависимости коэффициента обмена от глубины. При рас
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четах величина безразмерной шероховатости дна ẑ : и поверхности воды 
Zo^ были, приняты одинаковыми и равными 0,001. Из графика (см. рис. 2) 
видно, что линейный и параболический законы изменения коэффициента 
рбм'ена с глубиной, (кривые 4 и 2) дают .в скорости заметные расхожде
ния,, увеличивающиеся с приближением к ’ 
поверхности. Аналогичный эффект будет 
наблюдаться и при решении уравнения теп
лопроводности (14), что в некоторых слу
чаях может привести к существенным от- ,̂2 
клонениям результатов расчета по схеме 
с линейным коэффициентом турбулентности 
от реальной картины теплового взаимо- ОЛ 
действия водоема с атмосферой. Сравнение 
кривых 1—3 на рис. 2 показывает, что 
с увеличением неустойчивости скорость на 
всех уровнях уменьшается.

Объяснить это можно следующим. Рост 0,6 
неустойчивости вызывает увеличение верти-. 
кального перемешивания, что при постоян- 
ном значении касательного напряжения уве- j  
личивает тормозящее влияние дна.

На рис. 3 приведены зависимости без
размерной окорости поверхностного течения

------г—т------
* X

/ V  /

\

Г Г

■ 7

Рис. 2. Зависимость скорости 
дрейфового течения от глуби
ны при различных стратифи

кациях.
Уел. обозначения см. рис. J.«п ОТ глубины водоема, рассчитанные при 

шероховатости дна и поверхности воды
0,01 м. Кривые 1—3 получены для различных условий стратификации 
при параболическом законе изменения коэффициента турбулентности 
с глубиной, кривая 4 — при линейном. Так как при малых глубинах 
водоема относительное влияние сил плавучести на интенсивность турбу
лентного перемешивания невелико, наблюдается увеличение различий
в значениях и-а с ростом б. Во всех 
рассмотренных случаях происходит 
монотонное увеличение скорости по- 
верхностного течения с ростом глуби
ны водоема. Наибольшие изменения 
в скорости поверхностного течения на- '6 
блюдаются при устойчивой стратифи
кации (кривая /) , что объясняется 
меньшими изменениями коэффициента 
обмена. Наиболее интенсивный рост 
коэффициента турбулентности с уве- в 
личением глубины происходит при ли
нейном ■законе его изменения, что 
и приводит к значительно меньшим из- 
менениям в поверхностной скорости 
(кривая 4).

Таким образом, результаты рас
четов показывают существенное влия
ние стратификации :и профиля коэффи- Рис. 3. Зависимость скорости повер.ч-
циента турбулентности на распределе- ностного течения от глубины водо-

“ д, ема при различных, стратификациях,ние скорости дрейфового течения  ̂ т
й температуры по глубине водоема. /) 4=-i,o, 2) i==o. з) i=i,o, я- i - l .
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Н. в. КУЧЕРОВ

О П Р Е Д Е Л Е Н И Е  ПОТОКОВ Т Е П Л А  И ПАРА 
ПО Г Р А Д И Е Н Т Н Ы М  И З М Е Р Е Н И Я М  С К О Р А Б Л Е Й

Известно, что определение потоков тепла и пара в приводном слое 
встречает большие трудности. Они обусловлены взволнованностью по
верхности моря, тепловым п аэродинамическим искажения-ми потоков 
корпусом судна й колебанием приборов, установленных иа суДне. '

Целью нашего исследования являлась разработка удобного 
и в достаточной мере точного способа расчета указанных потоков. В ра
нее выполненных работах [1, 2] были выбраны репрезентативные'точки 
расположения приборов. Дистанционные анемометры и психрометры 
устанавливались «а высотах 26, 15, 10, 7 м над поверхностью воды. Эпи
зодически добавлялись уровни 1, 3 и 5 м. Измерялась температура по
верхности воды. В этой работе использованы материалы наблюдений 
по температуре и влажности воздуха и скорости ветра на указанных 
уровнях. Потоки рассчитывались по методу, предложенному Тимофее
вым {3, 4], который на ооновании большого экспериментального матери
ала градиентных наблюдений над сушей и водоемами вывел следующие 
соотношения:

: 0,163^1 Д Го_2

Z,£' =  0,215^iAeo_2

см2-мин. ’

кал 
см2-мин.

где Р,ЬЕ,  k\, АТо- 2  и во- 2  — соответственно турбулентный поток тепла, 
затраты тепла на, испарение, коэффициент турбулентности на высоте
1 м в м^/сек., разность температур между поверхностью воды и воздуха 
на высоте 2 м в градусах и разность упругостей пара воды, выраженная 
в миллибарах, между теми же уровнями. Коэффициент турбулентности 
.1̂1 определяется по формуле

уЗ I I  I  Д Т п  9
 1+ 7 ,5 -— ^  . (1)

ln-£L V )

Применение этих расчетных формул Для условий суши и небольших 
водоемов не встречает особых затруднений, однако использование их для 
взволнованной поверхности моря затруднено вследствие того, что 
измерения на высотах 2—5 м в условиях моря часто бывают невозмож
ными.'. ■ '

;:На кораблях погоды производились надежные измерения, скорости 
-ветра,: температуры и влажности .воздуха на высоте 10 м,. поэтому при-
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менение вышеуказанных формул Тимофеева потребовало расчета их 
коэффициентов для данной высоты. С этой целью нами подбирались 
профили скорости ветра, температуры « влажности воздуха при иден
тичных условиях, по 5—20 случаев, которые затем осреднялись.

В результате обработки материалов были получены такие соотно
шения: \

ДЛ)-2 =  0,87Д7Ь-1о; :
Д во-2 0,87 Д бо_ 10. /

Соотношение UilUio оказалось зависящим от скорости ветра [/ю. 
Графическое изображение этой зависимости представлено на рис. 1. На 
ооновании вышеприведенных соотношений равенство (1) можно пере
писать в следующем виде:

aUio /ч 1 г_ Д̂ о-10

£ i
Uio

0.8

0.6

kx —
In ■го

1 + й
/

(2)

7,5-0,87
Ui V
t/io

и = 0,38 — постоянная Кармана.

Рис. 1. Зависимость
Ui

12 16 UioMlcen

от скорости ветра (Ую на1̂0
высоте 10 м.

Таким образом, по формуле (2), в которую подетавлены коэффи
циенты а и 6 и L̂ io вместо U\ я АТо-\о вместо АТо-г, можно вычислять 
коэффициент турбулентности на высоте 2i =  l -м.

Ниже показана зависимость коэффициентов а и 6 от скорости ветра 
на высоте 10 м (б^ю): . . . "

f/io м/сек........................... 2 4 .' -6̂ 8 1Q- ' 12. ■ 14 16 18 20

а .....................0,0160
■ . . . . 8,20 •

1,1090
8,35

0,1085 
, 8,50 ■

0,1082
8,60-

0,1070 
8,70. ■

0,1058
,а,80 ■

0,1045 
8,90 ■

0,1032
;.9Да.,.

0,1020
■,9,1:0-.;

0,1010
9,20

Теперь остается: найти способ оценки величины-параметра шерохо> 
ватости морской поверхности. Нередко для расчета ki над водной' по
верхностью принимается величина zo, близкая, с точки: зрения;авторов, 
к средней величине, но едва лц такой способ оценки величины гд;являет:-
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ся оправданным, так как величина шероховатости над поверхностью  
моря изменяется IB больших пределах. ' , ,

Д ля расчета параметра шероховатости нами использавалось выра
жение, в которое входит коэффициент сопротивления Сю,

Vc„
(3)

Это выражение получено пз закономерности логарифмического рас
пределения скоро/сти ветра.

Динамическая скорость определяется по известному соотношению

„  _  y.(Uz,~Uz,)

где Zi =  10 м.
После несложных преобразований формулы (3) получим

-(!п г, -  11 г.)-7>..■-Г,. ■

Следовательно, расчет параметра Zo сводится к нахождению вели

чины т. е. к нахождению отношения скорости ветра на высоте 10 м

к разности скоростей между высотами 26 и 10 м.
Н иж е приводятся значения параметра zo, рассчитанные в зависи

мости от величины отношения

Uiol^U. . 4 5 6 7 8 9 10 И 12 13 14 15

Zo CM . . 22 8,5 3,3 1,3 0,5 0,19 0,072 0,028 0,011 0,0043 0,016 1 0,0006

После подстановки значений а, Ь, и Zo в формулу (2) находится ве
личина k\. Тогда потоки тепла и пара вычисляются по формулам:

Я =  0,163 • 0,87^1 ДГо_ 10 = 0 , 1 4 5 - м Т ’о - 10 

EL =  0,315 • 0,87^1 А ео-1о= 0,274A:i А ео-ю

кал
садЗ-мин. ’

. .кал
СМ2-МИН. ■-

Э. К. Бютнер и Р. С. Бортков1ский [5] предложили расчетную фор
мулу для оценки величины турбулентного потока тепла над поверх
ностью моря

Р  =  2,23 ■ 103 6̂ 15 А.То-
кал

10 см2-мин. ’

где t/io — скорость ветра в м/сек,; ATo^io — разность температур воздуха 
на высоте 10 м «  поверхности воды. В соответствии с формулами Тимо
феева й Бютнер —  Бортковскбго [4] были вычислены величины турбу
лентного потока тепла для устойчивой, неустойчивой и близкой к равно
весной температурной стратификации приводноло слоя атмосферы, ко
торые приведены в т^бл. 1 и на рис. 2,
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Значения потоков тепла в кал/смз-мин., вычисленных по формулам 
Тимофеева (P.J.) и Бютнер—Бортковского (Pg)

. Т а б л и ц а  1

Инверсия

А г Рт
Нейтральная стратификация
А г РЪ

Неустойчивая стратификация

Д г

, - 0 ,7  
- 0 ,7  
—0,7 
—0,7 
- 0 ,8  
- 1 ,0  
—1,5 
-1 ,5  
- 1 ,5

-0 ,0 0 5
-0 ,0 0 7
-0 ,0 0 8
—0,012
—0,002
—0,021
-0 ,0 4 0
—0,051
—0,015

-0 ,007  
—0,008 
—0,010 
—0,012' 
—0,007  ̂
-0 ,019  
—0,030 
—0,030 
-0 ,025

-0 ,2
- 0 ,2

0,2
0,3
0,4
0,5
0,5
0,5
0,5
0,5

-0,0011
-0,0019

0,003
0,009
0,006
0,008
0,011
0,012
0,009
0,009

-0,0018
—0,0024

0,003
0,006
0,007
0,009
0,011
0,012
0,009
,0,009,

0,6 
0,7 
О.,8 

0,8 
0,8 
0,8 
0,9 
0,9 
!,0, 
1,0 
1,1 
1,2
1.3
1.3
1.3
1.5
1.6 
2,1
3.0
3.1

0,002 
0,015 
0,021 . 
0,007 
0,009 
0,020 
0,017 
0,019 ' 
0,009 
0,010 
0,015 
0,014 

' 0,521 
0̂,025 " 

0,016-:-- 
0,021- 
0,020 
0,022 

. 0,062 
0,066

0,004
0,017
0,018
0,009
0,011
0,018
0,017
0,018
0,015,
0,014
0,018
0,016
0,022

г^0,0043*

0,011 
0,015 
0,025 
0,054 

■ 0,050

Из табл. 1 и рис. 2 следует, что средняя величина отнош ения-р- близ

ка к единице, однако в некоторых случаях отклонения достигают боль
ших величин.

При инверсиях сред
нее отклонение равно  
28%, а максимальное 
65%,, при нейтральной 
стратификации соответ
ственно—  15 и 60% и 
при неустойчивой страти
ф икации—  24 и 100%.

В табл. 1 случаи, от
меченные звездочкой, ис
ключены из подсчета 
средних величин, так как 
они наблюдались при м а
лых скоростях ветра, что

- и . вызвало большую отно
сительную. ошибку. Такие 

.величины -отклонений.. ...ес
тественны,- так - как , коэф
фициент -фбр-м ул ы" ;' -Б'ют-
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мёр —  В ор тк овск ого вы веден Для нёкотороГо ср едн его  состояния приВоД- 
ного сл оя  атм осф еры , не учиты;Бающего вариаций п арам етр а ш ер о х о 
ватости.

Д ля кораблей, сперва находящихся а  дрейфе, а затем в движений, 
были рассчитаны величины турбулентных потоков. Оказалось, что при 
неизменной метеорологической ситуации существенной разницы в вели
чине потоков не наблюдалось. Это дает основание пользоваться изло
женной вы ш е методикой расчета потоков как для дрейфующих кораб
л е й ,  так и для движущихся.

Изменение коэффициента сопротивления сю со скоростью ветра

Коэффициент сопротивления Сю = вычисленный по судовым гра

диентным наблюдениям, 'имеет величины нескольк-о большие, чем при
веденные Диконом и Веббом [6]. С ростом скорости ветра коэффициент 
сопротивления увели
чивается сильнее и об
наруживается его за
висимость от темпера
турной стратификации.

В качестве при
мера на р'ИС. 3 показа
ны кривые изменения 
Сю в зависимости от 
и  10 для различных 
стратификаций.

П о материалам  
наблюдений с кораб
лей, при инверсиях ко
эффициент сопротив
ления всегда значительно больше, чем при сверхадиабатических гради
ентах и изотермии.

П ри инвераиях сю сначала убывает до скоростей ветра 5— 6 м/сек., 
а дальше с возрастанием скорости ветра либо остается постоянным, 
либо увеличивается.

Большие значения сю можно объяснить тем, что в инверсионных 
условиях верхний 26-метровый уровень, по-видимому, лежит несколько 
выше приземного слоя атмосферы, вследствие чего разности Uoq— О'ю 
имеют большие величины.

Рнс. 3. Зависимость коэффициента сопротивления Сю от 
скорости ветра на высоте 10 м.

/ — инверсия, 2 — изотермия, 3 — сверхадиабатические условия.

Выводы

1. Расчеты потоков тепла и водяного пара в судовых условиях воз
можны при- условии, если градиентные измерения ведутся доста
точно строго приборами, установленными в репрезентативных точках 
судна.

