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В сборник включены статьи по различным аспектам физи
ки приземного и приводного слоев. Излагаются результаты 
изучения обмена теплом и количеством движения между океа
ном и атмосферой, а также особенности радиационных процессов 
над Северной Атлантикой. Значительную часть сборника зани
мают вопросы метеорологического режима водоемов в период 
замерзания и таяния льда, а также методика расчетов опти
мального орошения сельскохозяйственных полей. Прогностиче
ская тематика представлена схемой прогноза полей наземного 
давления с учетом специфики пограничного слоя. В конце сбор
ника приведены материалы наблюдений над распределением 
л^етеорологических элементов в пограничном слое, полученные 
во время экспедиции в районе г. Цимлянска летом 1967 г.
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p. с. БОРТКОВСКИЙ, Э. к . БЮТНЁР

О МЕТОДАХ ОПРЕДЕЛЕНИЯ ТУРБУЛЕНТНЫХ ПОТОКОВ 
КОЛИЧЕСТВА Д ВИ Ж ЕН ИЯ И ТЕПЛА НАД МОРЕМ

Повышенный интерес к задаче о взаимодействии океана и атмосферы 
явился причиной появления целого ряда обзоров, посвяш;енных этой проб
леме [1, 2, 3]. Одним из центральных ее вопросов является вопрос о микро
масш табном взаимодействии примыкающих к поверхности раздела слоев 
воздуха и воды, в которых происходит обмен количеством движения, 
теплом и влагой между атмосферой и морем. В последние годы появился 
целый ряд теоретических работ, в которых делаю тся попытки получить 
значения потоков через поверхность раздела по характеристикам погра
ничных слоев атмосферы и моря. Одновременно опубликован целый ряд 
новых экспериментальных данных измерений значений касательного н а
пряжения над морем. Обзор этого круга работ и является первой задачей 
настоящ ей статьи. В торая задача, которую ставили перед собой авторы, 
заклю чается в попытке сделать некоторые выводы относительно того, как 
следует рассчитывать величины турбулентных потоков тепла Н  и количе
ства движения t  по результатам  простейших измерений скорости ветра 
и температуры в приповерхностных слоях.

В связи с этими обстоятельствами библиография, приведенная в конце 
статьи, является далеко не полной; ее можно рассматривать скорее как 
дополнение к библиографии по этому вопросу, приведенной в упоминав
шихся монографиях [1, 2, 3]. Это дополнение вклю чает в себя главным 
образом теоретические работы по совместному решению уравнений Дви
жения системы море — атмосфера и экспериментальные работы по опре
делению чисел П рандтля и Стэнтона в шероховатых трубах. По мнению 
авторов, эти работы могут оказаться полезными для метеорологов.

П ервая часть статьи относится к работам по теоретическому и экспе
риментальному определению коэффициента аэродинамического сопро
тивления (коэффициент трения)

С  =

где Ра — плотность воздуха, u{z)  — скорость ветра на высоте z,
Во второй части сопоставляю тся результаты  расчета числа Стэнтона 

51==Я/раСр(0а — 0щ,)ы, где Н  — поток тепла, Ср — теплоемкость воздуха 
при постоянном давлении, ©„(г) ^  0 ц. — разность температур воздуха 
и поверхности воды по разным теоретическим моделям.

О казалось, что если поверхность моря с точки зрения переноса тепла 
близка к гладкой поверхности, то рассчитанные по разным моделям
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числа Стэнтона очень близки между собой. Работ, посвяхценйых воНрбсу 
о влиянии шероховатости на перенос тепла, авторам известно очень мало. 
Сопоставление результатов расчета S t и эксперимента над морем про
вести пока нельзя ввиду практического отсутствия непосредственных из
мерений потоков тепла. Поэтому авторы привели результаты  ряда изме
рений S t в шероховатых трубах, чтобы хотя бы качественно сопоставить 
результаты  теории и эксперимента.

1. Экспериментальные определения напряжения трения ветра 
на поверхности моря

Н апряж ение трения ветра t ,  как  известно, можно определить различ
ными способами в соответствии со следующими видами записи;

к

■ 9 а Ч '^ ^  (Ы )
du 
dz

J Paf { ^ - ^ g ] d z ,  , (1.3)
о

Здесь ро и ри — плотность воздуха и воды соотвётственно; и'  h w - — 
пульсации продольной и вертикальной компонент скорости ветра; ku —  
коэффициент турбулентного обмена; и ( г ) — средняя скорость ветра 
(в приводном слое); /  — парам етр Кориолиса; V —  Vg — отклонение по
перечной компоненты скорости ветра в пограничном слое от геострофиче
ского значения; g  =  9,8 м/сек.^; кго —  глубина водоема; — наклон уро-
венной поверхности, вызванный действием ветра.

Способы определения t ,  вытекаю щ ие из ( 1 . 1 ) — (1.4), подробно изло
жены, например, в [1 , 2 ], где содержится такж е анализ точности кан^дого 
из них. Там ж е указы вается, что, кроме часто применявшихся способов 
расчета х по формулам (1.2), (1.3), (1.4), все более часто В последнее 
время используется пульсационныи (прямой) метод ( 1 .1 ) ; t  можно опре
делить такж е и по сжатию  ветром мопомолёкулярной пленки на по
верхности воды; однако последний метод пока не получил широкого р а с 
пространения.

Практически определение х сводится к определению коэффициента 
аэродинамического сопротивления поверхности Cu(z) ,  отнесенного к ‘оп
ределенной высоте, и к измерению скорости ветра на той же высоте.

Если все проводившиеся над морем измерения п озволяю т ' считать 
более или менее установленной величину среднего значения коэффициен
та Си, то относительно характера зависимости С„ от скорости ветра и 
условий температурной стратификации приводного слоя единой точки зр е
ния еще нет. Так, в обзоре [4] приводятся результаты  различных исследо
вателей, согласно которым С„ либо растет с усилением ветра, либо умень
шается, либо, наконец, остается постоянным. О днако все эти заключения 
были сделаны, как  правило, по небольшому числу наблюдений.; В послед
нее время было получено довольно много значений t  с помощью измере
ний пульсаций компонент скорости ветра [5— 11]. Рассчитанные по этим 
данным значения С „ |г  =  юм, нанесенные на граф ик (рис. 1),_не:Позво- 
ляю т сделать какого-либо вывода о зависимости Си- от скорости,'ветра. 
Лиш ь после осреднения полученных значений по интервалам скорости



ветра вы является рост к(зэффициента трения при усилении ветра; эта  з а 
висимость довольно близка к полученной Зубковским и Кравченко [11].

Подобные ж е выводы можно сделать, использовав данные измерений 
профилей скорости в приводном слое.

Больш ое число данных такого рода, а такж е значений при больших 
скоростях ветра (20—25 м /сек.), определенных по измерениям наклона 
уровня моря во время штормовых нагонов, приведены в [2, 20, 21]. Хотя 
величины Си, рассчитанные по данным о штормовых нагонах, и считаются

С и - Г О ^

Рис. 1. Коэффициент, трения по структурным данным.
/ — данн ы е М ак-И лроя [5J; г  — данн ы е В иноградовой [6]; 3 — данны е ГГО 
[24); 4 — данн ы е ИФА [10]; 5 — данн ы е ИФА [11]; ff — данн ы е Хассе

[8]; 7 — осредненны е по и нтервалам  скорости ветра;
. 1 0 - ^« -  С ^=(0 ,72+0,12  ц,о)

менее достоверными [1 ], они достаточно хорошо согласую тся с зависи
мостью полученной в [2 ] по профильным данным

С „= (1 ,0 0  +  7 -  10-^% о) • 10-1
Нужно отметить, что пульсационные измерения даю т более слабую 

зависимость от скорости ветра; однако эти измерения относятся к ско- 
ростя’м ветра, не превышающим 1 0  м/сек.

Большой разброс точек Си{и)  можно объяснить тем, что коэффициент 
трения зависит от целого ряда факторов, из которых контролировался 
в Зкспериментах только Один — скорость ветра. ТакИм образом, зависи
мость Са{и)  имеет стохастический характер.

■ Очевидно, что, кроме скорости ветра, на величину С„ долж ны  влиять 
условия' стратиф икации и- спектральные характеристики волнения, кото
рые, вообщ е говоря, неодинаковы при одной и той ж е скорости ветра.

Кроме того, поверхностно-активные вещества, попадаю щ ие на по
верхность воды в результате деятельности человека, морских организ
мов %  других йроцессов,' изменяют форму спектра волнения и таким 
образом влйяю т на величину С,}. ■ ...