■ 2. Методы расчета потоков сведены к простым операциям, выпол
нимым любым сотрудником судовой метеорологической станции.
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Б. М. АНДРЕЕВ, Н. 3. АРИЕЛЬ, Л. Ю. ПРЕОБРАЖЕНСКИЙ, 
М. М. САФРОНОВА, С. И. КРЫЛОВ

К М ЕТ О Д И К Е  М О РСКИ Х  М Е Т Е О РО Л О ГИ Ч Е С К И Х  
Н А Б Л Ю Д Е Н И Й  В П РИ В О Д Н О М  СЛО Е АТМ О СФ ЕРЫ

■ Экспериментальное изучение приводного слоя атмосферы в значи
тельной степени осложняется трудностями, связанными с фиксацией 
ypO'BiHH наблюдений. Отсутствие е  морских условиях неподвижного осно
вания для установки приборов сделало необходимым использование сво
бодно плаваю щ их по паверхзности буев [1] или буев типа вехи Ф руда. 
В 'последние годы было экопериментально установлено, что в воздушном 
потоке вблизи водной поверхности существуют упорядоченные периоди
ческие колебания, вы званны е волновыми движениями [1—4]. О днако 
этот результат мож ет вы звать сомнение, ib с в я з и  с  тем что плавучая 
основа, несущ ая прибор, мож ет колебаться под воздействием волнения 
[5]. В этом случае малоинерционный датчик скорости регистрирует не 
только мгновенные значения измеряемой величины в некотором слое, 
равном по толщине средней амплитуде вертикальных перемещений при
бора, но и скорость перемещения самого прибора в этом слое, что вно
сит сущ ественную погрешность. У казанны е погрешности особенно ве
лики при установке приборо!в на свободно плаваю щ их буях. Ш ироко 
используемые ib настоящ ее время буи типа вехи Фруда, даю щ ие возм ож 
ность свести к минимуму вертикальные перемещения и качку прибора, 
представляю тся перспективными с методической точки зрения. О днако 
и в этом случае не удается полностью устранить погрешности измере
ний, связанны е с подвижностью основания, несущего приборы. Пример 
оценки колебаний буя такого типа и погрешностей, связанны х с  этими 
колебаниями, приведен в статье Н. 3 . Ариель и Р. С. Бортков- 
ского [6]. '

Ц елью  наших работ было исследование слоя воздуха, непосредст
венно прилегаю щ его к поверхности, и подповерхностного слоя воды, 
а такж е определение степени волнового влияния на воздушный поток. 
Учитывая .недостатки иопользавания плавучих устройств в качестве ос
новы для установки приборов, наблю дения проводились с̂ неподвижного 
основания, причем были приняты меры к устранению искаж аю щ его вли
яния самого основания.

Экспериментальные работы выполнялись в  августе и октябре 1967 г. 
в Одном из заливов Балтийского моря. Н аблю дения проводились 
в 3 0 0 'М от берега. Глубина'в  месте измерений была 6 м. Здесь прямо яа 
грунт устанавливалась; аж урная, металлическая конструкция высотой 
около 2,5 м,- Несущая мачту диаметром 5 см с кронштейнами длиной 1 м 
д ля  установки приборов.’ Регистрирую щ ая аппаратура разм ещ алась  иа 
нёбольшом катере, становивш емся на якорь в 30—40 м от мачты
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с, п риборам и ;С пОдве1йренной стороны . П ри такой постановке н аблю дений  
у д ает ся  полностью  исклю чить колебания .приборов, а т ак ж е воздей стви е  
конструкции, несущ ей м ачту, на п ол е волнения и ветра.

В программу наблюдений входили измерения средних профилей 
ветра, температуры и влажности воздуха, пульсационные измерения ско
рости ветра, волиавые измерения, а также измерения пульсаций ско
рости течения в поверхностном слое моря. Д ля измерения средних ско
ростей ветра использовались контактные анемометры, установленные 
на кронштейнах, ирикреплениых к мачте на четырех уровнях: 0,6; 2; 
4 и 5 м.

Температура и влажность воздуха измерялись на катере пси
хрометрами Ассмана, установленными на выстрелах в носовой части 
(высота от среднего уровня моря 2,1 м) и иа ходовой рубке (высота 
3,7 м ), на расстоянии около 2 м от борта катера.

Температура поверхности моря измерялась с помощью родникового 
термометра.

Д ля измерения пульсаций скорости ветра использовались термоане
мометры и специально оконструированные индукционные анемометры. 
Индукционные анемометры изготовлены на базе электромоторов Д И-6  
и И Д Р. Вращение легкой чашечной вертушки передается через редук
тор (для уменьшения инерции прибора) на ось электродвигателя, рабо
тающего в данном случае как генератор постоянного тока. В качестве 
регистраторов использованы одноточечные ЭП П -09. Приборы хорошо 
заре-камендовали себя в работе. Коэффициент инерции индукционных 
анемометров составляет 0,6 сек. Приборы устанавливались на мачте на 
уровнях 1 и 5 м.

Д ля измерения высокочастотных пульсаций скорости ветра и пуль
саций поверхностного течения использовались термоанемометры. В пер
вом случае датчиком служила платиновая нить диаметром 20 мк, во 
втором —  термистор МТ-54. Инерция приборов была соответственно 
около 0,01 сек. и 0,1 сек.

Регистрация показаний термоанемометров производилась синхрон
но шлейфовым осциллографом Н-700.

Волнение измерялось с помощью реостатного струнного волногрзфа, 
разработанного в Л О Г О И Н . Датчиком прибора служ ит проволока из 
сплава высокого сопротивления, регистрирующая изменение сопротив
ления части струны, выступающей над водой. Блок питания струны со
стоит из генератора —  автаколебательного мультивибратора с частотой 
следования импульсов 4 кгц и усилителя.. Измерительная схема состоит, 

_уИЗ усилителя и выпрямителя по мостовой схеме. В схеме применялись  
4 транзистора П-26А и 4 диода Д -2Е. Линейность масштаба записи до
стигается посредством изменения соцротивления в цепи базы и контро
лируется яепосредственнон тарировкой. Д ля изменения масштаба записи 
служит потенциометр на выходе выпрямителя. Контроль напряжения 
питания осуществляется подключением постоянного сопротивления вме-., 
с ю  струны. Д ля уменьшения высокочастотных наводок применялась 
двухпроводная струна, а для . уменьшения низкочастотных —  изме!ри- 
тельная схема подключалась через разделительные емкости. Чувстви
тельность прибора при записи щлейфовым , осциллографом составляла  
Q,04 см .шкалы иа 1 см смешения водной поверхности.

. ; Д дя устано^ термоанемометров (уровни. 2 и 0,5 м) и волногра.фа 
использовалась лепкая мачта длиной .3,5 .м,. крепившаяся на двух,крон
штейнах длиной 1,5 м к основной мачте. Такая установка позволяла раз
ворачивать приборы против ветра, избегать затенения датчиков другими



приборами и самой Мачтой; легко'снимать приборы в случае пойрежде^ 
ПИЙ и перемещать их по мере ■усиления или ослабления, чтобы как 
можно'блнже «подобраться:^, к вдлнов'ой поверхности.

■ "Работы проводились при скоростях ветра на • высоте 5 м от 1 Лп 
6 м/сек., температуре' воздуха 15— 17° и температуре воды 15,6-16,6'’.

В октябре в связи с наступлением осенних-штормов работа на рейлё 
была прекращена и место наблюдений перебазировано на пирс высотой 
около 2 м, вдающийся в залив на /расстояние около 50 м. С  торцевсй 
части пирса был вынесен выстрел дли
ной 5 м, 'на-конце которого подвеши
валась легкая трехметровая мачТа для 
установки волнографа, датчиков пуль
саций скорости ветра (уровни 2 и 
0,5 М) и пульсаций скорости поверх
ностного течения (глубина 0,5 м ). В ы 
соты установки приборов менялись 
В' зависимости от степени развития 
волнения. Анемометры и псих;ро'метры 

•устанавливались на мачте, стоявшей  
на пирсе и на выстрелах, укрепленных 
в торцевой части пирса. Средняя ско
рость ветра измерялась на уровнях 1,
2, 4 и 6 м, температура воздуха на 
уровнях 1 и 3 м.
' При постановке морских метеоро

логических измерений большое значе
ние имеет точность фиксации уровней 
измерений, та к как небольшая ошиб
ка в оценке среднего уровня может 
вызвать значительные ошибки в опре
делении параметра шероховатости.
Контроль за, колебаниями, уровня, до
стигавшими довольно больщих значе
ний (до 70 см) при сильных нагонных 
ветрах,, проводился с помощью сете
вого .мареографа, установленного на 
пирсе. При обработке наблюдений 
в высоты приборов вводилась соответ
ствую щ ая поправка на этот эффект.

' •̂ -Работы проводились , при скоро
стях ветра 5— 11 .м/сек., причем ско
рость ветра 5 м/сек. наблюдалась толь
ко в  двух случаях. Тем1пература'воздуха_, менял от 7 ДО. 11°, а темпе
ратура: воды от 9 до 9,5°. -

Всего за .период наблюдений проведено 43 получасовых и часовых 
серий измерений, из них 20 в августе и ЙЗ в октябре. Из анализа резуль- 
татоз измерений видно, что подавляющее, большинство (90% в августе) 
профилей .ветра- нодчиняётся.,'лог'ариф!.мич.еском,у закону. и...отклонений от 
логарифмик-и. даже в ниж них.частях'профиля не наблюдается. В неко- 

.-торых,случаях при;-слабом.'вблнении удалось .и зм д ать профили ветра 
:До .-высот '5— '25'-'см.;‘(рис. L)'., Эти данныё'. ^о'лучену .’ ,йЬ'Срёдством. .т'ерМ:!?’- 
а.немЬмётра,, .'установлённЬг.о,д1нёйосрадствейн6й.‘ёлй'зЬст'и.к..1'реб'ням 
Наблюдения проводились, как Нравило, при безразличной термической

стратификации. Аналог числа Ричардсона где -Д Т— раз-

0,06

0,01 в (jMjcsn.

Рис. 1. 'Примеры профилей сйоройти 
сетр.а при малых скор.остях.
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ность температуры воздуха на уровне 2  м и температуры поверхности 
моря; «2—  скорость 1ветра на уровне 2 м, менялся в диапазоне ±0,001.

Значения скорости трения вычисленные по данным августовских 
измерений, меняются от 0,08̂ — 0,09 м/сек. при скорости ветра 2 м/сек. 
до 0,12 м/сек. при скорости 4 м/сек. и до 0,15— 0,16 м/сек. лри скорости
5— 6 м/сек. Эти данные хорошо согласуются с данными/других авторов 
■ . . . /
[4, 7,8 ]. То же можно сказать н о коэффициенте сопротивления Cd= \ ^ J -  ,
где Uio— скорость ветра, экстраполированная на уровень 10 м по лога- 
рифмике. Со оказывается близким к 0,8 • 10~® при скорости ветра 4 м/сек. 
П ри уменьшении скорости до 2 м/сек. он увеличивается до 1,2 • 10“ .̂

Такое поведение коэффициента сопротивления говорит о том, что 
при малых скоростях ветра режим обтекания водной поверхности при
ближается к аэродинамически гладкому. Это подтверждается и ма
лостью средней взвешенной величины параметра шероховатости, кото
рая имеет значение 1 • 10“  ̂ см при скоростях ветра 2— 5 м/сек.

П о данным' августовских измерений сделана попытка оценить тур-' 
булентные потоки тепла и пара. Они оказались чрезвычайно малы. Так,

поток тепла, рассчитанный по
формуле

Р = ^ - р с „ дТ

(обозначения обычные), оказал
ся близким к 0,01 кал/см^-мин. 
и меньшим при скорости ветра 
4 м/сек., а испарение

Рис. 2. Типид.ныё нормированные корре
ляционные, функции ■ пульсаций , продоль-, 
ной составляющей скорости ветра на 
верхнем (/) и на нижнем (2) уровнях.
пульсации скорости поверхностного те- 

- чения (3), волнения (4). 
мерений полностью подтверждают результаты,- полученные в  условиях

составляет примерно 0,02—  
0,03 кал/см^'-мин. при тех же ус
ловиях. Коэффициент турбулент-- 
ности k определялся из логариф
мических профилей скорости вет
ра и составил в среднем 0,03 
0,04 м/сек.

Относительно результатов 
градиентных измерений, прово
дившихся в октябре, заметим, 
что V.J. получаю тся довольн о за 
вышенными (в 2— 3 раза) по 
сравнению с данными, известны
ми дл я  открытого моря. Это сле
дует объяснить прежде всего ис
кажающим влиянием пирса на 
воздушный поток и особенно на. 
поле волн, а также изменением

■ характера подстилающей поверх
ности.'в. при бренной зоне Бследст- 

„вие „заострения -и разрушения 
, волн, отражения их от 6ej)fev 

и т.- п. ' -
Результаты структурных из-
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Р и с . 3. Н о р м и р о в а н н ы е  с п е к т р ы  п у л ь с а ц и й ' п р о д о л ь н о й  с о 
с т а в л я ю щ е й  с к о р о с т и  в е т р а  на  у р о в н я х  2  м ( / )  и 0 ,5  м (2 ) ,  
п у л ь с а ц и й  п о в е р х н о с т н о го  т е ч е н и я  (5 ) ,  и з м е р е н н ы х  на  гл у б и н е

5 0  с м .

открытого моря [2, 3, 4]. Это видно из рис. 2, где представлены типичные 
корреляционные функции R{x)  продольной составляющей скорости вет
ра на двух уровнях, волнения и пульсаций поверхностного течения, за
писанных синхрш ио. В обоих случаях на ииж'цем уровне otчeтливo про
являются упорядоченные колебания скорости ветра, близкие по периоду 
к волновым. Рисунок 2 а соответствует случаю, когда пульсации ско
рости ветра измерялись иа уровнях 2 м ( / )  и 0,5 (2), а пульсации по
верхностного течения —  на глубине 40 см (5) при средней высоте волн 
0,5 м. Рисунок 2 б иллюстрирует случай, когда высота волн близка 
к 1 м, а нижний датчик располагается на уровне 86 см над средним 
уровнем моря. Вид корреляционных функций поверхностного течения 
говорит о связи пульсаций окорости в воде и волнения на поверхности. 
Такого же типа корреляционные функции пульсаций течения получены
Н. В. Контббойцевой [9].

• Из рис. 3, где-представлены спектры пульсаций скорости ветра 
Т1 течеция, видно, что относительный вклад колебаний, вызванных-вол- 
невиём,в воде больще, чем в воздухе, т. е. в’ерхний слой моря находится 
под больщим влиянием волнения, чем нижиие ^слои атмосферы.

Таким о б р а зо м , с о б еи х  сторон от границы  р а зд ел а  в о д а ;— в о зд у х  
сущест,&уют слои, где н абл ю даю тся  п ер иодические (орбитальны е) дви-

83



жения частиц жидкости, вызванные волновыми движениями на поверх
ности раздела. Естественно ожидать, что по мере удаления от поверх
ности эти возмущения будут затухать под действием сил. вязкости 
я выше или ниже некоторого уровня не будут оказывать влияния на 
структуру noTOjca. Глубина затухания периодических движений в воде, 
как известно [10], близка к глубине, равной длине волны на поверхности. 
Из рис. 2 видно, что периодические колебания в воздухе затухают зна
чительно быстрее. Действительно в большинстве случаев даже при вол
нении IB 1,5 м на уровне 2 м периодическая составляю щ ая не проявляет
ся. М ожно полагать, что высота затухания, отсчитываемая от среднего 
уровня, близка к 1 — 1,5 высоты волны.
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Н .  3 .  А Р И Е Л Ь .  Р .  С.  Б О Р Т К О В С К И Й

О П РИ М Е Н Е Н И И  ГРА Д И ЕН ТН О ГО  БУЯ 
П РИ  И С С Л ЕД О В А Н И Я Х  ТУ РБУ Л ЕН ТН О С ТИ  НАД М ОРЕМ

Измерения пульсаций скорости ветра над морем позволили обна
ружить некоторые особенности структуры турбулентности в приводном 
слое воздуха. Они проявляются в первую очередь в том, что в спектрах  
пульсации горизонтальной компоненты и'  и вертикальной w'  на частоте,

■ близкой к основной энергонесущей частоте морского волнения, наблю
дается более или менее отчетливо .выраженный максимум [1— 5]. И ска
жение обычного спектра, подчиняющегося закону — °/з, можно объяс
нить влиянием на структуру приводного слоя волновых движений, на
кладывающихся на чисто турбулентные пульсации. Можно, однако, 
предположить, что этот эффект связан исключительно с искажающим  
влиянием качки буя, несущего датчик {6], в частности, вертикальной 
качки. Во время 4-й Атлантической экспедиции Г У Г М С  1967 г. на ни/с 
ч'гОкеанограф» были проведены одновременные измерения элементов 
качки буя, пульсаций составляющих скорости ветра и'  и w'  и профиля 
средней скорости u{z).  Полученные данные позволяют оценить погреш
ности, вносимые вертикальной качкой в измерения спектральных харак
теристик турбулентности в приводном слое.-

Конструкция буя, описанная ранее [2], обеспечивала минимальность 
его вертикальной качки; углы наклона мачты, определенные по намере
ниям на фотографиях, также оказались малыми —  ойи не превышали 
4— 5°, при среднем размахе 1— 2°. Пульсации горизонтальной компонен
ты скорости ветра измерялись малоинерционным индукционным анемо
метром, установленным на высоте 2 =  6 м от средней ватерлинии -буя. 
Конструкция этого анемометра аналогична описанной в  [7]. Вертикаль
ные смещения буя ^{t) измерялись датчиком волнографа ГМ-16, под
вешенным к нему на тросе длиной около 40 м. Вдоль цилиндрического 
корпуса буя был вертикально натянут провод, датчик емкостного струн
ного волнографа, сконструированного и изготовленного сотрудниками 
Г М С  ни/с «Океанограф» А. В. Чирейкиным и Г. Г. Альтшуллером. Этот  
прибор, обладающий высокой чувствительностью и очень малой инер
цией, регистрировал ординаты волновой поверхности г/(/) относительно 
средней ватерлинии буя. Абсолютные ординаты волновой поверхности 
Ti(/) измерялись стандартным волнографом ГМ-16, поплавок которого 
находился в 50— 100 м от буя. Запись одновременно измерявшихся вели- 

'ч и н  u'(t ) ,  ^(^), y{t) ,  Ti(/) велась одноточечными электронными потен
циометрами ЭП П -09; продолжительность каждой записи около часа. 
Инерция Э П П -09  такова, что в записи отфильтровываются всё пуль
сации с  частотой,- превышающей примерно 1 сёк^'.
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Р и с . 1. С п е к т р  г о р и з о н т а л ь н о й  с о с т а в л я ю щ е й  с к о 
р о с т и  в е т р а  S u i ( / )  (а )  и  в е т р о в о го  в о л н е н и я  

(б)> п о  д а н н ы м  и з м е р е н и й  I 7 / V 1 I I  1967 г .

Для обработки выбиралось два участка часовой записи, «а кагкдом 
из которых определялось по 240 значений ординат. Интервал съемки из
менялся в различных случаях от 1 до 4 сек. Расчет дисперсий, струк
турных, корреляционных и спектральных функций для обоих участков 
проводился с помощью Э В Ц М  «Урал-4» по методике, изложенной в [8]. 
Для различных расчетов и оценок использовались спектральные плот
ности, полученные как среднее из двух вычисленных на Э В Ц М  значений.

Для спектров горизон-, 
тальной компоненты скоро
сти (рис. Г, кривая а)
характерны спад в области 
частот 0,01— 0,1 гц (период 
7 =  10-^ 100 се к .), приблизи
тельно соответствующий за
кону ” °/з, и появление двух 
максимумов на частотах 
около 0,1 гц ( Г = 1 0  сек.) и 
0,2 гц (Г  =  5 сек.) либо од
ного из них. В области бо
лее высоких частот снова 
прослеживается уменьшение 
S„ if) примерно по закону
— ̂ з; однако сравнительно 
большая инерционность дат
чика и регистратора не поз
воляют определить (/) 
для частот, ббльших 0,25 гц 
(Г  =  4 сек.). По-видимому,, 

один из максимумов (Г  =
=  10 сек.) связан с наличием 
зыби, второй (7' =  5 сек.) —  
ветровых волн.

На этом же графике 
(рис. 1, кривая б) приведен | 

спектр волнения 5;,i(f), рас- i 
считанный для того же ин
тервала времени (9 час. | 
15 мин. — 9 час. 41 мин. i 
17/V 1II 1967 г.). Здесь так-  ̂
же хорошо выделяется мак- : 

симум на частоте 0,1 гц (зыбь) и менее высокий подъем около частоты  
0,2 гц (ветровое волнение). Хотя спектр колебаний буя 5 с ( / )  для тогО' 
же интервала времени и имеет максимум в области частот, близких  ̂
к частоте зыби (0,09 гц, 7’ = 1 1 ,5  сек.), энергия здесь почти на 2 порядка ; 
меньше энергии волнения в максимуме; по мере увеличения частоты

■ спектральная энергия крайне быстро убывает и колебания буя с часто
той /, превышающей 0,12 гц (Г  =  8,5 сек.), практически отсутствуют.

Передаточная, функция P { f ) =  характеризующая реакцию буя, ,

на волнение различных частот, была получена по пяти спектрам волне
ния Sri if) 'И соответствующим им спектрам качки буя 5 c ( f ) .  Вид осред-' 
пенной функции (рис. 2) позволяет сделать вывод о почти полном от- - 
сутствии качки буя с периодом меньше 10 сек. и, следовательно, об 
отсутствии заметных искажений в соответствующих участках спектров 
турбулентных пульсаций. Если допустить, что вертикальная качка буя
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м о кет быть описана уравнением вынужденных колебаний ео случайной 
вынуждающей силой, то передаточная функция буя должна [9] опре"- 
деляться выражением

\2

у  4^2/3
(1)

где а  —  водонэмещающая сила, приходящаяся на единицу длины кор

пуса буя; _  сопротивление воды при единичной окорости - ^  =  1; 

'т —  эффективная масса буя.

т

Рис. 2. Передаточная функция буя.
• ПО экспериментальным точкам, б — по формуле (2).

Аппроксимация экспериментально найденной функции P(J)  выраже
нием вида (1) привадит к формуле

РИУ-
(0,168)2

(4 Л2 /2 — 0,168)2 0.312 • 4 7с2 /2 (2)

Резонансная частота /о, соответствующая (2), очень низка 
(0,017 сек.“ *): в области этой частоты спектральная энергия ветрового 
волнения, как правило, равна нулю.

Спектр колебаний буя можно, таким образом, более или менее 
точно определить либо по непосредственным измерениям ^(^), либо по 
спектру волнения 5 с  (f) = P ( / ) S , ,  (/) .  Последний в свою очередь можно 
найти по наблюдениям или по одной из эмпирических формул вида 
Si] =  5-,i (f, Uz). Зная спектр колебаний буя, можно оценить их вклад  
в спектр.измеренных пульсаций компонент скорости ветра. Полагая, что 
пульсации компонент не коррелированы с колебаниями буя (если эти 
процессы и коррелированы, то очень слабо), для спектра вертикальных 

,пульсаций находим

(3)

где — спектр измеренных с буя пульсаций w / ,  — неискаженный
истинный спектр w'; f  5с (/) = 5 rfC /^ (f)  —  спектр вертикальной ско
рости буя..
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Нри условии исключения из записи горизонталБной компонен?ы 
скорости всех пульсаций с частотой, большей чем

f l '
и (г)

У р
(4)

возможно [10] разложение функции u ( z ± ^ ,  t) в ряд по г. Пользуясь  
этим разложением и полагая, что корреляция между u'{t)  и l^{t) отсут
ствует, находим ^

d u
d z (5)

неискаженныйгде ( / ) — cneKTj) измеренных пульсаций м, ; S „(f) 

спектр 5 с (/) —  вклад вертикальных колебаний буя (погреш

ность) .
Вычисления, выполненные по данным , пульсационных и градиент

ных измерений скорости ветра в экспедиции 1967 г., показывают, что 
во всем диапазоне энергонесущих частот (0,05— 0,20 гц) погрешность

5i;, (/) на 2— 3 порядка меньше величины (/), т. е. пренебре

жимо мала. Результаты одного из расчетов приведены на рис. 3.

Рис. 3. Спектр горизонтальной составляющей 
скорости ветра 5 ,  {/)_ (а) и величина 

’ duV
S r  i f ) dz (б).
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? Интегрирование выражений (3) и (5) по частоте / приводит к соот
ношениям для дисперсий:

,2 —

2 2 , 2  
Ои, =  Оа +  Ос

С'

dz

Средние квадратичные отклонения

(6)

(7)

вычислены на основе передаточной функции (2) и эмпирической фор
мулы Пирсона •—  Московитца [11] для спектра волнения

5 , ( / )  =  8,1 • 10 -3
0)5 (8)

где сй =  2 я / —  круговая частота; g = 9,8 м/сек.^, Uig — средняя скорость 
-ветра на высоте 19 м «ад ВОДОЙ.

Численное интегрирование выполнялось'в пределах от / =  0,016 гц 
до,| =  0,207 гц; на более низких частотах равна нулю энергия волнения, 
на более высоких —  передаточная функция.

Результаты вычислений, для различных скоростей ветра приведены 
в т а б л ^ Ь  Средние квадратичные пульсации компонент скорости ст̂

=   ̂ качкой буя, отнесены к динамической ско

рости у*, вычисленной с использованием эмпирической зависимости [12]

[ _ ^ У = ( 0 , 7 0  +  0 ,1 2 мю).- 1 0 - ^
“ю

(9)

Т а б л и ц а  1

М о м/сек. . . . . . . . 10,0 12,5 !5,0
f.,. м/сек................................................. 0,30 0,44 0,59 0,75

■ ........................... ................... 0,10 0,18 0,29 0,36

du 0,12 0,30 0,55

и
Л -  - сек. 1 ............... 100 52 34

Известно, что в приземном слое при нейтральной стратификации  

отношения и не зависят от высоты и от скорости ветра и при-

мерно равны 2,3 и 0,8 соответственно [13]. Измерения, выполненные над 
морской поверхностью, при стратификаций, близкой к нейтральной,: 
подтверждают порядок величин, но дают несколько отличные значения. 
Со.гласно [2], Ои/и* меняется от 2,6 до 5,0, z . a j v  ,̂ — от 0,9 до 1,5 при 
росте скорости от 1,5 до 4— 5 м/сёк. и несколько убывают при 
дальнейшем увеличении скорости ветра. Сопоставление данных табл. ,1 
с этими значениями показывает, что величина e^,'law меняется прибли- 
зительнс^от 10 до 40% при росте скорости ветра от 7,5: до • 15 .м/сек.;'

а (Tj ( : ^ | / ( 7 «  —  от 1 до 10%. Эти величины характеризуют возмож

ности пульсационных’ измерений с  .использованием буя при различных 
практически встречающихся условиях,
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Вычисленные значения о: лозволяют определить по, формуле (4) 
минимальную подлежащую отфильтровыванию частоту , fi. Она оказы
вается заведомо больше энергонесущих частот спектра атмосферной 
турбулентности.

В табл. 2 приведены значения ст„ и определенные для неко
торых конкретных случаев измерений 1967 т.

Во
Т а б л и ц а  2

Мю м|сек. а. ^“м/сек. 
 ̂ dz

% м/сек.
а .Ё Ё
'^ 2  0/,

Ч

6,7 0,015 0,89 1,9
6.0 0,012 0,69 1.7
8,0 0,014 1,16 1.2
7,5 0,010 1.13 0,9

d u  I
всех случаях величина 

оказалась меньше 2%,-

что согласуется с оценками, при- 
ваденным'И в табл. 1 для ско
рости ветра 7,5 м/сек., близкой 
к действительно наблюдавшейся 
во время измерений 1967 г.

Таким образом, анализ дан
ных. о вертикальных колебаниях 
буя показывает, что эти колеба
ния «е могут внести существен
ных, искажений в спектры атмо
сферной турбулентности. Особен

ности вида спектров пульсаций скорости над взволнованной поверх
ностью моря вполне реальны, они отралсают характерные черты дина
мического взаимодействия океана и атмосферы.
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т. в. КИРИЛЛОВА, и. и. ИВАНОВА

О Ц ЕН К А  В О ЗМ О Ж Н Ы Х  И ЗМ Е Н Е Н И Й  И ЗЛ У Ч Е Н И Я  
АТМ О СФ ЕРЫ  НАД Н Е О Д Н О РО Д Н Ы М И  УЧАСТКАМИ 

П О Д С ТИ Л А Ю Щ ЕЙ  П ОВЕРХ НО СТИ

Радиационный баланс подстилающей поверхности, помимо астро
номических факторов, определяется свойствами подстилающей поверх- 
‘Ности и метеорологическими условиями в атмосфере. Альбедо поверх
ности и ее температура определяют в первую очередь поглощенную  
коротковолновую радиацию и эффективное излучение поверхности. 
Предполагается {1, 2], что для небольщих по размеру участков с отлич
ными от соседних значениями альбедо и температуры поверхности на
правленное к поверхности излучение атмосферы не будет заметным 
образом отличаться от излучения атмосферы прилегающих участков. 
Однако оценка этого эффекта до настоящего времени «е сделана, хотя 
и представляет определенный интерес. Естественно, что различия в из
лучении атмосферы будут тем больше, чем сильнее будет иарушен по
граничный слой вследствие неоднородности подстилающей, поверхности. 
Это в свою очередь зависит от размеров участков и от контрастов зна
чений метеорологических элементов над соседними участками.

Нами произведена указанная оценка применительно к ограничен
ным водоемам с линейными размерами порядка 10 км и глубинами до 
20 м. Наилучшим образом указанный вопрос может быть решен путем 
проведения специальных систематических измерений потоков длинно
волновой радиации над водоемами и над окружающей водоемы сушей. 
Однако подобных измерений очень мало и они используются нами 
лишь для сопоставления рассчитанных и измеренных значений в тех 
случаях, когда это возможно.

Для расчетов потоков длинноволновой радиации необходимо знать 
профили температуры и влажности в пограничном слое. Данные радио
зондирований для поставленной задачи использовать нельзя, посколь
ку влияние водоема иа характеристики пограничного слоя распростра
няется до высоты нескольких сот метров (3] и наибольший интерес 
представляет нижний 100-мет,ровый слой. Подробные профили темпе
ратуры и влажности в пограничном слое можно получить на основании , 
вертолетных или аэростатных зондирований. Однако еистематические 
аэростатные зондирования проводились лишь над сушей. На основании, 
этих данных с помощью теории трансформации можно рассчитать вер
тикальные профили температуры и влажности воздуха над водной по- 

, верхностью.
В ряде экспедиций ГГО  на водоемах проводились вертолетные зон

дирования. Данные этих зондирований явились основой для проверки 
расчетных схем трансформации воздушной массы при переходе с суши  
на водоем [4]. Наиболее важной характеристикой, определяющей

9}.