Роль волнения достаточно ярко проиллю стрирована известными опы
тами В ан-Д орна [12]. О пределяя т по уклону поверхности небольшого 
бассейна [формула (1.4)], он обнаружил, что наличие поверхностно-ак
тивного вещества (мыльной пленки), уменьшающего энергию волн (осо
бенно в области высоких частот), заметно снил^ает величину т при ско
рости ветра, превышающей 7— 8  м/сек.

Это привело к представлению о том, что полное напряж ение трения х 
на водной поверхности склады вается из сопротивления формы ху и н а
пряж ения трения спокойной поверхности воды Xs. По данным Ван-Д орна 
М анк [13] нашел

V== 0 , 6 8  ■

х , =  1,0- 10-Зр,й2^, (1.5)
где введено по соображениям размерности; v — коэффициент мо
лекулярной вязкости воздуха.

И з (1.5) легко найти, приняв v =  0,15 см^/сек.,
С„ =  (0,28 • 1 0 - 3 « i o + 1 ,0 ) • 10-3 , (1 6 )

где « 1 0  в см/сек.
Выражение (1.6) довольно хорошо согласуется с экспериментальны

ми результатами, полученными при наблю дениях над морем.
Что ж е касается зависимости Си от стратификации приводного слоя, 

не только температурной, но и плотностной (см. [14]), то имеющиеся экс
периментальные данные крайне ненадежны и скудны.

Д авно отмечено, что при равной скорости ветра ветровые волны при 
неустойчивой стратификации выше и крутые разруш аю щ иеся гребни 
(бараш ки) занимаю т большую площ адь, чем при устойчивой стратиф и
кации [1 ].

По данным кораблей погоды найдено, что при 0ш— 0 а= 6 ,7 °  средняя 
высота волн на 22% выше, чем при 0ю =  0а  [15]. Известно, что средняя 
высота волн h  связана с динамической скоростью и* эмпирической зави 
симостью [16] h-—vl,  т. е. h — т/р.

Следовательно, отношению высот волн, равному 1,22, соответствует 
такое ж е отношение коэффициентов трения. Это согласуется с выводом 
Френсиса [17] об увеличении на 25% коэффициента трения при конвек
тивных условиях по сравнению с условиями нейтральной стратификации.

По данным о наклоне уровня на озере было найдено, что С„ при не
устойчивой стратификации примерно вдвое меньше, чем при устойчивой 
[18]. О днако измерение скорости ветра при этом производилось далеко 
от воды, что могло внести большие погрешности.

Наконец, недостаточно ясно, как  характеризовать стратификацию  
атмосферы над морем. Н аруш ения подобия профилей температуры и ско
рости ветра над водой [19 и недостаток материалов для проверки подо
бия затрудняю т и теоретический анализ влияния стратификации н а тур
булентный перенос количества движения.

Во всяком случае, необходимо сопровождать любые измерения к аса
тельного напряж ения над морем тщ ательными измерениями волнения, 
температуры и влажности. .

■ .Очевидно, что теоретические ^методы-расчета С„ долж ны  отраж ать 
тесную связь динамики приводного слоя атмосферы и дриповерхностного 
слоя океана.
, Поэтому наиболее корректным является вычисление этих характери

стик, в частности коэффициента ветрового сопротивления Си, путем ре
шения совместной системы уравнений движения для обеих сред при з а 
данных внешних условиях и условиях на границе раздела.



Очевидно, что входящ ие в эти уравнения коэффициенты турбулентного 
обмена как в воде, так  и в воздухе долж ны определяться в результате 
решения системы так же, как  и сам профиль u{z ) ,  а не задаваться апри
ори. Д л я  этого необходимы дополнительные физические гипотезы. В про
стейшей форме такая  задача была впервые поставлена и решена в р а 
боте Б. А. К агана и 3. М. Утиной [22]. Они получили ряд интересных ре
зультатов, в частности, выявили влияние угла между направлением ветра 
и горизонтальным градиентом температуры на характеристики тепло
обмена. О днако значения Си, полученные в [22], оказались завышенными, 
вероятно, из-за того, что коэффициент турбулентного обмена k  считался 
постоянным по высоте. П остроенная в последние годы модель Д . Л . Лайх- 
мана [24] свободна от этого недостатка. В [24] предполагается, что вся 
энергия ветра затрачивается на создание дрейфового течения в воде, а на 
поддерж ание колебаний поверхности раздела энергия не затрачивается. 
Н есмотря на это ограничение, значения скорости ветрового дрейфа и ко
эффициента ветрового сопротивления Си, полученные автором,' неплохо 
согласую тся с экспериментальными данными.

Однако, несмотря на хорошее согласование результатов [24] и экспери
мента, очевидно, что изменение характеристик волнения морской поверх
ности долж но сказы ваться на величине касательного напряжения. В р а 
ботах [26— 30] сделана попытка оценить величину сопротивления формы 
морской поверхности по экспериментально измеряемым спектрам ветро
вого волнения.

Основные идеи этих работ изложены такж е в [3i, 32]. Оказы вается, 
что даж е при потенциальном обтекании бегущей волны она встречает 
сопротивление со стороны воздуха, если кривизна профиля скорости 
u{z)  не равна нулю.

Величина добавки Ту к касательному напряжению  t.,, которое имело 
бы место при отсутствии волнения, зависит от спектра волнения и от вида 
профиля скорости ветра.

Д ля  иллю страции приведем результаты  расчета отношения когда
спектр волнения определен по формуле Нейманна, а профиль скорости 
и (г) является линейно-логарифмическим:

u ( z )  =  0,2-

1п-Zo
ZI

\ \  ,5 Zg , 

2 :<  1 1 ,5 2 : 0 . (1.7)

Здесь t s  =  pvl,  2 о = 1 0 - 2  c m,  к  — постоянная К арм ана, равная 0,38.
Результаты  расчета отношения х f/Xs приводятся в табл. 1; в ней же 

указаны  принятые при расчете значения С„ при разных о*.

Т а б л и ц а  1

см/сек, ■ Си «10 см/сек.

8 7-lO-i 3 -юг- 0,3 :
20 7 .1 0 -‘ юз 0.9

40 1,5.10-3 1,5-103 1,7

Полученные значения согласуются с данными рис. 1 (при. росте ск о 
рости ветра Си увеличивается)'. ' ..... ;



Отметим, однако, что соотношение величин сопротивления формы 
и касательного трения ро^, полученное таким образом,, можно р ас

сматривать только в качестве грубой качественной оценки. Это объяс^ 
няется главным образом произвольным выбором профиля u (z )  нулевого- 
приближения (1.7). Кроме того, вероятно, становится незаконной лине
аризация уравнений движения [26] при больших значениях Xflpv^.

2. О величине турбулентного теплообмена над морской поверхностью

Вертикальный поток тепла Я  над морской поверхностью в принципе 
можно определять тремя способами.

1. Путем синхронного измерения мгновенных значений вертикальной 
скорости W и температуры 0  и осреднения по времени произведения 
флуктуаций w'  и ©';

(2 . 1 )

Однако для получения Я  таким прямым способом требуется специаль
ная аппаратура, и в настоящ ее время мы не знаем опубликованных ре
зультатов такого рода измерений над морем, кроме [8 ] и [И].

2. М ожно определять Я  по градиентам средней температуры над по
верхностью моря, измеренным на специальной вехе (чтобы устранить 
влияние корпуса судна)

(2 -2 )

Такие измерения долж ны быть очень точными, так как величины
на тех уровнях, где их можно наблю дать над морем, очень невелики. Это 
сильно затрудняет получение потока Н  таким способом. Кроме того, при 
использовании формулы (2 .2 ) возникает вопрос о выборе коэффициента 
турбулентного переноса й я  для потока тепла. Н аиболее часто пред
полагаю т, что равен коэффициенту турбулентной вязкости кц, т. е. что

kтурбулентное число П рандтля Ргт = -7- ^  =  1 .

В принципе ku  можно оценить по результатам  структурных измерений 
касательного напряж ения и градиентов скорости ветра над морем. По 
измерениям, произведенным в атмосфере над сушей, число Ргт для ней
тральной стратификации близко к единице, но отношение явно за-

«я
висит от условий стратификации. По измерениям, проведенным в л аб о р а
торных условиях для воздуха, в среднем (см. [33]) число Ргт равно не 
единице, а 0,78, т. е. близко к молекулярному числу Рг для воздуха. Вы 
бор между этими двумя значениями Ргт при нейтральной стратификации 
можно будет сделать после проведения лабораторны х измерений Рг-г 
в среде, где молекулярное число Рг сильно отличается от единицы.