процессы в приводн-ом слое, является температура поверхности воды. 
Метод расчета температуры ловерхности воды разработан М. П. Тимо
феевым и Л. В. Несиной [4, 5] и использован нами в расчетах. Ими же 
разработана методика, поэволяющая по данным наблюдений на суше 
рассчитать температуру и влажность воздуха над водоемами заданных 
размеров и глубин. -

Имея данные ьертикальното распределения температуры и влаж 
ности воздуха на основании аэростатных зондирований, мы рассчитали 
метеорологические характеристики над водоемом, проектируемым
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В этом районе. Полученные вертикальные профили температуры и влаж 
ности-иад водоемом используются для расчетов потоков длинноволно
вой радиации. В качестве исходных материалов использовались дан
ные аэростатных подъемов в пос. Воейково. За период с мая по октябрь 
1957, 1958 гг. в каждом месяце выбирались одни сутки с устойчивой 
антициклонической погодой, в течение которых были обеспечены зонди
рования через каждые 2 часа. На рис. 1 приведены вертикальные про
фили температуры (в полулогарифмических координатах) над сушей 
и над двумя проектируемыми водоемами размером в 10 км и глубина
ми в 5 и 20 м.: К ак и следовало ожидать, наибольшие различия отме
чаются в самом нижнем слое. М аксимальные различия и притом раз
ного знака наблюдаются в мае и октябре. Обращает на себя внимание 
то, что глубина водоема существенно влияет как на температуру по
верхности, так и на распределение температуры и влажности по вы-, 

-сотам.
Излучение атмосферы f a  над сушей рассчитывалось по, данным  

аэростатных зондирований, над-водоем ом —  по рассчитанным.- профи
лям-температуры и влажности. Расчеты производились по радиацион- 
пой номограмме. Шехтер. При этом выше уровня 1000 м (верхнего уров
ня измерений) распределение температуры задавалось градиентом

92 . , '
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—т0,6°, а распределение влажности формулой q = qQe~ , где ‘qo —  
влажность у земли; р = 4 ,5 -1 0 “  ̂ м “ ‘ .

Поскольку основной целью расчетов является получение разности 
значений излучения атмосферы над сушей и водоемом, то возможйые 
отклонения действителиных 'профилей температуры^ и влажности от за
данных выше уровня ШОО м не скаж утся на величинах разностей А£а, 
так как высоты пограничного слоя над 'Водоемом меньше 1000 м. На  
рис. 2 представлены полученные разности АЕ^=Е1 — Е1,  где E l  — 
излучение атмосферы над су-

О М

0,03 -

0,02 -

0,01 -

■ Р и с . 2. С е з о н н ы й  х о д  А£а.
/,— cpeдî ee за сутки, 2—13 час., 3—1 час.

шей; Еа —  излучение атмосфе
ры -над водоемом глубиной 
20 м. Выбором для характе
ристики - каждого месяца од- 
'них суток, видимо, объясняет
ся неплавный , сезонный ход 
разл'ичий АЕа.

К ак следует из результа- 
тав расчета, различия в вели
чинах излучения атмосферы 
над сушей и водоемом глуби
ной 20 м достигают 'В мае. ^
0,04 кал/см^ • мки., что состав- 
ляет около 10% от величины 

. излучения атмосферы. Харак- - 0,01 
тер'ной для летних • месяцев 
можно считать величину
0,01 кал/см^-мин. и л и -2%. В ~0,02 
эффективном же излучении 
последняя величина разности 
в. 0,01 кал/см^-мин. дает от
носительную ошибку в 10%.
Для водоемов глубиной 5 м средние различия также имеют величину 
порядка 0,01 кал/см^ • мин., iB то время каж значения Е^ в мае и октябре 
меньше, чем для водоемов глубиной 20 м.'Полученные результаты го
ворят о том, что предположение о равенстве излучения атмосферы над 
водоемом и над сушей в большом числе случаев ие оправдывается, осо
бенно для глубоких водоемов.

На рис. 3 представлен суточный ход излучения атмосферы за 
, 18— 19/VI 1958 г. В дневные часы Еа над сушей всегда выше, чем над 
..водной поверхностью, независимо от глубины водоема. В остальные 

ч-асы суток £а над сушей выше, чем над водоемом глубиной 20 м, 
и ниже, чем над водоемом глубиной 5 м. Это обусловливается разли
чиями температур поверхности суши и водоемов различной глубины  
и* подтверждается суточным ходО'М температуры воздуха на различных 
высотах. Различия в излучении атмосферы в дневные часы больше, чем 
ночью. Это говорит о том, что эффект влияния большей температуры’ 
водяных паров на суше превышает эффект влийния большего содержа
ния водяного пара над водоемом. Данные расчетов разности. А£а за 
10— 11/Х 1957 т. показывают, что. излучение атмосферы п'ад сушей в те
чение суток меньше, чем над водоемом. В это время года раз-личия со
храняются почти неизменными в течение всех суток.

Сопоставление величия излучения атмосферы над водой и над су
шей производилось такж е по данным специальных измерений в районе 
Цимлянского водохранилища с помощью радиометра-с германиевым 
фильтром [6]. Весной (май, 1963 г.) излучение атмосферы над сушей
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оказалось выше, чем над водохранилищем. В ясные дни в дневйые часы  
различия соста1Вляют 0,03— 0,04 кал/см^ • мин., что согласуется с резуль
татами вышеприведенных расчетов.

Различия в излучении атмосферы, обычно не принимаемые во вни
мание при расчетах

Еакал1ск^-мии радиационного балан-
Qf; са, могут оказывать

' существенное влия-ние
на величины последне
го. В табл. 1 приводят
ся относительные ошиб
ки в величинах радиа
ционного баланса, воз-

0,4]- никающие, если ука
занные различия »е 
учитываются. Весной и 
осенью эти ошибки до
стигают 5— 10%. Что 
касается отдельных 
сроков наблюдений (1

0,3 — i— -b-ri ' Л 13 час.), ТО ОШибки
в ЭТИХ случаях значи
тельно возрастают . и 
могут превышать 100% .

Т а б л и ц а  1
Относительные ошибки в величинах радиационного баланса за счет различий 

в излучении атмосферы (средние за сутки и в отдельные дни)

в 8 10 12 -1U 16 13 20 2 2  24- 2  4' й  часы

Р и с . 3 . С у т о ч н ы й  х о д  5 а .
/„ с у ш а , 2 —-Н —Ъ м, 5 “ Я=20 м.

Месяц

Радиационный баланс при Н:
в

=5 м „ р и  я =20 м
В

среднее 
за сутки

13
час. 1 час среднее 

за сутки
13

.час. 1 час. среднее 
за сутки

13
час. 1 час

V 0,26 0,72 —0,03 8 4 77 11 5 > 100
VI 0.27 0,78 —0,08 0 1. 12 3 2: ■ 4
VII 0,16 0,58 -0,06 0 2 12 3 3 2
v m 0,08 0,37 —0,10 1 1 16 9 1 14
IX 0,06 0,20 -0,03 5 0 3 3 1 3
X 0,02 0,09 0,00 5 > 1 0 0 — 1 20 —
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Р А С П Р Е Д Е Л Е Н И Е  Т Е П Л О Ф И ЗИ Ч Е С К И Х  Х А РА К ТЕРИ С ТИ К  
ПОЧВ ПО Е В РО П Е Й С К О Й  Т Е Р Р И Т О Р И И  СССР

Н. в.  СЕРОВА

В овязи с развитием работ по изучению макропрО'цессов,,в атмо
сфере возникают, в частности, задачи по определению теплообмена 
в почве для больших территорий.

Совместное изучение процессов теплообмена в почве и атмосфере 
приводит к необходимости использовать уравнение теплопроводности 
в почве

д т . д ^ - т  
kdt  c)z2 ’ ■

где Т —  температура, t —  время, 2 —  вертикальная координата, k —  тем
пературопроводность почвы.

Написанное соотношение является уравнением 2-го порядка. Для  
решения его на границе раздела атмосфера —  почва задается условие 
отсутствия скачка температур и выполнения уравнения теплового ба
ланса.. Входящий в число компонент этого баланса поток тепла в почву 
выражается в виде

дТ5 =  - X дг
гце В  —  поток тепла в почву, X —  коэффициент теплопроводности.

Тепловые свойства почвы в рамках упомянутой выше задачи х а р а к -' 
терйзуются значениями двух параметров: % vl k .  Эти величины не яв
ляются независимыми, а связаны соотношением ,

- X =  cpft,

где ср — объемная теплоемкость почвы.
Таким образом, для того чтобы знать все три характеристики, до- 

, статочно иметь данные только по двум из них.
Д ля изучения процессов планетарного масштаба необходимо знать 

распределение теплофизических характеристик почвы по большим тер
риториям масштаба материков. Построение карт различных физических 
параметров, необходимых для численного моделирования, общей- цир
куляции, находит все более широкое использование в современной ме
теорологии. В качестве примера можно привести карты альбедо для 
обоих полушарий, построенные А. И. Федосеевой [1]. Пространственная  
изменчивость, пятнистость альбедо не меньше изменчивости тёплофизи-'. 
ческих характеристик почвы, поэтому возможность построения таких 
карт представляется вполне естественной.

/   ̂ Теплофизические характеристики почвы зависят от нескольких фак-
/ торов: химико-минералогической природы почвы, структур'ы почвы, ее

- : " .  9!з-



I м еханического состава, влаж н ости , объ ем н ого , s e c a  (или так назы вае- 
: мой плотности скелбта почвы) и тем пературы . В лияние этих ф акторов  
; на величины теплоф изических характеристик  почвы «еод и н а к о в о . Так,
■ влияние тем пер атур ы  на характеристики  н езам ер зш ей  почвы в есте- 
: ственны х условиях значительно меньш е, чем « ек о т о р ы х . др уги х  ф ак то

ров. П о эт о м у  в дальнейш их р асч етах им м ож н о пренебречь. Д л я  выяс- 
; нения роли остальны х ф акторов н еобходи м о  рассм отреть  некоторы е фи- 
'^ зи ч еск и е свойства почвы.

К ак п ок азал и  и сследован и я  [2— 6 и др.], все хим ические, ф и зи к о-хи 
м ические, ф изические и ф и зи ко-м еханические свойства м еханических  
эл ем ентов  почв зак он ом ер н о  изм еняю тся  в соответствии с их р азм ер ом .

. Так, по м ер е ум еньш ения ди ам етр а  частиц увеличивается ги гр оск оп и ч -. 
ность, влагоем кость и капиллярность почвы (хотя  бы строта дви ж ен и я  
воды  по капиллярам  за м ед л я ет ся  в десятки и сотни р а з ) .  О бщ ая  пороз- 
ность почвы (отнош ение су м м ар н ого  объ ем а  пор в почве к о бъ ем у  поч
вы) склады вается  из пор различны х р азм ер ов  и ф орм , а от этого  за в и 
сят водны е, тепловы е и др уги е свойства почвы.

В л и тер атур е -имеется понятие об  активны х и неактивных п орах  
в почве. Т акое дел ен и е построено на р азличны х категориях почвенной: 
влаги: 1) св ободн ая  в ода , п ер едви гаю щ аяся  под влиянием , силы.-: тя 
ж ести; .2) капиллярная в о д а , п ер едви гаю щ аяся  под влиянием  в основ-, 
иом м енисковы х сил  и 3) вода , адсор би р ов ан н ая  почвой под действием  
поверхностной энергии (эта  вода удер ж и в ает ся  почвой давл ен и ем  до  
сотен и тысяч атм осф ер  и ие восприним ается р а ст ен и я м и ). П о  отнош е
нию  к росту  растений в л ага  р асп р едел я ется  п а  дв е  основны е группы: 
1) непр одук ти вн ую  влагу и 2) продуктивную , ниж ним  п редел ом  к ото
рой сл уж и т влаж ность  зав я дан и я  (вл аж н ость , при которой растения  
обн ар уж и в аю т  ,признаки увядания от недостатка в л а г и ).

I-----  П о  м ехан и ческ ом у со с т а в у  почвы р аздел я ю тся  на глинисты е, с у 
глинисты е, супесчаны е и песчаны е в п ор ядк е в озр астан и я  р азм ер а  твер 
ды х частичек почвы и возр астан и я  процентного сод ер ж ан и я  в ней более  
крупных ф ракций (при ситовом  а н а л и зе ). , .

П есчан ая  почва, состоящ ая из относительно крупны х частиц, а по 
м инералогическом у составу  из кварца, полевого ш пата и др ., очень  
сл а б о  уд ер ж и в а ет  воду. П о м ере ум еньш ения ди ам етр а  частиц, сокра- 
пхения в почве кварца я  увеличения кислых п ор од  адсор бц и он н ы е св ой 
ства почвы в озр аст аю т. \

В озв р ащ ая сь  к вопросу  о влиянии на теплоф и зи ческ и е хар ак т ер и 
стики почвы указанны х в начале статьи ф акторов, м ож н о отметить, что 
хим ико-м инералогический состав  тесн о связан  с м еханическим  составом  
почвы, а так ж е косвенным о б р а зо м  влияет на ее  вл аж н ость . С труктуру  
почвы м огут прим ерно хар актер и зовать  ее м еханический состав и п л от 
ность.

Таким об р а зо м , п р и ' определ ении  теплоф изических характеристик  
почвы мы сочли в озм ож н ы м  ограничиться зависим остью  их от трех  
ф акторов: 1) м еханического состава, 2 ) влаж н ости  и 3) объ ем н ого  веса  
сухой  почвы (плотности  ее ск ел ет а ).

Н а и б о л ее  простая  зави сим ость  от указанны х вы ш е ф акторов суще-; 
ствует дл я  одн ой  из трех  теплоф изических хар актер и сти к  — дл я  объел;!-, 
ной теплоем кости  ср. О бъ ем н ую  теплоем-кость почвы м ож н о  п р ед ст а 
вить как сум м у теплоем костей , со д ер ж а щ и х ся  в еди н и ц е объем а, данной, 
почвы тверды х частиц и воды  (теплоем кость в о зд у х а  ввиду ее м алости  
м ож н о н е учиты вать). Таким о б р а зо м , ■ - .

ср =  С„Рп-1-СвРв
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гДё dn —  удель'най Теплоем
кость твердых частиц почвы; 
рп —  объемный вес сухой поч
вы; Св —  теплоемкость воды 
(принимаем равной единице); 
рв — вес воды, содержащейся 
■в единице объема почвы. Ве
личину рв можно выразить 
через влажность почвы (W)  и 
рп следующим образом:

W — - ^  или Рв =  ’1^Рп- 
рп

Тогда
Cp =  Pn{Cn +  W ) ,

где W'— -влажность почвы в 
долях единицы.