Вопрос о соотношении коэффициентов ku и при разной страти
фикации подробно обсуждается в монографии Ролля [1].

3. П рощ е и з'добнее всего было бы использовать для расч-ета потока 
Я  выраж ение

(2.3)

Однако, вычисление Я  .по (2.3) возможно лиш ь в том случае, если 
известно хотя бы приближенно число Стэнтона St. П ока нам не известны



прямые измерения числа Стэнтона в приводном слое. Однако в последние 
годы появился целый ряд работ по измерениям S t в трубах различной 
шероховатости и при разных значениях числа П рандтля в потоке. Н аи
более детально результаты  такого ряда измерений описаны в [34]. Кроме 
того, эту работу можно рассматривать как непосредственное продолж е
ние классических работ Н икурадзе по установлению законов сопротивле
ния шероховатых труб. Авторы [34] провели измерения коэффициента со
противления и числа Стэнтона S t в трех трубах, обклеенных плотно упа
кованными песчинками разны х размеров.

Измерения производились в воде при разных значениях чисел Рг 
в пределах 1 , 2 0  — 6 , но здесь мы приведем только ряд результатов 
полученных при Р г= 1 ,2 0 . .

Коэффициент сопротивления С^щ во всех трех шероховатых трубах 
сначала убывал с ростом скорости потока, достигая минимума, а затем 
возрастал и стремился к предельному постоянному значению при доста
точно больших Re. Эти предельные значения С„,и оказались равными для 
трех труб 3 • 10 "®, 5,8 • 10“ ® и 9,5 • 10~®. Такое поведение является 
естественным при переходе от реж им а гладкого обтекания к режиму, р аз
витой шероховатости. В гладкой трубе коэффициент С„г всегда монотон
но убы вает с ростом числа Рг, т. е. с ростом скорости потока в трубе. Это 
объясняется уменьшением толщины слоя молекулярной вязкости при 
увеличении скорости. При предельно высоком числе 1?е̂  .аостигнутом ав 
торами [34] (Ремакс= 10®), С«г= 1,7 • 10~®. (Вообщ е изменение С„ с ростом 
Re ослабевает и в пределах Re от 10® до 10® изменялся слабочт-от 
2-10~® до 1 ,7 - Ю"®.) В гладких трубах число St,, отличалось от 
С„г при всех Re не более чем на 2% . В шероховатых трубах в реж и м ер аз- 
витой шероховатости, когда С,,.ш достигало насыщения, число Stm убы 
вало с ростом числа Re так  же, как и в гладкой трубе. О днако значения 
функции S t (Re) были меньше, чем 
в шероховатых трубах, но больше, чем 
в гладкой трубе.

Д ля  иллю страции приведем табл. 2, 
составленную по результатам  [34] для 
R e = lQ 6 и Рг =  1,20.

Ясно, что, чем сильнее 'отличается 
коэффициент сопротивления ш ерохо
ватой трубы от коэффициента сопро
тивления гладкой трубы, тем больше 
разница чисел S t и Си. Н а непримени
мость соотношения S t и С„ для моря уж е указы валось в [35].

Из натурных экспериментов, разумеется, трудно сделать выводы о д е
талях  изменения Си в зависимости от скорости ветра над морем. Однако 
очевидно, что зависимость коэффициента сопротивления от скорости 
над взволнованной водной поверхностью отличается от зависимости С« 
от скорости ветра и в гладкой трубе и в трубе с неподвижными ш ерохо
ватостями. К ак видно из сравнения рис. 1 и 2, при скоростях ветра до 
8  м/сек. величина С„ примерно на 30% превыш ает значения С„г для бес
конечной гладкой плоскости (рис. 2, кривая 6).  С ростом скорости ветра 
Си возрастает до значения, примерно вдвое превышающего коэффициент 
сопротивления гладкой поверхности при скоростях порядка 2 0  м/сек. 
(О дальнейш ем поведении Си пока ничего неизвестно.) Таким образом, 
результаты  измерений С„ (рис. 1) уж е даю т возможные пределы значе
ний S t над  морем, хотя и крайне грубые; значения S t («) долж ны  леж ать 
в променсутке между значениями Сиг и измеренными значениями С„ д л .1 

моря. Отметим, что используемое в климатологических расчетах энаненце

Т а б л и ц а  2

Сит St|u
Сиг Сиг

1,8 1,4
3,4 1,8
5,7 . 2,1



Sts= 1,8 • ЮгЗ [36]. в общем попадает, в эти пределы, но леж ит ближ е 
к верхнему пределу. Попробуем теперь привлечь ряд дополнительных со
ображений и установить эти пределы точнее. П реж де всего отметим еще 
раз, ЧТО'Си над водой при скоростях м< 1 0  м/сек. незначительно пре
выш ает величину Си над  гладкой поверхностью. При этом наличие бегу
щих волн на поверхности воды д аж е  при ламинарном реж име обтекания 
вызывает добавочное сопротивление формы, которое долж но увеличить 
величину Си над водой по сравнению с величиной С„г (см. раздел 1.). 
П роведенные в разделе 1 оценки грубы, но они по порядку величины сов
падаю т с наблю даемыми • значениями Си.
; В экспериментах В ан-Д орна [12] значения касательного напряжения 
X на поверхности воды, покрытой мыльной пленкой, совпадали со значе
ниями т на поверхности чистой воды до скоростей ветра около 7 м/сек.

■Отсюда' можно сделать вывод, что , при скоростях ветра меньше 
1 0  м/сек. режим обтекания водной поверхности близок к режиму гл ад 
кого обтекания.

. ..'Если, при этом учесть, что наличие шероховатости влияет на перенос 
количества движения гораздо сильнее, чем на перенос тепла (в  режиме 
развитой шероховатости перенос количества движения определяется 
главным, образом сопротивлением формы, а перенос тепла лимитирован 
молекулярной теплопроводностью в примыкающем к поверхности вязком 
подслое)., то можно попытаться оценить S t в предположении, что струк
тура приводного температурного подслоя такая  же, как над гладкой по
верхностью; при этом входящую в результаты  расчета величину Си м ож 
но взять из эксперимента.

Из' равенства (2.3) следует, что

S t = --------^ ------— , , (2.4)

х(2 )

Здесь %(z) — коэффициент теплопроводности, который учитывает как 
молекулярный, так и турбулентный перенос тепла. Имеется целый ряд 
предположений о виде зависимости функиий ^ (z )  от высоты д аж е  над 
гладкой поверхностью. Р азны е модели приводят к разным значениям St. 
В обзорах [1, 2] отмечается, что полученные таким образом S t могут р аз
личаться в несколько раз.

Однако анализ гипотез, использованных д ля’получения St, позволяет, 
отбросив наименее вероятные модели, значительно сузить интервал воз
можных значений St. Большинство гипотез о характере теплообмена 
в тонком слое, примыкающем непосредственно к поверхности воды, осно
вано на измерениях градиентов « (г )  над гладкой поверхностью. И з ре
зультатов этих измерений (см., например, [37]), следует, что при z < z ^  
~ 5 v /y *  эффективный коэффициент вязкости равен коэффициенту моле
кулярной вязкости воздуха и и (г) подчиняется линейному закону

. .  . . .

л , , , . , . . . . (2 .5)

При z'^^Ov/Vis, профиль u{z)  представляет' собой прямую в логариф 
мической, щкдле. Следовательно, при x>30v/t)^  преобладает турбулентная 
едзкость ;и -v(:«) =%v^z ,  В промежуточной области 5 v /'o * < 2 < 3 0 v /‘t),fHMeeT 
место цостецеиный. переход, от  молекулярного переноса к турбулентному, 
коэффициент в я з к о с т и  в. первом приближеция представляется, суммой

!0



у(г) = у „ + У т (г ) ,  и аналитический вид профиля ы(г) зависит от закона 
изменения функции v^ i z )  в этой промежуточной области.

Перенос тепла над гладкой поверхностью аналогичен переносу коли
чества движения, влияние стратификации при малых 2  несущественно, 
и можно считать, что функция Хт,(2 ) совпадает с V t(z). Число Р гт для 
воздуха при нейтральной стратификации леж ит в пределах ОJ 3 3 — I, 
но эта неопределенность на результатах почти не сказы вается.

В наиболее грубых гипотезах относительно функции %{z) в приводном 
слое считается, чтр в интервале существует только молеку
лярный перенос тепла и %{г) =Хм>а при г >Kv/'t).:,имеет место скачкообраз
ный переход от молекулярного переноса к турбулентному и =

Величина постоянной X, очевидно, долж на леж ать в пределах 
5<? '.<30 . Такова, например, гипотеза М онтгомери [38]; ;

0 < г < 8  Х =  Хм.
2 Г> 8  Х =  + .