Удельная теплоемкость Сп 
почв разного механического 
состава измерялась рядом ис
следователей [4, 8— 10]. По  
этим данным можно принять: 
для, песка Сп =  0,18 кал/г «град,, 
для глины Сп =  0,21кал/г • град. 
Удельная теплоемкость проме
жуточных почв— супеси ,и с у 
глинка равна соответственно
0,19 и 0,20 кал/г • град.

ХгЬ^кал !см-сек.-граЗ

Рис. 2. Зависимость теплопроводности 
. супесчаной, почвы от влажности и объ

емного веса. •

Р и с . 1. З а в и с и м о с т ь  т е п л о п р о в о д н о с т и  
п е с ч а н о й  п о ч в ы  о т  в л а ж н о с т и  и о б ъ е м 

н о го  веса .

Следовательно, зная меха
нический состав почвы, а так- 
л<е ее объемный вес и влаж 
ность, можно легко рассчитать  
и ее объемную теплое?лкость,

Получить таким же про
стым расчетом другие тепло
физические характеристики —  
теплопроводность или темпе
ратуропроводность —  не пред
ставляется возможным. Их за
висимости от механического 
состава, влажности и объем
ного веса гораздо более 
сложные.

Наиболее простым спосо- 
соб получения этих величин 
является нахождение их по 
эмпиричеоким графикам, по
строенным по данным непо
средственных измерений теп- 
лапрово,Д1нОсти или температу
ропроводности почвы.

В литературе имеется боль
щое количество данны'х непо
средственных измерений теп- 
лоф'изических характеристик
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почвы. О днако да л ек о  не в се  приведенны е величины  м огут  быть ис- | 
пользованы  дл я  построения подо'бных прафиков. В р я д е  случаев тещ- 
л оф изические характеристики почвы изм ерялись  дл я  каких-либо узких

. специальны х задач . П ри этом  и е  опре1дел ял и сь  л и бо  м еханический со- : 
став почвы, ли бо  ее  плотность, л и бо  влаж н ость , а иногда, и ни одн а из 
этих ф изических хар актеристик . П о тем данны м , которы е со д ер ж а т  
полны е сведения об и ссл едуем ой  почве [3, И — 23 и др.], были построе- ; 
ны сем ей ств а  кривых, представленны е н а  рис. I, 2 — 4. Эти графики  
были построены  дл я  величины теплопр оводности , так  как  дл я  этой  
характеристики им елось бол ьш е исходны х данны х. ' ]

X-IÔ KCLnlcK-ceft.-tpad.'- . '

Р и с . 3. З а в и с и м о с т ь  т е п л о п р о в о д н о с т и  с у 
гл и н и с т о й  п о ч в ы  о т  в л а ж н о с т и  и  о б ъ 

е м н о го  веса .

Р и с . 4. З а в и с и м о с т ь  т е п л о п р о в о д н о с т и  г л и 
н и с т о й  п о ч в ы  о т  в л а ж н о с т и  и о б ъ е м н о го  

веса.

Условия получения теплофизических характеристик 
почв для территории Советского Союза

Д л я  н ахож ден и я  значений теплоф изических хар актер истик  почв 
необходи м о, как у ж е  ук азы валось, знать три ф актора: м еханический  
состав, плотность (объем ны й вес) сухой  почвы и ее  влаж н ость . С веде-; 
ния о  почвах им ею тся в агроклим атических справочниках, и здаваем ы х  
ги дром етеорологической  сл уж бой  различны х обл астей  и сою зны х и авто
номны х р еспубл ик . В н и х ук азы вается  м еханический состав и объемны й  
пес почвы по к аж дой  агром етстанцйи. В л аж н ость  почвы м ож н о р а с 
считать п о  приводимы м , в них .'запасам  продуктивной влаги  и к оэф ф и 
циенту увядан и я (вл аж я ости  зав я дан и я ) по эм пирической ф ор м ул е [24]

V;j- ( ,̂lq р .h
W--

0 ,1  р А %,

гд е  V —  зап асы , продуктивной влаги в почве в м иллим етрах; ^ —  к оэф 
ф ициент увядан и я  (вл аж н ость  за в я дан и я ) дл я  дан н ого  сл оя  почвы
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в процентах; р —  объемный-вес сухой почвы, г/см®; h —  толщина слоя 
почвы в ■сантиметрах. ' .

Запасы продуктивной влаги даются, как правило, средние за ряд 
лет для каждой декады теплото периода года.

В большинстве справочников имеется тажже почвенная карта дан
ной области, на которой нанесены районы с почвами определенного ме
ханического состава.

К ак уже отмечалось выше, почвы больших территорий представ
ляют собой чрезвычайно пеструю картину как в отношении их механи
ческого состава, так и ib отношении объемного веса и влажности. 
При этом, если механический состав почвы можно считать постоян
ным по времени для данной местности, то объемный вес верхнего слоя 
почвы может изменяться под влиянием обработки, а влажность мо
жет сильно варьировать от года к году и в зависимости от погодных 
условий. '

Следует также отметить, что данные, приводимые в агроклиматиче
ских справочниках, относятся к почвам сельскохозяйственных полей. 
Д ля почв, не подвергающихся сельскохозяйственной обработке, „т. е. 
для естественных почв, таких данных нет. Обычно обработке подвер
гается верхний слой почвы толщиной 20— 30 см. Если мы хотим полу
чить осредненные данные по достаточно глубокому (толстому) слою 
почвы, то погрешность распространения этих данных для естественной 
почвы уменьшите,5̂ . Однако для слоя, например, О— 50 ом различия  
в объемном весе обработанной и естественной почвы могут быть за
метными.

Все эти обстоятельства требуют проведения анализа возможных по
грешностей в определении теплофизических характеристик при опреде
ленных неточностях или отклонениях в исходных данных. ,

Погрешности в определении теплофизических х^арактеристик 
почвы при неточностях в исходных данных

а) Объемная теплоемкость почвы

Погрешности определёния объемной теплоемкости при наличии 
ошибок в исходных данных легко установить при рассмотрении расчет
ной формулы . ; , „ _____L

Р̂ =  Р(^п +  Ю -  -

Отклонения в объемном весе р вызовут те же отклонения в процен
тах в величине с ^ . '

- Различия в удельной теплоемкости твердых частиц Сп почв раз
ного состава невелики, и ошибки в определении механического состава 
сказываются на величине ср по-разному в зависимости- от влажности 
почвы. Так, различия в объемной Теплоемкости глины и песка одной 
и той же плотности р = 1 ,0  г/см^ для сухой почвы составляю т 16% 
и уменьшаются'При возрастании влаЖио'сти. При W —AQ% отношение
срглины/српеска составляет 1,05. ,

Влияние отклонений во влажности почвы на ± 5 %  на величину объ
емной теплоемкости почвы для глинистой и песчаной почв иллюстри-' 
руется табл. 1. В ней представлены величины отношения c^w+^jc^w-^ 
для разных значений.влажности почвы.
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- . 'Г а б л и ц а 1
ptH0M6HHe cp _̂j.g/cp^_5 для различных значений W

Механический Влажность почвы., %
состав почвы 5 [ 10 15 20 30 40

Глина 1,48 1,38 1,32 1,28 1,22 1,18
Песок 1,55 1,43 1,36 1,30 1,23 1,19

Таким образом, абсолютная ошибка в значениях влажности в 10%, 
естественно, сильно сказывается при малых влажностях, но ее влияние_ 
уменьшается с увеличением влажности.

ff) Теплопроводность почвы

Различия в механическом составе почвы оказывают разное влия
иие «а величину теплопроводности лочвы в зависимости от ее влаж 
ности. В, табл. 2 дано отношение A,necKa/?trnHHbi для разных значений 
влажности почвы при двух величинах объемного веса Ч

■ Т а б л и ц а 2 ' -
Отношение п̂еска/̂ глипы для различных значений W

р Влажность почвы, %
г/см'> 2 5 10 15 20 30 1 40

1,0 1,24 1,77 1,54 1.41 1,30 1.15 1,05
1,5 1,48 1,73 1,45 1,33 1,24 1,12 1,02

М аксимум отношения ХдеокаАглины оказывается при W ~ b % .  При  
зозрастатии влажности почвы это отношение уменьшается и при боль
ших влажностях, порядка 40%, механический состав уже почти не влияет 
на теплопроводность почвы. Различия в объемном весе почвы имеют 
в данном случае значительно меньшее значение, чем различия во влаж-' 

 ̂ ности.
Влияние ошибки в определении объемного веса р почвы на вели

чину ее теплопроводности можно проиллюстрировать табл. 3, в которой 
дано отношение для различных значений объемного веса
песка и глины -при двух состоявиях влажности —  5 и 20% .,,

Погрешность в определении теплопроводности почвы при ошибке 
в определении объемного веса, как видно из табл. 3, не зависит практи
чески ни от мехадического состава почвы, ни от ее влажности. При по
грешности в определении р, равной 0,2 г/см®, относительная ошибка 
в определении ^ составляет 34— 36%.'

Для выяснения влияния погрешности в определении влажности  
почвы «а величину ее теплопроводности в табл. 4 даны отношения 

для разных значений влаж ности песка и глины , при дву.х 
значениях плотности —  1,0 и 1,5 г/см^.

Здесь и далее значения п̂еска " г̂лйны  ̂ номограмм рис. 1 и 4.
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Отношение >-р+од Др_о,1 для различных значений р
Т а б л и ц а 3

W ! 0.9 1.0
Объемный вес сухой почвы, г/см®

1,1 1,2 1,3 1,4 1,5 1,6 средн.
Г л и н а

5
20

1.30

1,26
1.35
1.34

1.38
1.39

1.37

1.38

1,39

1,37
1.40
1,34

1,35

1,30

П е с о к
5 1.22 1.26 1 ,38 1,47 1.40 1.30 1,30 1.36

2 0 1.34 1,32 1,33 1.35 1,35 1,35 1,35 1.34

1,36

1,34

1.34

1.34

Данные, приведенные в табл. 4, указывают на то, что погреш
ность в определении теплопроводности почвы при ошибке в определе
нии влажности почти не за'Висит от плотности почвы.

Отсюда также видно, что если при больших влажностях почвы аб
солютная ошибка в W,  равная 10%, ведет к сравнительно небольшим  
погрешностям в величине X, то при малых влаж ностях при такой ошиб
ке значения теплопроводности могут отличаться в 3,5—-4,5 раза. Одна
ко в действительности такая ошибка вряд ли возможна. Д ля этого при
шлось бы предположить, что, например, вместо влажности почвы

' у
Т а б л и ц а 4

Отношение /Хг»-5 для различных значений W

р г/см'* Влажность почвы, %
5 10 1 15 20 1 30 1 40

Глина
1,0 3,65 1,87 1,44 1,33 1,18
1.5 3,05 1.82 1,43 1,29 1,16

Песок
1.0 .4,62 . 1.48 1,22 1.14 1.07
1,5 4,21 1,42 1,22 1.14 1,05

1,12
1,11

1,03

1,02

W '=10%  принята влажность W=Q%  (и наоборот.) Для малы х-значе
ний влажности поэтому рассчитаны погрешности, вызываемые различ
ными абсолютными ошибками во влажности (/г), начиная с 0,5%- Эти 
погрешности иллюстрирует табл. 5.

Данные табл. 5 показывают, что для получения, например, величи
ны % с относительной, погрешностью не более 25%  для глинистой почвы 
при влажности 2— 4% нужно иметь данные влажности с абсолютной 
ошибкой не более 1%, для W ~ b % — c абсолютной ошибкой не более 
2% , дл-я W««10% — не более 4% и для W ~ \ b %  —  не болёе 6%-

. ' Анализ величин погрешностей в табл. 1— 5 приводит к следующе
му общему выводу: для областей с  большой влажностью почвы  
погрешности в исходных данных сопровождаются сравнительно неболь
шими ошибками в определении теплопроводности и объемной тепло-^ 
емкости, но для'засуш ливы х зон к исходным данным следует относить-, 
ся более внимательно.

' ■ ■
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, . Т а б л  и , ц  а ' 5

Отношение iw+n|̂ ■w-n для малых значений W' при ,р=1,0 г/смз ..

Влажность почвы,
10 15

Влажность почвы,
10 15

Г л и н а

0 ,5 1,14 1,12 1,05

1 1,33 1,25 1,12

2 1,89 1,58 1,26

3 2,68 1,98 1,43

4 — 2,66 1,63

1,03

1,07

1,15

1,24

1,34

0,5

1
2
3

4

1,19

1,43

2 ,1 4

3 ,7 2

П е с о к

1,10 1 ,0 3 1,02

1,21 1.06 1.04

1,50 1,14 . 1 ,08

1,95 1,23 1 ,1 2 '

2 ,72 1,34 1,17

Дополнительные сведения о теплофизических характеристиках

. К ак уже указывалось выше, между механическим составом почвы 
и влажностью завядания растений существует прямая связь.

Обработка материалов агроклиматических справочников по 
528 пунктам на территории С С С Р  позволила лам принять следующие 
градации влажности завядания почвы в зависимости от ее механиче
ского состава:

М е х а н и ч е с к и й
с о с т а в  п о ч в ы  . . . .  П е с о к  С у п е с ь  С у г л и н о к  Г л и н а

К о э ф ф и ц и е н т  
у в я д а н и я ,  9г < 2 ,5  2 , 5 - 6 , 0  6 ,0 - 1 2 , 0  > 1 2 ,0

. 0-бъемный вес почвы уменьшается по мере уменьшения размеров у 
частиц. Для расчета средних величин объемного веса для почв указан
ных выше четырех видов механического состава использованы данные 

497 пунктов на территории С С С Р . Результаты расчета даны в табл'. 6.

М е х а н и ч е с к и й  
с о с т а в  п о ч в ы  .

Т а б л и ц а  6

П е с о к  С у п е с ь  С у г л и н о к .  Г л и н а

С р е д н я я  в е л и ч и н а  
о б ъ е м н о го  в е с а  рср
г / с м з .......................................................... 1,51 1 ,4 0  1 ,28  1,16

С р е д н и й  к о э ф ф и ц и е н т  
у в я д а н и я , % . . . 1,8 4 ,1 5  9 ,2  15,0

Здесь же приведены средние значения коэффициента увядания 
(ky),  вычисленные по данным тех же 497 пунктов. Зависимость объем
ного веса от коэффициента увя.дания графически изображена на рис. 5.

Влажность почвы также зависит от ее механического состава. П ес
чаная почва, как видно из изложенного выше, значительно слабее.удер
живает влагу, чем глинистая. Однако такое сравнение во13можно лишь  
для почв одной климатической.зоны. С изменением климатических усло
вий влажность ПОЧ1ВЫ, естественно,, должна также измениться,

В табл. 7 Приводится ш кала классификации климата по условиям.-  ̂
влагообеспеченности из [25]. ; ....
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■ , Йдесь т б д о в о е  кблйчестйо осаДкбв й миллиметрах, / — годовйй  
испаряемость в миллиметрах.