Если подставить функцию %{z) в выраж ение для (2.4), то получим

5  ̂_______________ и ______ __________ (2 6 )
0,733-лX +  In [1 +  -л/ С„ z u ( z ) l Хм] ■

vl
Здесь С „ = —2— коэффициент аэродинамического сопротивления, ко
торый нужно взять из имеющихся в настоящ ее.время экспериментальных 
данных.

Н а рис. 2 приведены кривые S t для двух крайних значений Х(А,=5 
и Я,= 3 0 ) при С „— (1,00 +  7 - 1 0 ~‘‘ « 1о) • 10“ ® (см. § 1) и для высоты г =  10 м..

Совершенно очевидно, что при постоянной А,= 3 0  получаются заниж ен
ные значения St, так  как при этом молекулярный перенос должен иметь 
место до z =  30v/D:^h диффузионное сопротивление слоя Q^z^SO'i /Vj^  явно 
завышено. При записи S t в форме (2.6) отношение слагаемых в знам ена
теле характеризует относительный вклад слоев О 2  ^  и  2  >  -------- 
и величину диффузионного сопротивления. Если Я =  30, то оба слоя игра
ют примерно одинаковую роль, при этом толщина слоя молекулярной 
теплопроводности явно завыш ена.

Д ругая  часто употребляемая при расчетах S t модель — модель Ш еп
парда [39] — не содерж ит гипотезы об изломе функции %{z). Согласно 
Ш еппарду, турбулентная теплопроводность начинает играть роль от са 
мой поверхности и j^{z) при любых г.

Тогда _

(рис. 2, кривая 3).
Каков ж е наиболее реальный вид функции х ( 2 ) в приповерхностном 

слое?
Экспериментально установлено, что при 2>30^/-ц^профиль и{г)  под

чиняется логарифмическому закону. Следовательно, при 2>30v/ti*  коэф
фициент теплопроводности должен быть пропорционален 2 . Очевидно, 
что при наличии вязкого подслоя, который распространяется на расстоя
ние порядка 5v/i)* от поверхности, этот коэффициент долл<ен отсчитываться



не от уровня г==0, а от несколько более высокого уровня. Поэтому при 
Z>-30v/'iy^ долж но быть

X =  ь  у ) . ;;

В слой 2<30v/'г:)^тypбyлeнтныe пульсации проникают сверху,но зату 
хаю т из-за вязкости. Поэтому Хт(г) при z < 3 0 ' t / v ^  долж но уменьшаться- 
при приближении к стенке быстр!ее, чем по линейному закону.

И сходя из этих представлений, В. Г. Левич [37] вычислил функцию 
ы (г) в переходной области где коэффициент вязкости
имеет вид

’ v(2 ) =  Vm( 1  +  6 2 2 ) \ ,

и получил хорошее согласование с экспериментальными данными'.
Однако закон затухания турбулентных пульсаций в переходной об

ласти может быть иным. Так, например, не исключена возможность, что 
V t(z )— [37]. Р яд  косвенных зкспериментальных данных [40] привел 
автора к выводу, что V t(2 ) ~ 2 .̂ О днако нетрудно показать, что выбор з а 
кона измейения функции V t(2 ) в переходном слое практически не сказы 
вается на величине St. Важно только учесть наличие этого слоя.
.. . Н а рис. 2 приведены значения St, вычисленные с учётом наличия пере

ходного слоя 5v/'y :j<2:<30v/‘ti:s. К ривая 1 получена в предположении, 
что-;' .........................

Х==Хм(1 + 0 .7 3 3 ^ 2 :2 ) при г < 3 0 -  

у — —т d)  при г  >  30 - - ^

V

Значения констант Ь я d  подобраны так, чтобы функция %{z) была 
непрерывной при 2=30^/г),^.и чтобы u{z)  при 2 >30v/D,pописывалось зак о 
ном [41]

'П ри  этом

л  у". Си

:23,2ylv^ ' . ' ■:

Н а том же рис. 2 приведены значения (кривая 2 ), полученные при

X(z) =  /-М +  ■ г  <  S ,

y.i^) =  XM +  ^ % z  2 > 8  =  3 0 - ~ ,

И з рис 2-видно, что при б ==30v/'y,j;кривые S t(« ) , полученные по' обеим 
мОДеля й с учётом затухания, практически совпадают; ' ’

. ' Близкое сбвИадёНие •рёз'ульта-тёв расчёта- S t пб' формулам. '(-2{̂  {2Щ
прй-яравйльном' в верхней- границы буфёрйого слоя указЩ а-ет 'Ш

i‘̂



fo, что вы ёор 'того ИЛИ'иного йаконй затухания турбулентных пульсаций 
в этом слое практически не сказы вается на значениях St. Здесь играет 
роль только положение верхней границы этого слоя, которое определя
ется из вида экспериментального профиля u(z ) .

Неучет наличия переходной области, в которой турбулентный обмен 
уменьш ается быстрее, чем в слое, где профиль u( z )  подчиняется логариф 
мическому закону, приводит к завышению S t [39]. Отметим, что, кроме 
профилей изменения }С(2 ), применяемых в ф ормулах (2.8)' и (2.9) для St, 
имеется целый ряд интерполяционных формул для v (z ) Над гладкой по
верхностью, которые не содерж ат излома функции v на верхней границе 
буферного слоя и хорошо согласую тся с экспериментальным профилем 
u(z )  при любых значениях 2 .

Такого рода формулы содерж атся, например, в [33]. О днако прово
дить расчет S t по всем моделям такого рода не имеет смысла. Такой 
расчет 'был проведён в [42] для коэффициентов теплоббйейа в гладких 
трубах при'разныХ -Рг. 'Р езультаты  расчета S t по всем моделям практи
чески совпадаю т меж ду собою и согласую тся с экспериментом. (Н аличие 
буферного слоя было учтено во всех моделях).

Т ак как в нашехм распоряжении пока нет экспериментальных данных 
о значениях Stj, над  морской поверхностью, то мы можем лишь косвенно 
сопоставить отношения значений S tj, к значениям С„г гладкой поверх
ности при разных скоростях ветра с соответствующими величинами, по
лученными авторами [34] (см. табл. 2 ).

Увеличение скорости ветра в табл. 3 соответствует увеличению ш еро
ховатости трубы в табл. 2 .

К ак видно из табл. 3, отношение коэффициентов сопротивления С„ 
к коэффициентам сопротивления гладкой поверхности Сиг HG Превышает 3. 
При такой величине этого отноше
ния Для ш ероховатых труб отношение ______  Т а б л и ц а З
S t к  Си не превыш ает Ь 8  (см. табл. 2).
Следовательно, судя по данным 
табл. 2 ,, можно ож идать, что величина 
этого последнего отношения для моря 
такж е . д о лж н а леж ать, в пределах 
t - - l , 8 . К ак видно ■ из последней 
графы  табл. 3, полученные значения 
этого, отношения очень хорошо уклады 
ваю тся в нужный интервал. Это может 
служ ить косвенным подтверждением 
правильности вычисленных здесь значений S t для моря.

: И меется целый ряд моделей, в которых делается попытка учесть влия
ние шероховатости на теплообмен путем непосредственного введения п а
рам етра 2 о в функцию х ( 2 ) [34, 43, 44, 45]. Н е останавливаясь на разборе 
этих моделей в настоящ ей работе, укаж ем, что их основным недостатком 
является отсутствие надежной отправной точки — измерений средней 
скорости C/(z) и ее статистических характеристик при малых 2 , поряд
ка Zo. (Очевидно, что здесь нельзя будет получить универсальный про
филь для разных типов шероховатостей и результаты  измерений в трубах 
с песочной ш ероховатостью едва ли можно будет применить к морю.) 
Эти модели приводят к разным значениям функции S t (Re, Рг) для ш е
роховатых труб, а сопоставление значений этих функций с эксперимен
тальными данными трудно провести, так как неизвестны характеристики 
и(г) :[44]::

Здесь мы упомянем только одну такую  модель, построенную С вердру
пом и использующуюся иногда для оценок S t над морем.
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и м/сек. Са '
Cav

s t „

Cur

5 1,5 1,3

1 0 , 2 ' 1,4 ,

15 2,5 1,55

20 3 1,7



Соглйййо & е р Д р у п у  [4б],: фуйкцИй %(г) им еет Следующ ий АИД; 

при 0< 2 < 8  х  =  Хм, ;

2 ; > §  Х =  Х т==>'-:'Р*(2+2о), , .