Д ля установления климатических зон на Е Т С  и для определения 
влажности почвы в пределах этих зо.н необходимо было найти величи-, 
ны Р и f  для райнов исполь
зуемых нами агрометеорологи- рг/см^ 
чео'ких станций. 'Значения Р 
были получены по данным  
«Справочников . по климату  
С С С Р » , (ч. IV, разд. II,  
табл. 1а) по всем .вышедшим 
из печати к настоящему вре
мени выпускам. Значения f 
сняты с карт испаряемости 
из [26].

Таких станций, где име
лись данные по трем величи
нам {W, Р и f) оказалось 
250. По отношению Pjf  все эти 
пункты были разбиты на зоны 
в соответствии с табл. 8 и для  
всех ЗОИ были рассчитаны средине значения влажности с учетом меха
нического состава почвы. Результаты расчета представлены в табл. 8>

Цифры в скобках в таблице соответствуют числу пунктов, по кото
рым проведено осреднение.

Т а б л и ц а ?

1.S

1Л

1,3

Ь2

1,1

1,0
ПесокСипесь[ Суглинок___ 1___ I___ I I I

12
Глина_|------ L,

16 Пи

Рис. 5. Связь объемного веса почвы с коэффи
циентом увядания.

р
/

Индекс Зона увлажнения Область

' >1,33 В„ Избыточно влажная Область достаточного увлажнения
1,33—1,00 в Влажная То же
1,00—0,77 Пв Полувлажная Область недостаточного увлажне
0,77-0,55 Пз Полузасушливая ния. Подобласть слабозасушливая

0,55-0,44 3 Засушливая
0,44—0,33 Зо Очень засушливая Засушливая
0,33-0,22 / С п Полусухая Область незначительного увлажне
0,22—0,12 с Сухая ния (сухая)

<0,12 Со Очень сухая

Т а б л и ц а б
Влажность почвы по зонам (%)

Зона
Механический состав почвы

Песок Супесь Суглинок Г.1ина

В„ 10,6 (15) 17,8(33) , 21,8 (24) 31.7 (3)
в 8,7 (6) 13,6 (11) 20,3 (35) 24,5(19)
Пв — 9,0 (3) 18,3 (14) 23,0 (21)
Пз - 9.5 (4) 14,6 (14) 19,5 (23)
3 9,0 (4) 12,7 (11) 18,0 (1)
Си , 5,0 (I) 6,6 (5) 6,7 (3) —
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■: ■ ‘Ш лучён нУ е средние величины объемного вёсй.и блажмоети- ПбЧ'й, 
приведенные в табл. 6 и 8, позволили получить примерные - значенйя 
теплофизических характеристик тех районов, по которым нет сведений, 
необходимых для расчета.

Построение карт теплофизических характеристик почвы

Основой для карт теплофизических характеристик являлась поч
венная карта масштаба 1 ; 7 500 ООО, построенная нами по почвенной 
карте масштаба 1 :2 5 0 0 0 0 0 .

Построены 'карты  теплопроводности (К) и объемной теплоемкости 
почвы (ср) по значениям, осредненным по глубине (0— 50 см) и по вре
мени (июнь, июль и а в гу ст). На карты были нанесены все пункты агро
метеорологических станций с рассчитанными для них теплофизически
ми характеристиками. Были рассчитаны средние взвешенные величины  
теплофизических характеристик Для двухградусных квадратов с учетом 
площади, занимаемой почвой определенного механического состава, 
и с использованием для этих почв данных табл. 6 и 8. Изолинии на кар
те теплопроводности почвы нанесены через 0,5 - Ю® кал/см • сек. • град., 
на карте объемной теплоемкости —  через 0,05 кал/см^ • град. Карты со
ставлены для равнинной тёрритории (рис. 6 и 7).

Физические свойства почв различного механического состава в есте
ственных условиях одной климатической зоны могут либо выравнивать 
значения :их теплофизических характеристик, либо -усиливать различия 
в них. Свойство глинистых, более легких, почв удерживать значительно
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большее количество влаги по сравнению с песчаными сближает значе
ния теплофизичёских характеристик этих почв. 'В зонах достаточного 
if избыточного увлажнения теплопроводность и объемная теплоемкость 
глинистых почв даже превышают значения этих характерстик песчаных 
почв, находящихся в таких же климатических условиях. В засуш ли
вых и сухих зонах, где различия во влаж ности сравнительно невелики, 
вступают в силу различия в плотности почв, и малая плотность глини
стых почв по сравнению с песчаными приводит к обратному соотноше
нию в их теплофизических характеристиках.

Р и с . 7. П р о с т р а н с т в е н н о е  и з м е н е н и е  о б ъ е м н о й  т е п л о е м к о с т и  
п о ч в ы  д л я  р а в н и н н о й  т е р р и т о р и и  Е в р о п е й с к о й  ч а с т и  С С С Р .

Различия в характере пространственного';измёйенйя теплопровод
ности (рис. 6) и объемной теплоемкости (рис. 7 ) объясняются' разли
чиями теплофизических характеристик почвы в зависимости от плот
ности и влажности. Кроме того,-при равных значениях р и 1F теплопро
водность песка больше, чем глины, объёмная ' же теплоёмкость песка 
(вследствие меньшей величины Сд) меньше объемной теплоемкости 
глины. ....  , ,, . . . . .

•.■.Осреднение п о .; п лощ ади  двухг.радусн ого . квадрата,' естественно, 
сгл аж и в ает  пространственны е р азличия в;■теплофизических хар актер й- 
сти'Ках почвы.,

ТёплопрОводность почвы на Европейской Территории . С С С Р  
(рис. 6) изменяется в пределах от 3,5-10^® до 2,0-10-® Кал/см • сек.Х  
Х град. Л иш ь на сравнительно небольших участках величина ^ превы
ш ает 3,5 • 10~® кал/см -сек. • град. (в районе Бологое) и составляет 
меньше '2 ,0 -1 0 “ ® кал/см -сёк. •'град, (в районах Пензы, Харькова —
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Запорожья, Прикаспийской низменности и вблизи Уральского хребта). 
Изолиния i = 2 , 5 ■ 10“® проходит в основном по полувлажной зо н е '(П в ).  
К  юго-востоку от нее расположены зоны Пз, 3, Зо .и Сп, к северо-запа
д у — зоны В и Вп. В частности, минимум А, -в районе Прикаспийской «из- 
мевности обусловлен очень малой влажностью почв этой территории 
(зоны Зо и Сп). '
- 'Объемная теплоемкость (рис. 7) изменяется от 0,40 до 0,55 кал/см^Х  
X  град. Н а карте объемной теплоемкости лишь в районе П рикаспий
ской низменности изолинии связаны с расположением зон увлажнения. 
Все остальные изолинии определяются комплексным влиянием на вели
чину ср трех факторов— механического состава, объемного веса и вл а ж 
н о сти— в различных сочетаниях. Так, минимумы (< 0 ,4 5 ) в Белоруссии 
и северо-восточнее М осквы вызваны тем, что почва на этих террито
риях в основном песчаная и супесчаная и, как уже указывалось, в зо
нах достаточного увлажнения теплофизические характеристики ее 
меньше, чем окружающей территории, состоящей из глинистых и сугли- . 
нистых почв. М аксимумы (> 0 ,5 5 ) в районах Ладожского и Онежского 
озер, восточнее Рыбинского водохранилища и в Эстонской С С Р  объяс
няются высокой влажностью глинистых и суглинистых почв этих рай
онов. Д ля объемной теплоемкости эти минимумы и максимумы усили
ваются еще тем, что удельная теплоемкость песка меньше, чем глины.

Сравнительно небольшие значения теплопроводности почвы в рай
онах вблизи Белого моря объясняются наличием здесь значительного 
количества болот. Теплофизические характеристикй болотных почв ко
леблются в очень широких пределах. М ы приняли для болота ориенти
ровочно 80%-ного насы'щения Х = 1 ,3 -Д 0 “ 3 кал/см - сек. • град,, ср =  
=  0,58 кал/см® • град. [27]. Район северо-востока Е Т С  (севернее ф =  66° 
и восточнее Х =  44°) нами пока не рассмотрен ввиду отсутствия данных 
по почве в этом районе и трудностей по выяснению значений теплофи- 
зичеоких характеристик почв, главным образом болот, для районов веч
ной мерзлоты.
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м. м. БОРИСЕНКО

ОБ О С О Б Е Н Н О С Т Я Х  В Е Р Т И К А Л Ь Н О Г О  П Р О Ф И Л Я  
С И Л Ь Н Ы Х  В Е Т Р О В  ПО Д А Н Н Ы М  И З М Е Р Е Н И Й  

НА В Ы С О Т Н Ы Х  М А Ч Т А Х

Для решения ряда научных и практических вопросов требуются 
сведения об изменении ветра с высотой при больших скоростях в слое 
атмосферы до нескольких сотен метров.

Интерес представляют, с одной стороны, такие профили, когда 
большие скорости ветра наблюдаются в нижней части слоя, с другой —  
когда сильный ветер отмечается на верхней границе слоя.

Наиболее надежные да'нные о раопределении сильных ветров с вы
сотой можно получить из наблюдений на высотных мачтах. Использо
ванные нами данные включали в себя ежечасные измерения скорости 
и направления ветра, производившиеся в период с января. 1964 г. по 
сентябрь 1968 г. на метеорологической мачте в Обнинске на двух высо-, 
тах (8 и 301 м), и измерения температуры воздуха па высотах 2 и 301 м. 
Измерения ветра производил,ись с помощью дистанционной метеороло
гической станции. Интервал осреднения скорости и направления ветра 
составлял 2 мин. Использовались измерения ветра и температуры толь
ко в .тех случаях, когда скорость ветра иа высоте 301 м превышала 
15 м/сек.

На телевизионной мачте в Новосибирске измерения скорости ветра, 
велись в течение 1966 г. в сроки 1, 4, 7, 10, И , 13, 19 и 22 часа на четы
рех высотах. В .настоящей работе использованы измерения иа уровнях 
8 и 180 м.

На телевизионной м ачте,в Киеве ежечасные измерения скорости 
и направления ветра регулярно проводятся с помощью анеморумбогра- 
фов,М -12 на четырех высотах. Использовались наблюдения на нижнем 
(32 м) и верхнем (180. м) уровнях за период 1962— ,19.65 гг. при скоро

стях ветра «180 не менее 12 м/сек.
Для расчета прочности высоких опор особый интерес представляют 

такие профили ветра, когда сдвиг скорости в слое атмосферы между 
нижним и верхним уровнями опоры максимален...

Рассмотрим вопрос о том, как меняется сдвиг скорости ветра 
в ЗООчметровом слое при усилении ветра.на верхней границе его. В ка
честве, характеристики, вертикального сдвига, ветра испол.ьзовалась ве
личина П0'казател.я степени, m в степенной формуле

т

(1)

Здесь U.2 и Ml-— скорости ветра на высотах Z2 и Zi. Показатель сте- 
пен,и вычислялся из наблюдений скорости ветра на верхнем и нижнем
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у р ш н я х  рассматриваемого,слоя. Увеличение m характеризует возра
стание вертикального'сдвига скорости ветра в этом слое. ^
; В табл. 1 приводятся значения показателя степени, при разных 

скоростях ..на верхнем уровне слоя по трем пунктам. Приведенные зна
чения /и ЯВЛЯЮТСЯ : осредненными по градация1м скорости на верхнем 
уровне слоя. Число измерений п  для каждой градации указано в -та б 
лице. '

Т а б л и ц а !
Показатель степени т при различных скоростях ветра на верхнем уровне

атмосферного слоя

Обнинск

Ttl-Q— got

Новосибирск

UlSO
Киев

1 6-18
19-21
22-24
25-27

>27

0,40
0,43
0,45
0,47
0,56

811
337
109
41
23

0,0-3,0
3.1—6,0
6.1—9,0
9.1— 12,0 

12,1-15,0
>15,0(16.0)

0,02
0,28
0,35
0,36
0,36
0.35

265
654
542
296
104
37

12
16
17
19

0.59
0,56
0,60
0,55

754
103
35
26

■Из таблицы видно, что сдвиг скорости в слое атмосферы 8— 301 м 
возрастает с усилением ветра на верхнем уровне этого слоя при ско
ростях 16— 18 м/сек. и выше.

Сдвиг скорости ветра в нижнем 180-метровом слое атмосферы уве
личивается с ростом скорости на верхней границе этого слоя только до
6— 9 м/сек. При дальнейшем усилении Um показатель степени т  прак
тически не меняется.

Перейдем теперь к вопросу, насколько- показательн.ы: осредненные 
сдвиги :ветра по отношению ко всей совокупности,индивидуальных'сдви
гов, вычисленных из единичных измерений.^ Рассмотрим распределения 
индивидуальных сдвигов ветра при больших скоростях на нижнем,.И: иа 
верхнем уровнях 300-метрового слоя по данным измерений на мачте 
в Обнинске. .

На рис. 1 показана связь меж ду скоростями ветра на высотах 
8 и 301 м. Скорости на высоте 8 м, превышающие. 9 м /сек, отмечались 
за период 1964— 1968 тг, 50 раз, они менялись в пределах 10— 18 м/сек. 
Соответствующие им скорости ветра на высоте 301 м составляли от 10 
д а  27 м/сек. М аксимум скорости-на-высоте 8 м за весь период наблюде
ний -составлял-18 м/сек., на уровне 301. м в этот момент была зафикси
ровала скорость .17 м/сек..За тот же пятилетний период иа уровне 301 -м 
скорости, превышающие 27 м/сек., были отмечены 23 раза. В эти 23 сро
ка на высоте 8 м отмечались небольшие скорости, от 2 до 7 м/сек. В тот 
момент, когда на высоте 301 м был максимум окорости (32, м/сек.), на 
уровне 8 м скорость соста:вл;Ял.а л и ш ь -2,5 м/сек.

П ри скоростях свыше 9, м/сек. на высоте 8 м в слое 2 — 301 м пр’е̂  
обладала неустойчивая^стратификация. Из 47 слу-4аев-, когда Из >■ 

О .м/сек., лишь в 6 случаях, вертикальный градиент температуры 'был 
менее-':0,571'00-м-,-в ДЗ .случаях он находился в пределах :от,0,6 ,до 
1,07100 м и в 28 случаях превышал адиабатический. Показатель сте- 
педи т  при Y 0,57100 м составлял от 0,13 до 0,26 (в среднела О V8‘)„; 
при 0 ,§ < Y < ;l,O 7 ip 0  м он менялся в пределах, от.— 0,02 до .0,22 (в сред
нем 6, Ш ); при 1,1 < Y <  1*67100 м показатель степени т  Менялся от 0-,б5
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до 0,27 (в среднем 0,12) . Поворот'ветра в ЗОО-метровом слое составлял  
от — 30 до + 3 0 °  при скоростях Us>lO  м/сек., причем-зависимости по
ворота от температурного градиента у не обнаружено. Показатель сте
пени m при U8>10 м/сек. в среднем равен 0,12.