3 ==х — . ■ ' '  ■

т. е. коэффициент теплопроводности испытывает скачок на уровне z = 8 . 
При этом получается

St = 'А ■ / C tf

0,733 X X +  In г +  гр
о -f- Zq

(2 . 1 0 )

Граница вязкого подслоя б выбрана почти максимально возможной 
(Л =  27,5). Н аличие буферного слоя не учтено, но сделана попытка учесть 
то обстоятельство, что в слое турбулентной теплопроводности коэффи
циент теплообмена увеличен из-за наличия шероховатости zq.

Т а б л и ц а 4

и см/сек. 0 при Х=5 В при ?.=30 20

200 13-10-3 76-10-3 6,1-10-3
1000 0,0025 0,015 0,12
2000 0,001 0.005 0,35

Однако, если по данным значениям С„ над м (^ем  вычислить соответстг 
вующий парам етр шероховатости 2 о= .1 0  ̂• то оказы вается (табл.
4 ), что при малых значениях и учет 2 о несуществен, так как  2 о<б. При боль
ших значениях и, когда введение такого парам етра в функцию
x(z) при малых значениях z — не имеет физического смысла, так 
как  при этом неявно предполагается, что логарифмический закон изме
нения u (z )  имеет место не только при z ~ Zo ,  что уж е неверно, но и при

Н а рис, 2 для иллюстрации приведены значения S t по Свердрупу при 
А = 5 и А.=30 (кривые 5 а я 5 б) .  Сильное завыш ение St, полученное при 
Х = 5  обусловлено добавкой го к z в законе начиная от значений

Значения S t при Л =  30 получились заниженными из-за слишком 
большой толщины слоя молекулярной проводимости. Такое увеличение 
диффузионного сопротивления не компенсируется уменьшением его при 
2>30v/z;,j, за счет парам етра Zq.

Д ля полноты картины на рис. 2 приведена еще кривая 5 в, построен
ная по результатам  расчета S t по модели Свердрупа с постоянной вели
чиной 6  =  0,12 см [47]. Из рис. 2 (кривая 5 в)  следует, что гипотеза о по
стоянстве б при всех скоростях приводит к сильному уменьшению St, 
такому, что S t над морем становится меньше, чем S t гладкой поверх
ности, что маловероятно.

В результате нужно отметить, что если режим обтекания морской 
поверхности близок к режиму гладкого обтекания, т. е. если зависи
мость функции %{z) над физической поверхностью такая же, как  над 
гладкой поверхностью, то полученные по разным моделям значения St 
совпадаю т друг с другом с точностью 10%. Очевидно, что при небольших 
скоростях ветра эти значения S t долж ны  быть близки к истинным зна-
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4еййям. Н асколько o tлйчaю tcй  значениялна рис. ^ (кривые ч/ и J )
м/сек. от истинных значений, можно решить только после прове

дения эксперим ента" над морем, ,, I, . ^
Значения S t на рис. 2 несколько возрастаю т с увеличением скорости 

ветра. Это связано с выбором интерполяционной формулы для С „(« ). 
Если выбрать другую интерполяционную формулу для  С„, то зависимость

Рис. 2, Числа Стэнтона St и их. возможные предельные зна
чения.

I — при закон е  затухан и я  з(^(г) в буферном сл о е~ г^ ; 2 —  при закон е за- 
. тухания ~  3 —  по Ш еппарду; 'Ja — по М онтгомери, Л =5; 46 — М онт

гомери, Х=30; 5а —  по Свердрупу, Х -5 ; 56 — по С вердрупу, Л^ЗО; 5в — 
по Свердрупу. 6=0,12 см; 6 ~ 5 1 = С ^  л л я  гладкой  поверхности; 7 — 

верхний предел S t — среднее значение д л я  моря [С „ =  (1,00+
+  • 1 0 -3 ] .

Sit(«) изменится, но не сильно. S t долж но зависеть от стратификации так 
ж е главным образом через С„. К ак отмечалось в разделе 1, С„ в зависи
мости от стратиф икации над  морем изменяется в пределах 25% . З а в и 
симость S t от стратиф икации долж на быть еще Слабее, так  как  S t при
близительно пропорционально Это естественно,.так как  на пере
нос тепла сильно влияет приповерхностный слой с большим дифф узион
ным сопротивлением, на котором влияние стратификации не сказы вает
ся. И з несколько иных соображений к выводу о том, что зависимость St 
от стратификации долж на быть невелика, пришли такж е авторы [48]. ■
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г. в. ГИРдюк

о  М Е Т О Д И К Е  Р А С Ч Е Т А  Э Ф Ф Е К Т И В Н О Г О  И З Л У Ч Е Н И Я  

П О В Е Р Х Н О С Т И  О К Е А Н А

Обычно для расчета эффективного излучения подстилающей поверх
ности Б условиях материка используется формула

^эф =  8а7’а ^ 1 - а ) ( 1 - с « '» ) + 4  8 а Г ^ ( Г з -  Га), ( 1 )
где ^эф — эффективное излучение подстилающей поверхности; б — излу- 
чательная способность подстилающей поверхности; а  — постоянная Сте
ф ана — Больцмана; Гв и Га — абсолю тная температура подстилающей по
верхности и воздуха; п — общ ая облачность в долях от единицы; си  от — 
эмпирические коэффициенты, характеризую щ ие степень влияния облач
ности на эффективное излучение; а — характеристика суммарной излу- 
чательной способности всей толщи атмосферы.

Д ля  расчета эффективного излучения водной поверхности целесооб
разнее использовать формулу, которая получается из основного соотно
шения, определяющего радиационный теплообмен между подстилающей 
поверхностью и атмосферой

^эф =  ^в +  ( 1 - 8 ) £ ' а - ^ а ,  (2 )

где £ в = б о Г ^  и £ а = а о Г ^ ; 
с учетом облачности

E , ^ ^ b c T l - b a a T \ { \ - { - k n P ^ ) ,  (3)

где /г — эмпирический коэффициент, характеризую щ ий влияние облач
ности на тепловое излучение атмосферы.

В формуле (3) поправка на облачность вводится к величине теплово
го излучения атмосферы, а не ко всей величине эффективного излуче
ния, как  это делается в формуле (1). Некоторые авторы [8 , 10 и др.] счи
тают, что физически и методически более обоснованным является вве
дение по|1равки на облачность к тепловому излучению атмосферы, а не 
к эффективному излучению. Это обстоятельство оказы вается еще более 
важным при расчетах эффективного излучения водной поверхности 
вследствие различного влияния обл.ачности на величину теплового излу
чения поверхности почвы и воды, что вызывается различиями в поглощ е
нии коротковолновой и излучении длинноволновой радиации [3, 19], р а з
личиями в теплопередаче между поверхностью и более глубокими слоями 
почвы и воды и др. В работе [11] показано, что несколько иной х ар ак 
тер воздействия облачности на формирование температурного режима
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водной поверхности приводит к тому, что коэффициенты (: 6  формулах 
типа ( 1 ) при расчетах эффективного излучения водной поверхности 
меньше значений с, входящих в аналогичные формулы расчета эф ф ек
тивного излучения поверхности почвы (примерно на 2 0 %)•

При расчете эффективного излучения водной поверхности по фор
муле (3) необходимо иметь Данные о температуре поверхности воды 
и воздуха, излучательной способности б и тепловом излучении атмо- 
сферы

E ^ : ^ a a T t { l - j r k n ' " ) ,  (4)
где а07'а^=£а, о — тепловое излучение атмосферы при безоблачном небе.

Д . Брентом в 1932 г. эмпирическим путем была получена зависимость

E , , o = o T { [ a - ^ b V F ) , \  (5)
где а и Ь — эмпирические коэффициенты; е — влаж ность воздуха в мил
лиметрах.

В дальнейш ем формула Брента была теоретически обоснована 
М. Е. Берляндом [1, 2] и для условий нормальной стратификации атмо
сферы были получены следующие значения коэффициентов: а  =  0,61 
и Ь =  0,058. Значения коэффициентов а и & не являю тся универсальными, 
они могут быть другими в зависимости от метеорологических условий 
конкретных географических районов.

Определим коэффициенты а п Ь для районов Северной Атлантики. 
Д л я  этого по данным радиозондирования атмосферы в северо-западной 
части Атлантического океана с судов «Печенга», «Севастополь» и «Севе
родвинск» в 1962— 1966 гг. по уточненной диаграм м е Ф. Н. Ш ехтер 
[2 0 , 2 1 ] рассчитаны величины теплового излучения атмосферы при без
облачном небе (всего 143 случая). Радиозондирование атмосферы с су
дов в 1962— 1966 гг. производились радиозондом типа A-22-III и A-22-IV. 
В результате получена зависимость теплового излучения атмосферы от 
температуры и влаж ности воздуха в приводном слое

fa ,o  =  s T U o ,5 5 +  0,0811/^Г). . (6 )

Одновременно были определены частные коэффициенты корреляции;

К ^ .о ;> Л ^ ^ )  =  0 ,97 ,

r [ o T t ;  V I )  ^  О,Q5. ^

О бращ аю т на себя внимание высокие значения всех полученных ко
эффициентов корреляции. П оскольку связь между тепловым излучением 
атмосферы Е^,  о и излучением черного тела аТ^  при температуре воздуха 
характеризуется высоким значением коэффициента корреляции, найдем 
уравнение регрессии для этих, величин

\£ а .о =  1 ,2 Ь 7 '^ - 0 ,2 3 .

По данным измерений теплового излучения атмосферы радиометром 
ГГО с гермациевым фильтром (описание радиометра дано в работе [14]) 
в северо-западной части Атлантического оке1ана на экспедиционном- суд
не «Севастополь» весной 1967'г. (всего 24 йзмерения £а, о) получено, что

Е , : о ^ Ь .  Г1(0,55 +  0 , 0 8 2 У ё ) . - - -  - ■ -  (8 )
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Частны е коэффициенты корреляции

/*(Яа,о; а 7^) =  0,90,

Г  ( £ 'а ,  о 0 , 9 2 ,

r ( a r t  | ^ )  =  0 , 9 7 .

С вязь между тепловым излучением атмосферы и сгТ^а вы раж ается 
зависимостью

^ а ,  о =  1 , 1 9  о Г а - 1 0 , 2 2 .  ( 9 )

Результаты  измерений те,плового излучения атмосферы радиометром 
ГГО с германиевым фильтром в северо-восточной части Атлантического 
океана на экспедиционном судне «Айсберг» летом 1965 г. (всего 33 из
мерения £а, о) позволили получить зависимость

f a , 0  =  1 , 2 2  оГа — 0 ,2 4 . ( 1 0 )
Коэффициент корреляции г = 0 ,88  оказался сравнительно высоким, 

в то время как  зависимость
£ а ,  о

f  iV e )

характеризуется коэффициентом корреляции, равным 0,33. Это объяс
няется тем, что в течение экспедиции на судне «Айсберг» наблю далась 
сравнительно^ы сокая влаж ность воздуха и ее небольш ая изменчивость 
( з н а ч е н и е и з м е н я л о с ь  от 3 до 4 м м ). Приводный слой атмосферы 
в северо-восточной части Атлантического океана, как  правило, находится 
в состоянии, близком к насыщению, в то время как  в северо-западной 
части Атлантического океана воздуш ная м асса еще сохраняет свойства 
континентального воздуха. О днако зависимость Ег.о от Для обеих 
частей Северной Атлантики практически остается одинаковой.

По материалам  расчета теплового излучения атмосферы по таблицам 
Эльзассера и Кальбертсон для северо-западной части Тихого океана 
(корабль погоды Р ) ,  опубликованным в работе [24], получена зависи
мость (всего использовано 44 измерения)

£ а .о = 1 ,2 3 о Г ^ - 0 ,2 5 .  ( 1 1 )
Свинбенком [25] для Индийского океана по результатам  измерений 

^а , о радиометром Функа (использованы такж е наблю дения и прибреж 
ных станций южной части Австралии) для £д, о кал/см2-мин. получена 
формула

£ а ,о =  1 ,2 0 о Г ^ - 0 ,2 4 .  ( 1 2 )
Коэффициенты в формулах (7), (9), (10), (11) и (12) для Северной 

Атлантики, Тихого и Индийского океанов, полученные различными ме
тодами, оказываю тся довольно близкими между собой. Поэтому можно 
представить зависимость £а, о от о Р а  для умеренных широт океана 
(рис. 1 ) в виде

^ а .  о = 1 , 2 0  а  Г а ' - 0 , 2 3 .  ( 1 3 )

Анализ результатов расчета fa , о по формуле Брента вида (6 ), (8 )
и формуле (13) показывает, что результаты  расчетов по формуле Брента
несколько лучше согласую тся с наблюденными величинами, чем резуль
таты  расчета по формуле (13). При этом следует отметить, что свободный
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член в правой части формулы (13) составляет в среднем около 60% 
величины £а,о- Это долж но понижать точность расчета по ф ор
муле (13).

Таким образом, получено, что тепловое излучение атмосферы над 
океаном в основном определяется температурой воздуха. О днако в рас
четных формулах необходимо в качестве уточнения использовать и зн а
чение влажности воздуха. Аналогичный вывод получен и в работе [24].

Рис. 1. Зависимость q от аТ^.
/  — данн ы е расчета по ди аграм м е  Ф . Н . Ш ехтер (северо -зап ад ная  часть А тлантического 
океа н а ); 2 — д ан н ы е измерений радиом етром  н а  экспедиционном судне «Севастополь» (се- 
веро -зап адн ая  часть  А тлантического о кеан а); 3 — данн ы е измерений радиом етром  на эк с 
педиционном судне «Айсберг» (северо-восточная часть  А тлантического океан а ); 4 — д ан 
ные д л я  северо-западной  части  Тихого о кеан а , взяты е и з работы  Г24]; 5  — данн ы е д л я  

И ндийского океана , взяты е и з работы  [25].

Ф ормулу (13) можно рекомендовать для расчета теплового излуче
ния атмос(^еры над океаном в случае отсутствия данных о влажности 
воздуха или при низких отрицательных температурах, когда точность 
измерения влажности воздуха является невысокой.

Д анны е измерений ночного эффективного излучения термоэлектриче
ским балансомером на экспедиционном судне «Севастополь» в
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1957-1960 и 1963— 1964: гг. э южной части Н орвежского моря и северо- 
западной части Атлантического океана позволяют получить зависимость

£эф,о =  а 7 ’И о,46  - 0 , 0 9 5 К ^ )  (14)

или для теплового излучения атмосферы

; £ з , 0  =  оГ Ц 0 ,,54  +  0 ,095 :]^ё). ' (15),
При получении зависимости (14) результаты  измерений термоэлек

трическими балансомерами, согласно работе [13], увеличены на 10%.
Ю. А. Меньшов и Г. М. Д егтярев [16] по данным измерений пиргео- 

метром в северо-западной части Атлантического океана получили зави 
симость, которую для теплового излучения атмосферы можно записать 
в виде

£ ,,о  =  о Г ^ (0 ,6 4  +  0 ,0 5 3 У ё ) .  (16)
Д ля  северо-западной части Тихого океана в работе [24] приводится 

уравнение

£а.о =  а ГаЧ0.53 +  0 , 0 8 9 / ё ) .  (17)
Свинбенком [25] получено, что измеренные значения теплового излу

чения атмосферы над Индийским океаном удовлетворяю т формуле

о =  а Т1 (0,64 +  0,043 У ё ) .  (18)
Изменчивость коэффициентов а  и 6  в формулах Брента (6 ), (8 ), (15),

(16), (17) и (18) значительно выше, чем изменчивость коэффициентов 
в формулах (7), (9), (10), (11) и (12).

Свинбенк [25] пришел к выводу, что большие вариации значений ко
эффициентов а и Ь формулы Брента в различных географических райо
нах являю тся в первую очередь следствием различного соотношения 
между температурой и влажностью  воздуха в этих районах.

Однако вы сказанная Свинбенком гипотеза не подтверж дена соответ
ствующими расчетами.

Выше было получено, что для условий умеренных широт океана спра
ведлива зависимость

E , , o ^ A o T t - B ,  (19)
где Л =  1,20 и 5  =  0,23.

И з выражений (5) и (19) следует, что

(2 0 )

Обозначив и =  -^ , запиш ем

1 =  а т Ц щ  — Ъ г У ё ) :  (2 1 )
Равенство (21) вы раж ает связь между температурой и влажностью  

воздуха.
Запиш ем связь между коэффициентами а я а\, Ь я Ь\ в виде

.......... . <2 == Л - - =  1 , 2 0  — 0 ,2 3 a i , (2 2 )
Ь =  b^B =  0 ,23b i .  (23)

По материалам, использованным для получения формул (6 ), (8 ),
(17) и (18), определены коэффициенты а, и bi. Зависимость коэф фи
циента & от коэффициента 6 1 показана на рис. 2 .