При скоростях «301 > 2 8  м/сек. диапазон изменения индивидуальных 
значений m велик ( 0 , 3 9 < т < 0 , 7 3 ) . Вертикальный градиент температуры
Y варьирует в широких пределах, от — 3,5 до + 1 ,Г /1 0 0  м, причем прева-

. f  5 г  .............................................................................................................

12

« 1
к 2

12 16 20 2к

у.
X X X  X 

XX ХХХ.Ч
X л
XX ххх

2S U301 м/сеи

Рис, 1. Соотношение между скоростями ветра на высотах 8 и 301 м. 
/) ua>9 м/сек., 2) »30i>27 м/сек.

лирует устойчивая стратификация. Из 22 случаев, когда при И301 >  
>  28 м/сек. была изм ерена, температура воздуха на двух высотах, 
в 17 вертикальный температурный градиент был менее 0,5°/100 м,. Х а 
рактерной особенностью являются большие значения поворота ветра 
с высотой, причем преобладает правое вращение. Величина вращения 
при « 103> 2 8  м/сек. 'менялась от — 40 до + 5 0 °, в среднем составляя 
- М 6°. Вращение ветра в большой степени зависит от вертикального гра
диента температуры в’ слое. Коэффициент корреляции между величиной 
вращения и температурным градиентом составляет — 0,74 ±0,10.

' Остановимся подробнее иа расчете изменения профиля ветра при 
изменении скорости на заданном уровне. Целью рассмотрения этого во
проса является получение профиля ветра при так называемой расчет
ной (максимальной) скорости на заданном уровне, возможной 1 раз 
в определенное число лет. Дело в том, что ряды надежных аэрологиче
ских наблюдений, как и наблюдений на высотных мачтах, недостаточно, 
продолжительны. Из таких рядов, как правило, нельзя выбрать про
фили ветра при расчетных скоростях, возможных, например, 1 раз 
в 10 или 20 лет. Поэтому для получения сведений о профиле ветра при 
расчётной скорости необходимо ■прибёгать к использованию косвенных 
методов, основанных «а экстраполяции характеристик профиля, вычис
ленных из измеренных значений при меньших скоростях.- Очевидно, 
установив зависимость характеристик профиля в'етра в рассматривае
мом слое от скорости на заданном уровне,'мы тем самым найдем как 
бы тенденцию к изменению' это!гО’ профиля при' скоростях, больщих чем - 
рблю даем ы е, Т<5тда путем экстраполяций характеристик профиля



в сторону ненаблюдаемых скоростей можно будет получить сведения
о профилях при расчетной скбрости.

Д ля ряда практических задач наибольшую цейность представляют 
данные не об осредненных, а об индивидуальных профилях ветра. П р и 
менительно к запросам высотного строительства вызывает интерес рас
пределение повторяемостей различных скоростей ветра на высотах при 
расчетной скорости на заданном ypOBiHe.

В табл. 2 приведены дифференциальные повторяемости f{u)  ско
ростей ветра на нижних уровнях слоев атмосферы при разных града
циях скорости на их верхних уровнях по трем пунктам. Распределения 
для каждой градации скорости на верхнем уровне слоя дапы в числе 
случаев с  данной скоростью на нижнем уров'не (верхняя строка), а по
вторяемость в процентах (нижняя строка). В таблице указано также  
число измерений п  и средние скорости на нижнем уровне для всех 
градаций скорости ветра на верхней границе рассматриваемого  
слоя.

Из табл. 2 видно, что с ростом скорости на высоте 180 м увели- 
'чиваются скорости на высотах 8 и 32 м. С  увеличением скорости на 
высоте 301 jM до 27 м/сек. ветер на уровне 8 м также усиливается, но 
при дальнейшем усилении язо1 происходит некоторое ослабление ветра 
у земли. Последнее обстоятельство можно объяснить преобладанием 
устойчивой стратификации атмосферы при больших скоростях в верх
ней части 300-метрового слоя.

П о дифференциальным повторяемостям f<{u), приводимым в табл. 2, 
вычислялись интегральные повторяемости скоростей F{u),  больших ,н.

С  целью выяснения возможности аппроксимации интегральных по
вторяемостей F{u)  экспоненциальной функцией высоты значения по
следних наносились на вероятностную номограм1му. На этой номограм
ме по оси ординат отложены в логарифмическом масштабе значения 
скорости и, а по оси абсцисс в билогарифмическом масштабе —  инте
гральные повторяемости F{u)  скоростей ветра, больших а. Такая номо- 
rpaiMMa использовалась в [I, 2] для спрямления эмпирических кривых 
распределения скоростей ветра. Графики интегральных повторяемо
стей скоростей на .нижнем уровне слоя наносились на номограмму для 
каждой градации скорости на верхнем уровне. По степени спрямления 
графиков на номограм-ме можно судить о точности аппроксимации этих 
повторяемостей соответствующей функцией скорости, в даином случае 
двухпараметрической экспоненциальной функцией скорости ветра

(2)

■ Прологарифмировав дважды формулу (2), можно убедиться, что 
а  численно равно тангенсу угла наклона прямой, отображающей на 
номограмме интегральное распределение скоростей- ветра. Величина j3’ 
равна скорости ветра, интегральная повторяемость которой состав
ляет 0,368.

Найдя зависимости обоих этих параметров от скорости ветра на-- 
верхнем уровне слоя, можно проэкстраполировать полученные зависи-' 
мости в сторону увеличения скорости и тем самым найти значения |3 
и а при расчетной скорости на верхнем уровне слоя. Таким образом,, 
задача сводится к нахождению зависимостей параметров |3 и а от ско
рости ветра. - _

' Н а ' рис. 2 приводятся ианесеные на номограмму распределения, 
повторяемостей F {и) скоростей ветра на высоте 8 м для различных
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Повторяемость скоростей ветра на нижнем уровне атмосферного слоя 
при различных градациях скорости на его верхней границе

Обнинск

. .. . Т а б л и ц а .2

“а01м/сек.
и„ м/сек.

0 -1 2-3 4-5 6-7 -8-9 10-11 12-13 14-15 16-17 18-19 м/сек.

16-18

19-21

22-24

25-27

>27

70
8,6

13
3.8 
2
1.8 
О 
0,0 
О 
0,0

284
35,1

118
34,9
42
38,7
10
24,6
7

30,4

263
32,5

127
37.9 
38
34.9 
19 
41,3 
14 
61,0

134
16,5
57
16,9
14
12,8
6

И,7 
2 
8,6

38 18 2 1 0 1 811
4.7 2.2 0,2 ОЛ 0,0 0,1 100,0 4.1

19 3 0 0 0 0 337
5.6 0.9 0.0 0,0 0,0 0,0 100,0 4.2

10 3 0 0 0 0 109 .
9.1 2,7 0.0 0,0 0,0 0,0 100.0 4,5
3 2 0 1 0 0 41 '
7.2 4,8 0.0 2,4 0,0... 0,0 100.0 4,9
0 0 0 0 0 0 23
0,0 0.0 0,0 0,0 0,0 - 0,0 100.0 4,0
Новосибирск

и,80 М/сек.
0,0-1,о 1,1-2,0 2,1-3,0 3,1-4,0 4,1-5.0 5,1-6,0 6,1-7,0 7.1-8.0 8,1-9,0 9,1-10,0

«8 м/сек.
м/сек.

0,0-3,0

3.1—6.0

6.1—9,0

9.1 — 12,0

12.1—15,0

>15,0
(16.0)

71
26,8
73
11,2
10

1,8
2
07
О'
0,0
О
0.0

151
57.0

309
47,2

129
23.8
19
6,4
1
1,0
О
0,0

38
14,3

227
34.7 

242
44.7 

■94
31.8 
14 
13.5
2

" 5,4

3 
1,1

43
6.6

126
23,2
91
30.7 
28 
26.9
4

10.8

2
0,8
2
0,3

34 
6,3

60
20,3
35 
33.6 
10 
27.1

О
0,0
0 
0.0
1
0,2

25
8,4

14
.13,5

9
24,3

О
0,0

О

0,0
О
0,0
4
!,4
7
6,7
8 

21.6

О
0,0
О
0,0
0 
0.0
1
0.3
4
3,8
3
8,1

О
0.0
о
0,0
о
0,0
о
0,0
0 
0,0-
1
27

о . 
0,0 
о 
0,0
о
0,0
0 .. 
0,0
1 
1,0 
о 
0,0

265 
100,0 
654 
100,0 
542 
100,0 
296 :.
юо.о
104
100,0
:37
100,0

1.4 

1,9 

2.6 

■3,5 

.4,4

5.5

Киев

ц,а„ м/сек.

Us3'М/сек.'

п Wa2М/сек.о ■
То
о

оCi' о
со1
CS -•

J.со' .

О10
.■Ч- .

tD_|
О
1:

(S- ■■

СО1
г-*"

0 -
01■1 ■
сс

О
О
7 -
аГ

■ СС ■■ 

Сч'

11,5-12,5 1 12 84 222 211 131 68 .24 1 0 0 754 4,4 ■
.0,1 .1,6 11,1 29,5 28,0 17,4 9,0 3.2 0,1. . 0,0 0,0, , 100,0

15,5-16,5 0 0 2 12. 11. . ,29 2̂3 19 ,, 6 ■ ..1 . 0 . 103 ...5,9 -
0.0 . 0,0 1.9: 11,7 10,7 28,2- , 22,3 18,4 .V-1-0. 6,0 ■100.0

16,5—17,5 0 0- 0 : 8 ■ '4 Э : 1Г 'Г2  - ■ Г'- -..■о ■ 35 ■ 6,1:.
0,0 6,0 ' 0,6 8,6 11,4 25,7 '3I.4 14,3 5,7 2,9 0,0 100,0

>17,5 . 0 0 0 1 0 3 10 8 1 1. 2 26 7,2
0,0 0,0’ 0,0 3,8 0,0 11,5 38,6 .30,8 3,8 ' 3,8 7;7/ ioo',0
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градаций 'скорости на'высоте Т80 ',м по данным йзмёрений на телемачт'ё 
в ■Н Ьвойбйрскё/' К ак ’вйдно из рисунка,, йнтегральные повторяемости 
F{u}s  хорошо спрямляются на иомограмме/Заметно увеличение а и (? 
с ростом «iso-

H a рис. 3 показаны графики зависимости параметров р и а, опре
деляющих распределение скоростей на нижнем уровне слоя, от ско
рости на верхнем его уровне по трем пунктам. Из рисунка видно, что |3

V м/сек

Рис. 2. Интегральное распределение повторяемостей скоростей ветра иа 
высоте 8 м в зависимости от um по данным измерений на телевизионной 

мачте в Новосибирске.
V «isoO.O м/сек., 3,0<и,го<6,0 м/сек., 3̂  6,0<«,g,,<9,0 .м/сек., 9,0<[Г,(о< 

■ . < 1 2 , 0  м/сек., 5J 12,0 < и , м < 1 5 , 0  м/сек., Ui8o>.15,О м/сек.

линейно возрастает с усилением скорости ветра на верхней границе 
1 8 0 -и 300-метровото слоев. Прирост а с  усилением скорости на уров'не 
180 м замедляется и а приближается к некоторой величине, постоянной 
для данного п ун кта.. Зависимости величины а от скорости на )фовне- 
301 м практически не обнаруживается.

- Х арак тер  зави сим остей  п ар ам етр ов  р и а  о т  скорости  ветра! на 
верхних у р овн я х  атм осф ерн ы х слоев  позвюляеТ за к л ю ч и т ь 'о  в о зм о ж 
ности экстр аполяции  в стор ону бол ь ш и х (н ен абл ю даем ы х) скоростей
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с целью нахон'^дения значений этих параметров при расчетной скбростй. 
Аналогичным способом можно найти распределения скоростей ветра иа 
других уровнях, в рассматриваемом слое при расчетной скорости на его 
верхней границе.

Рис. 3. Зависимость параметров |5 (а) и а (б) для распреде
ления скоростей на нижнем уровне слоя Ин в зависимости от 

скорости на , верхнем уровне его «в-
м, Zq == 180 м (Новосибирск); 2) ẑ , =  32 м, Zq 180 м (Киев).

В ы в о д ы

1. .При сильном ветре на высоте флюгера вертикальные сдвиги .ско
рости и направления ветра в нижнем ЗОС)-метр0вом слое атмосферы, 
как правило, незначительны. Температурная стратификация атмосферы  
чаще всего неустойчивая.

2. Вертикальные сдвиги скорости ветра возрастают с усилением
ветра на верхней границе 300-метрового слоя. При скоростях свыше  
27 м/сек. на высоте 300. м в этом слое преобладает устойчивая страти
фикация атмосферы и чаще отмечается правое вращение ветра с высо
той, достигающее 4-50°. В нижней части 300-метрового слоя наблю
даются, скорости ветра 2— 7 м/сек. . . .. '

- 3. При сильном ветре на верхнем уро вн е-200- или 300-метрового 
слоя интегральные распределения скоростей на нижних уровнях этих 
слоев достаточно точно аппроксимируются двухп ар а метрической, экспо-.
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Немциальной функцией скорости ветра (2 ). Располагая данными о з а 
висимости этих параметров от скорости ветра на верхнем уровне слоя, 
лгожно найти распределение повторяемостей скоростёй на нижнем уров
не слоя при расчетной скорости на его верхнем уровне.
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А._ М. ДАНОВИЧ

О РА С П РО С Т РА Н Е Н И И  НАГРЕТОЙ П РИ М ЕС И  
В С ТРА ТИ Ф И Ц И РО В А Н Н О Й  Т У РБУ Л ЕН ТН О Й  С РЕ Д Е

Д ля расчета поля концентраций нагретой примеси, выбрасываемой 
трубами промышленных предприятий, нужно уметь рассчитывать траек
тории нагретых струй примеси, т. е. знать вертикальную скорость 
и перегрев струи по мере ее удаления от источника. Приближенное ре
шение этой задачи было получено автором совместно с Д. Л. Лайхтма- 
иом для случая постоянного коэффициента турбулентного обмена. Если  
источник нагретой примеси будет находиться вблизи подстилающей по
верхности, гипотеза р постоянстве коэффициента турбулентного обмена 
веприменима и должен быть выбран какой-то закон изменения иссле
дуемой характеристики. Покажем, как решение задачи может быть по
лучено для линейного роста коэффициента вертикального, турбулент
ного обмена с высотой.