Равенства (22^ и (23) показываю т, что ;между коэффициентамй а 
и Ь формул Б рен та такж е существует связь, .которую; можно .записать 
в виде

(24)

С вязь между коэффициентами <2 и Ь в формулах Брента прёдставл©на 
на рис. 3, Здесь использов.аны результаты  расчета и измерения тепло
вого излучения атмосферы над Северной Атлантикой, а такж е известные 
нам по литературным источникам [11, 16, 24, 25] данные, для водных

&/
0,^

О.Э

0 ,2

0,1

/

/

/

/

I

/

0 ,0 5

к  Г
• 2
X 3  
■ 4*

0 , W b

Рис. 2. Завйсймость коэффициента 6 от Ь\.
УСл. обозначения см. рис. 1.

поверхностей. Н а рис. 3 такж е показаны  коэффициенты, полученные 
М. Е. Берляндом и Т. Г. Б ерлянд [1]. Рис. 3 показывает, что полученные 
в результате расчета или измерений коэффициенты формулы Брента 
являю тся в первую очередь следствием соотношения между температу
рой и влажностью  воздуха в определенном географическом районе.

Формулу Брента с учетом вы р аж ен и й '(22) и (23) можно записать 
в, виде

£■3 . о =  Т1 [1 ,2 0 -0 ,2 3 (^ 1  -  Ь \У 7 ) ;(25)

Ф ормула (25) позволяет рассчитывать тепловое излучение атмосферы, 
над океаном при безоблачном небе по значениям коэффициентов а\ и 6 ь 
характеризую щ их связь между температурой и влажностью  воздуха. 
Эта связь оказы вается слабо криволинейной (особенно для средних ме
сячных величин) , и с небольшой погрегинрстью ее можно рпиеать у р ав 
нением (21). П ри определении коэффициентов ai и 6 1  для увеличения 
точности расчёта необходимо учитывать экстремальные значения тем
пературы и влажности воздуха в определенном районе, для которого 
производится расчет. . . .
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Тепловое излучение атмосферы при сплошной облачности, согласно 
М. Е. Берлянду [2] и Л . Т. М атвееву [15], можно записать

£'a,« =  p a 7 ’a 4 ( l - P ) ° ^ o V  (26)
где р — излучательная способность слоя воздуха, расположенного м еж 
ду облаком и поверхностью океана, причем с увеличением высоты обла
ков А значение а; Тоб — температура нижней границы облаков.

а
0 .9г

0 J

ОА,

\
\

\
V

0 ,0 5

• 1
А 2
о J
V <>

л 5  
X е  
▼ 7 
■ S
+ S

‘А*

о,ю  ъ

Рис. 3. Связь между коэффициентами а и 6 формулы 
I Брента.

/  — данн ы е измерений радиом етром  на экспедиционном суд
не «Севастополь» (северо-зап адная  часть А тлантического оке
ан а ); 2 — д анн ы е расчета по ди аграм м е Ф. Н . Ш ехтер (севе
ро -зап ад н ая  часть А тлантического о кеан а); 3 — данн ы е ноч
ных измерений балансом ером  (В олгоградское водохранили
щ е) [11]; 4 — данн ы е ночных и дневны х измерений балан со
мером (В олгоградское водохранилищ е) [11]; 5 — данн ы е и зм е
рений пиргеометром (северо-зап ад ная  часть  А тлантического 
океана) [16]; 5 — данн ы е д л я  северо-западной части  Тихого 
океана, взяты е и з работы  |24]; 7 — изм ерения балансом ером  
на экспедиционном судне «С евастополь»; S — данн ы е для  
И ндийского о кеан а , взяты е и з работы  [25); 9  — коэф ф ициен

ты М. Е, Б ерлян да  и Т. Г. Б ерлян д  [I].

Перепишем выраж ение (26) в виде

Еа, л =  Р<̂  Тз- \ -  а Тоб — ^об • (27)
Обозначим р а 7*̂  == £■' ( £ ' ~  тепловое излучение слоя воздуха, распо

ложенного между облачностью и поверхностью океана) и вынесем за  
скобки Е'

-а ,  п  • 1 - Тоб (28)

Принимая, что температура воздуха изменяется от поверхности океа
на до нижней границы облачности с некоторым средним градиентом тем 
пературы 7 , получим

' ^ h = = T , ~ T o 6 .  (29)
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П осле разлож ения в ряд 

способности облачности бо

и с учетом (29) и излучательной

(30)

где 6оаГ'*об =  £  об— тепловое излучение облачности.
Ф ормула (30) показы вает, что тепловое излучение атмосферы при 

наличии облачности определяется свойствами облачности и зависит так 
ж е от свойств слоя воздуха, расположенного между облаком и поверх
ностью океана. В клад каж дого члена в правой части формулы (30) з а 
висит от высоты h. При й -> О .. .

и Ei 4Tft

при h - ^  Н

Еоб «  Еа и е : ^

О,
7% -1

.'vr',

- ^  - XI ^
 ̂а

В эмпирических формулах учет влияния облачности на излучение 
атмосферы проводится в виде

=  (31)
При сплошной облачности п = 1 , тогда

E , , n = E , , o { \ + k ) .  (32)

И з формул (30) и (32) найдем вы раж ение для  коэффициента k

. , К 4~h
Е, -  1.

а, о -а, О
(33)

Д ля  определения коэффициента k необходимо иметь данные об излу
чательной способности облачности бо, высоте облаков К  среднем гр а
диенте температуры воздуха в подоблачном слое у, температурах Га 
и Гоб и значения величин Е \  и £а,о-

При расчетах излучательная способность облаков трех ярусов над 
Северной Атлантикой, согласно [18, 22, 23], принималась равной 1 ,0 ; 0,9 
и 0,7.

По данным радиозондирования на судах «Печенга», «Севастополь» 
и «Северодвинск» получена средняя высота облачности нижнего яруса 
в холодное и теплое время года (табл. 1). Н ад  океаном наблю дается 
обратный годовой ход высоты нижней границы облаков: летом облач
ность нижнего яруса располагается ниж е (в среднем на 100— 150 м), 
чем зимой.

Т а б л и ц а  1
Средняя высота облачности нижнего яруса 

над северо-западной частью Атлантического 
океана, км

St Frnb Ns Cu.Cb Sc

Май—август . . . 
Ноябрь—февраль

0,19
0,29

0,32
0,59

0,54
0,62

0,62
0,69

0,78
0,88
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Причем в течение вс^его года облачность над океаном раснолагдется 
ниже, чем над сушей [5, 17]. О блака среднего яруСа-йад Северной Ата 
тикой, по данным радиозондирования,'находятс^«аа,\^Щ Сртах от 1 , 8  До 
2,5— 3,5 км. В литературе имеется незначительное количество данных 
о высоте облачности над Северной. Атлантикой. Некоторые сведения 
о высоте облачности в прибрежных районах Северной Атлантики из р а 
боты [4] помещены в табд< ,2. - . . ;: -
.'i ■ ' . • V; Т а б л II ц а 2

Высота нижней границы облаков, км

Облака Облака.
среднего

яруса
верхнего

яруса

Боссекоп (Северная
Норвегия) . . . . . 3,4 лето 7.3

Олдергров (Ирландия) 3.9 —
Милденхрлл..(Англия)^. 4,1 ^
Трапп (Франция) . . . — 8,7
Блю-Хилл (США) . . . 4,4 Лето 

3,7 (зима) 10,2

Т а б л и ц а  "'2а ‘'

С ' : : - ... 40-Т-45 50—55 ^ 60—65

Облака нижнёго-
яруса . . . . . ч . о,б--;о.7' 0,5—0,6 0,4--0,5

Облака среднего
; ЯруС,а:> 3,5—4,0

: . Облака верхнего:.
. ; яруса , 8,0—9,0 . 8,0 7,0

Северная широта, град.

ВЫСОТЫ: нижних границ облаков (в килом етрах), использованные для 
расчета коэффициентов k  для районов Северной Атлантики, приводятся 
15 табл. 2 а. -

Д л я  определения- температуры Tqs и  траДиейта температуры y  п о  
данным радиозондирования на судах «Пёченга», «Севастополь» и «Севе
родвинск» в 1958— 1966 гг. рассчитана средняя температура воздуха до‘ 
ВЫСОТЫ' 8  'км по' сезонам в-диапазоне- ш ирот 40^—50, "50—55 й 60Р-б5°С 
(табл. 3). ■ ^

В табл. 4 представлены рассчитанные по формуле (33) значения 
коэффициентов для облачности нижнего яруса k^, среднего яруса kc 
и верхнего яруса )̂ в. Табл. 4 показывает, что наблю дается сравнительно 
небольшое измейенйе коэффйциенто)? kc'Vi- в  диапазоне широт от
40 до 65° С. В среднем отмечается достаточно ход вели
чин ^н, kc и къ. максимальное йачение^ (Й„ =0,4^б;^с = 0 ,24  и =
=  0,11) и минимальйое лётом (^h=Q ,30; ^с =  0,16 и ^в =  0,14).