Задача будет заключаться в совместном решении системы двух 
уравнений, описывающих распространение клуба перегретого дыма 
(перегрев •&), который можно представить в виде некоторого мгновен
ного источника тепла Q и вертикальной компоненты количества дви
жения pgte;, так что

b{t, X, у, z)\t=o=^ ~ ^ Ь { х ,  у, z  — h)] (1)
9а̂ Р ' '

w{t, X, у, z) \ t^o==-^ '^{x ,  у, Z — h). (2)
Ро

Здесь Ро - г  плотность выбрасываемой примеси в начальный мо
мент; /г— высота источника; б —  дельта-функция; Ср —  удельная тепло
емкость выбрасываемой примеси; Q —  тепловая мощность источника,: 
определяемая как

+ 00
q = \ \ m \ [ [ ? ' Q C p b { x , y , z , t ) d x d y d z - , '  (3)

t-*Q JJJ

М  — динамическая мощность источника

-foo
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Система Уравнений, коТбрукэ нуж Ё о реШиТь, им еет вид (черта
оср едн ен и я  дл я  ооюращ ения зап и си  о п у щ ен а );

dw , „ dw , dw S'S I , (d^w  , d^w \ , . d ^ dw
- W  +  ^ ^-W - +  ^ - d Г = - ■ \ - + ' ^ ( - l ^  +  - l ^ )  +  ̂ Ж ^ - д Г ’ (5)

< ? » ,  a » ,  Й» о ГЛ I и / , d^b\ , d db-
dt + “ -дзг' +  ®' dz ~~ +  (?;c2 +  dy^

Здесь ©a —  средняя потенциальная температура атмосферы в об-
1 rf ва „

ласти действия источника; р =  q------------- параметр устойчивости атмо

сферы; ы — средняя скорость ветра на уровне источника; k j ,=ky—k — 
коэффициент горизонтального турбулентного обмена; коэффициент вер
тикального турбулентного обмена имеет вид

kz — cz.  (7)

Система. (5) —  (6) нелинейная. В первом приближении будем счи

тать, что член да ^  можно заменить членом и соответственно

в (6) W, в левой части заменим на w,  где w не зависит от координат 
и времени. Система (5) —  (6) может быть таким образом сведена к од
ному линейному уравнению. Д ля этого умножим (5) на некоторый коэф
фициент а и сложим с (6). Тогда получим

- j - a  w) +  U ~  +  а ™) +  ®  (Э- +  a  w) =

=  k ' dy^

Потребуем, чтобы выполнялось равенство

р 0а =  m(&+  ««'). (9)

Тогда отсюда получим

TO =  i | / J g ;  a =  i e a ] / ^ .  (10)

Обозначим

N ^ ^ b - ^ - a W .  (И )

Тогда будем иметь

алг . ,  „ ды , - д л г  „ д ,  ,  ̂ дщ  ,  ̂ asjv , „ а on^  +  u - ^  +  w ^  =  m N + k - ^  +  k ~ ^  +  c ^ z ^ .  (12)

С помощью подстановки х ' —х  —  ut, t' = t уравнение (12) может 
быть приведено к  виду (штрихи для упрощения записи опущены)

k ^ ^ + c - ^ z - g ^ .  (13)

Граничные и начальные условия для N  будут;

■ Л ^ и у.г.^ -со ^ О ; (14)

7V|,^o=^(& +  ot'ffi;)|<V=(A +  oti5)8(x, у, ^ - - А ) ,  (15)
. Q , . м .  ■■ . .........

где Л =    и 5  =  — ^  определяются из.условий (3 ) и (4)
Ро '

9 609 М 7



Будем СчиФать,, 4ifo распределение , функции Л' симметрично относи-.' 
тельно вертикальной оси z. Это будет означать, что. начальная функция 
'F (х, у, z) {в частном случае для точечного источника, она может быть 
дельта-функцией) четная по х и Будем при решении уравнения (13) 
пользоваться методами, употребляемыми в работах [1— 3].

Введем функции:

Р') =  cos [х л:; (16)

Y{y\ Ц =  cos Ху (17):
И обозначим

.+» +-0
: . |  7V(x,"y, 2̂ , f ) X ( x -  v) Y{y\ 4 d x . d y ^  ii(t:, z- X, j.). , л (18)

Согласно теории интегралов Фурье имеет место равенство

N{x ,  У, г, t) ■■ Tt2 ф(2‘, г; X, ^)Х{х-,  i^)Y(y; X)flf[xa'X. (19)
о о

Умножим (13) на произведение функций Х (х ; .̂i) Y {у; к) и проинте
грируем л о  переменным, х и У в пределах о т — оо до -f оо. Тогда полупим.

dt (20)

Выполним операционное преобразование по t. Для этого оператор- 
?ioe изображение функции -ф представим в виде

j  e-P‘ '5^dt, (21)

где р — комплексный параметр.

Умножим (20) на р J d t :  Тогда получим.уравнение вида

, Л  __ ^
1 /»

Здесь

/(г; X, р) =
Решение уравнения (22) может быть получено в виде

у

1 \

X

(22)

(23)

X d U ^ [ 2 y
С

с ...........

д" - г
Г+,/ ■ -5̂

’■ V

л \  I
— т-\-р  ^2

\
•••■ с

____  J_\
\pk-~m~\-p ^ .2

С (24)

Здесь l ^ z  — h> . /v |a )j /C (P ) — .функции .Б ^ ссм я  мнимдго. дргу^ент;а 
1-го и 2-го рбда соответствеипо.
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Переходя от изображения к оригиналу, будем иметь

jw -(г+С)
Z \ ' 2с ct

ct Of С. (25)

Преобразуем (25), используя (16), (17) и (19),

N ( x ,  у,  Z, г̂ ) =  - | р  j  j  ф(г̂ , г; X, ]f)X{x,  11)Г (у ,  \) d[>.d\==
о о

1
г + С

W
С

X
1 '

ct { z i y d r ,X {x ,  и.) Y{y, l ) d [ x d \

1
2u2

ООО

+ 00 +0
X

X
+̂C

(^Q - fl?Ce-K?>"+p--)*-m]<(.osji,j(;cosAyflf [xdl.  (26)

Для интегрирования по ^ и воспользуемся формулой из [4]

( а -» ) "  ( e + i ) “ Т

e~^^'‘z o s a x c o s b x d x  — - ^ y ^
■ о . ,

при а > 0 ,  Ь > 0 ,  R e p > 0 .

Тогда (26) примет вид

(27)

Л^(Л, у, 2, t):
„mt

32kt  ̂п с
К Ь

F{ .̂, ri, С)
u-y= (л+£)"

X

(У+Т1)“ ™ (г+С) г 2 ' ^
X (т)"^ с. d i d ^ ( \ d L (28)

Если Б начальный момент

V, Q =  \А +  о.В)Ь {х, у, z  — Л),

(-г+С)

то из (28) получим

^ ( 0 С ) 2с/

(29)

(30)
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. х ^ + у ^  ( Z + Q

Отделяя вещественную часть от мнимой, окончательно получим

Цх, у, z, i )  =. 1 ik t  ct
8 51 kcf^ ( л  COS — S s i n l /р ^ г ; )  X

Х / й; (31)

■ x"+y° (г+С)

w (x ,  y ,  z, t ) =  . e | A i C 0 s / p ^ ^ + 5 i s i n l / p ^ z ^ }  X

■■ X /™ ct w (32)

Решение при &г =  const может быть получено аналогичным методом, 
оно имеет вид: •

1
x^+y^+(z—wtY

Ш

8р ;(и й 0 2
-COS V ^ g t -

w { x , y , z , t ) ^

- © а " ) /  | - A f s i n y p g - ^  

. / f

(33)

x ’‘+y^+(z—wty-

8po(i^ kt)

M  c o s Y ^  g t  +  —  s i n Y ^ g  t

■ / i
(34)

Сопоставление формул (31), (32) с формулами (33), (34) показы
вает, что волновой характер затухания значений '& и ш сохраняется, но 
в Случае линейного роста коэффициента турбулентного обмена поведе
ние ■& я W вследствие наличия бесселевых функций имеет несколько 
более сложный характер.

Д ля перехода к непрерывному источнику можно либо интегриро
вать формулы (31) —  (34) по времени от О до оо либо, используя ме
тоды, совершенно аналогичные методам решения нестационарной за
дачи, решать уравнение вида

дМ ' , - д М  д т  , д дМ

Решение уравнения (35) может быть получено в виде

(35)

у ,  г) =
а \  2

00 + 00
1

f { r i ,  С) е
ЛУ+'ЧУ 

4Алг. _|_ g ikx X
о —  оо

X
•W _  (z_+Qi  ̂
2с ^

С

СХ df jdQ. (36)
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П олученны е ф орм улы  м огут быть использованы  дл я  качественнайб  
ан ал и за  поведения нагреты х струй прим еси от точечных мгновенны х  
и непреры вны х источников. Д л я  учета нелинейности систем у (5 ) ,  (6) 
сл ед у ет  реш ать численны м интегрированием  с использованием  Э В Ц М . 
В этом  сл уч ае полученны е аналитические реш ения необходи м ы  для  
проверки отдельны х этапов  счета.
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П РИ М Е Н Е Н И Е  С О РБЦ И О Н Н Ы Х  ДА ТЧИ КО В  ВЛА Ж Н О СТИ  
Д Л Я  И ЗМ Е РЕ Н И Я  Т У РБУ Л ЕН Т Н О ГО  ПОТОКА ВЛАГИ

Ё. В. РОМАНОВ

■ ' .Из разных способов .измерения -испарения наибольший интерес
пр.едставляет пульсационный метод, отличающийся физической ясно
стью и обеспечивающий. поэтому при корректной аппаратурной реали
зации надежные результаты. Суть этого метода состоит в определении 
турбулентного потока влаги. Е*,  выражаемого формулой

Ê  ̂=  q ' ( ^ w ) ' :  (1)

где р —  плотность воздуха; q удельная влажность; w —  вертикаль
ная компонента скорости ветра.

Ш трихи означают отклонения от соответствующих средних значе
ний; черта сверху —  осреднение , на некотором временном интервале 
обычно порядка нескольких минут.

Суинбенк [1] показал, что формула (1) с высокой точностью, может 
быть заменена следующей:

. (2)

где R, Ru —  удельные газовые постоянные сухого воздуха и водяного 
пара соответственно; р —  атмосферное давлёние; е —  упругость водя
ного пара.

В этой же работе [1] описано измерение величины Е* по. формуле
(2) , причем в качестве датчика пульсаций упругости ‘ водяного пара 
использовался малойнерционный термоэлектрический психрометр. 
В дальнейших работах этого направления [2, 3] также использовался 
психрометр, только выполненный из термометров сопротивления. -Слож
ность изготовления и сравнительно большая инерционность (0,5 сек. [3]) 
«смоченного» термометра датчика делают применение рассматривае
мого прибора весьма ограниченным.

В последнее время появились малоинерционные (< 0 ,1  сек.) сорб
ционные датчики влажности [4], сравнительно надежные и стабильные 
и вместе с тем простые и дешевые.- Выходной параметр, таких дат
чиков —  сопротивление связано обычно нелинейной зависимостью  
е относительной, влажностью воздуха. Конструктивно эти датчики вы- 
пол1Ня,ются в-виде сравнительно массивной стеклянной подложки с рас
положенными на поверхности изолированными друг от друга двумя 
электродами, между которыми нанесена пленка гигроскопического ве
щества толщиной несколько десятков микрон.

Следует отметить, что эти датчики имеют достаточно быструю реак
цию на изменения относительной влажности, вызываемые изменением
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упругости‘ ВОДЯНОГО пара. В случае изменения относительной влажности  
33;;,счет изменения температуры «оздуха инерция датчика многократно 
возрастает (достигая минуты) в силу исполнения его на инерционной 
в тепловом отношении подложке.

- Если Гп —  температура поверхности, датчика, определяемая темпе
ратурой подложки; е —  упругость водяного пара в среде, то выходной 
параметр датчика г можно записать следующим образом:

(3)

где фп= ■ < —  относительная влажность в непосредственной близости
V П )

к датчику, на которую последний и реагирует; Е{Тп) —  насыщающая  
упругость водяного пара при температуре

Раскладывая (3) в ряд в окрестности е, Тп, получим, сохраняя толь
ко линейные члены.

dE .

1 : ■( df у
Е{Тп) d <Рп / “п  ̂ \ е  d T n ) ^ \ Л 4 )

Определим используя -уравнение Клаузиуса —  Клапейро,на^

выражающее связь между температурой' и - насыщающей уп]э,угрстью:.Б 
абдяного пара' , ' ' ' Л ............. . ' .V..' '

dE
В

dT
Rn * (5)

В формуле (5) L  —  удельная теплота испарения воды, с достаточ
ной для практики точностью представляемая формулой [5],

1  =  1 ( Г о ) - ( с - с „  ) ( Г - Г о ) , (6)

где Го =  273°; с, Ср̂ , — удельные теплоемкости воды и водяного пара со
ответственно.

Подставляя (6) в (5 ), получим , ■' '

1 dE (̂Т'о) +  (с — Ср̂ ) Го 1
' Е dT Rn ' ■■ ■

Пбдстаййм -теперь (7)  ̂'В (4) Для Т  =  Уп,

Rn Т • (7)

1 ( 7 ; )  =  5 9 7 ^ , град. Рп г-̂ град. г-град.

df у V '
. е .. ;

2 5 - 5 , 2
Ч

(8)

Оценим ■величины отдельных членов в квадратных скобках.
Примем, ’гто температура Гп;=293°, относйтельная вляжнбсть- срп~ 

—70% , откуда величина 16 мб. '  ̂ '
Согласно записям Суинбенка [1], величина е'  имеет порядок 1 мб; 

величинас': Уп-: представляет собой сглаженные с  постоянной вдемени 
около минуты пульсаций Д-емпературы воздуха. Характерная величина

123



этих пульсаций составляет примерно 0,5°. Используем приближенное 
уравнение для описания термического режима твердого тела с постоян
ной времени /и

(9):

где Г и © —- температура тела и прилегающего воздуха соответственно,  ̂
t —  время. Тогда, используя передаточную функцию для такого устрой- ; 
ства, получим

(10)

где Ат я Л 0— амплитуды температурных пульсаций тела и прилегаю
щего воздуха, соответственно; си — частота температурных возму- ' 
щений.

Д ля оценки частотного интервала возмущений, определяющих тур
булентный поток влаги, мы воспользуемся данными Ю. А. Волкова, | 
В. П. Кухарца, Л . Р. Цванга [6] а спектрах турбулентного потока тепла. 
Принимая эти спектры подобными, получим, что основной вклад вносят |
возмущения с частотой около 0,1 гц. Тогда для постоянной времени
тдаЮ О сек. получим ослабление пульсаций температуры

* i

^ — <^0,1. ( И ) !

Следовательно Т ' = 0 ,5  • 0,1 =0,05°. Подставляя значения е', е, Т'  ̂ I 
и Гп, получим, что член с пульсациями температуры составляет пример- j 
но 3% от члена с пульсациями влажности. Пренебрегая этим малым  
членом, получим {

г  !=!»

Подставляя (12) в (2), получим формулу для определения турбу
лентного потока в л а г^ п р и  использовании сорбционного датчика с вьь 
ходным параметром г в случае пренебрежения пульсациями темпера
туры его поверхности

RE{%)Е * ^ ------( 1 3 ) ;
RnP

W ' f n K

Точная формула, получаемая подстановкой (8) в (2 ), имеет вид 

.. J  (14)

RnP Ж Л _  '  RnPT„ \  Тп
Дп

и может быть использована при наличии термометра, измеряющего) 
пульсации температуры поверхности датчика влажности,
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