Расчеты  по формуле (33) показываю т, что на величину коэффициен
та к основное влияние оказы вает значение бр определенного яруса. Если 
принять 6 о =  1 для всех ярусов, то средние величины коэффициентов ока
жутся следующими: длй зимы ^н=0,40'; /jo =  0,35; ^е =  0,33 и для лета



Т а б л и ц а  3
Распределение температуры воздуха над северо-западной частью 

Атлантического океана (средние величины за 1958—1966 гг.)

h км

Северная широта, град.
40—45

I I I - V V I—  IX -
V III XI

X II-
II

50-55

I I I— V V I -
V III

IX —
XI

XII-
П

60—65

H I - V V I -
V III

I X -
XI

X II-
II

0,0
0,1

0,2

0,3
0,4
0,5
0,6
0,9
1,0

1,5
2,0
3.0
4.0
5.0
6.0
7.0
8.0

Число
слу
чаев

4.8 
5.3
5.8 
6,1 
6.0 
6,0
5.8
4.9 
4,5 
2.7 
0,8

-3 .8
-8 ,7

-14,4
-20.9
-27,5
-34,3

113

14.0
14.2
14.4
14.5
14.5
14.5
14.2 
13.4
13.0 
ПД
9.0
■4.7

—0,4
- 6,0

-11,9
-18,2
-25,0

214

12.3 
12,0 
11.8 
11,6
11.3 
11,0 
10,6
9.5
9.2
7.3
5.5
1.4 

-3 .7  
-9 .3  
-16,3 
- 22,0 
-28,9

115

0,5 
— 0,2 
— 1,0 
-1 .7  
-2 ,3  
—2,9 
—3,4 
-4 ,5  
-4 ,8  
— 6,2 
—7,7 

- 11.1 

16,2 
—22,4 
—28,8 
—36,1 
—42,5

108

0.4
—0,4
- 1,1

-1 .5
-1 ,9
—2,3
—2,9
-3 ,8
—4,2
- 6,2
— 8.0

- 12.1
-17,1
— 22.6
-29 ,0

35,4
—41,5

174

8.7
8,5
8.4
8,2
8,0
7.8
7.5
7,1
6.9
5.5
3.5 

- 0,8 
- 6,2 

- 12,1 

-18.3 
-25,2 
-31,4

83

5,4 
' 4,7

4.0

3.2
2.7
2.2
1.7
1.0 

0,6

—1,5
—3,4
-7 .6

- 12,8
—18,8
—25,3
—31,7
-38,4

28

- 0,6
- 1,6
-2 ,4
—3,2
—3,9
—4,6
—5,3
—6,7
-7 ,2
-9 ,1

- 11,1

-1 5 ,7
—2 1 , 0

—26,8
—33.5
-39,8
—45,8

65

4,6
3.4
2.3
1.4 
0,7 
0,0

-0 ,7
- 2,0

-2 ,7
-4 ,6
—6,5

i - 1 0 , 8

-16 ,2
—22.4
-29,4
—36,6
-44,1

83

7.8 
7,3
6.9
6.5 
6,0 
5,7 
5,2 
4,1
3.6
1.6 

-0 ,9  
-5 ,5

- 1 1 , 0

-17 ,3
—23,7
—30,8
-3 7 ,7

107

5.6
4.7
4.1
3.4
2.7
2.0
1.2 

— 0.2 

— 1.1 
-3 ,4  
-5 ,7  
-jo,7 

-16.1 
—22,3 
-28.7 
—36,6

42.4

140

4.2
3.2 
2,1 
1,1 
0,3

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

—13,2 
-19 ,0  
-25 ,6  
—32,7 
-40,3

47.2

109

^н=0,30; ^с =  0,28; ^в =  0,27, т. е. в этом случае различия коэффициентов 
для облачности трех ярусов незначительны.

В клад второго члена в правой части формулы (33J_ зависит главным 
образом от величины и знака градиента температуры у. В среднем отно
шение второго члена в правой части формулы (33) к первому составляет 
2—3, 5— 10 и 40—50% для облачности нижнего, среднего и верхнего 
ярусов соответственно.

Т а б л и ц а  4
Значения коэффициентов и для Северной Атлантики

СЗ *.Я та cL н
и Sи S о,а  g U

Ас

I I I -V VI—
VIII

IX—
XI

XII-
II 111—V VI—

VIII
IX—

XI
XII-

II 111—V VI—
VIII

IX -
XI

XII-
II

40-45 0,35 0,26 0,28 0,40 0.21 0,13 0,14 0,24 0,07 0,03 0,05 0,10
50—55 0,39 0,31 0,34 0,42 0,24 0,16 0,19 0,26 0,09 0,05 0,07 0,12
60—65 0.36 0,32 0,35 0,38 0,21 0,18 0,20 0,23 0,08 0,05 0,08 0,12
Сред-
^нее 0,37 0,30 0,32 0,40 0,22 0,16 0,18 0,24 0,08 0,04 0,07 0,11
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Следует отметить, что погрешность высоты облачности 0,5—0,7 км 
(особенно в случае облачности среднего и верхнего ярусов, когда у  из
меняется с высотой незначительно) не Приводит к существенным ошиб
кам  в расчетах коэффициентов к. Это связано с тем, что фактически вы 
сота облачности в формуле (37) учитывается не только вторым членом 
(h) ,  но и первым (стРоб): с увеличением (уменьшением) высоты h  умень
ш ается (увеличивается) аТ^об при нормальном изменении температуры 
воздуха с высотой.

Д л я  определения среднего коэффициента k  для общей облачности 
необходимо иметь данные о повторяемости облаков нижнего (Рн), сред
него (Рс) и верхнего (Рв) ярусов по отношению к общей облачности 
(в % ). В этом случае

и _ kcPc-\- ks Рвk ------------------ — -------------- (34)

М атериалы  восьмисрочных метеорологических наблюдений на судах 
«Печенга», «Севастополь» и «Северодвинск» в 1958— 1966 гг., а такж е 
четырехсрочных метеорологических наблюдений на ряде промысловых 
судов в 1965— 1966 гг. позволили получить данные о повторяемости об
лачности нижнего, среднего и верхнего ярусов над Северной Атлантикой 
(табл. 5). По-видимому, данные, представленные в табл. 5, не следует 
рассматривать с климатологической t04KH зрения, так  как использован
ных данных наблюдений на судах недостаточно и больш ая часть этих 
наблюдений относится к северо-западной части Атлантического океана 
(около 60—70% ). Однако основные черты распределения по акватории 
и изменения в течение года повторяемости облачности по ярусам в табл. 5 
отражены.

Т а б л и'ц а 5
Повторяемость (%) облачности нижнего, среднего и верхнего ярусов 

над Северной Атлантикой

Wсз - К та III—V VI—VIII IX— XI XII—11|

S' о cjсо л  Э
о  g & Рп Рс Рв Рп Рс Рв Рн Рс Рв Р« Рс Рв

40—45 58 23 19 58 22 20 61 20 19 71 16 13
45—50 67 18 15 69 18 13 73 14 13 80 11 9
50-55 65 22 13 67 20 13 79 12 9 82 10 8
55-60 75 16 9 72 20 8 83 11 6 85 10 5
60-65 75 19 6 72 20 8 84 12 4 82 12 6
6 5 -7 0 71 19 10 71 19 10 80 14 6 83 11 6
Число

слу
чаев

4763 12 307 10197 5498

Результаты  расчета коэффициента k  для общей облачности по ф ор
муле (34) представлены в табл. 6 .

Таблица показывает, что коэффициент k  для общей облачности так 
ж е имеет годовой ход. М аксимальное значение коэффициента k  н аблю 
дается в декабре — ф еврале (0,34—0,37), минимальное — в июне — ав 
густе (0,22— 0,25). Кроме того, такж е наблю дается уменьшение коэф 
фициента k  во все сезоны года с изменением широты от 60—65 до 40—
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' Т а б л и ц а  6
Значения коэффициента к для Северной Атлантики

Северная
широта,

Град.

Сезон

111—V V1-V111 IX—XI XII—II

40—45 0,28 0,22 0,24 0,34
4 5-50 0,30 0,24 0,27 0,36
50-55 0,30 0,24 0,28 0,36
55-60 0,32 0,25 0,29 0,37
60—65 0,33 0,25 0,29 0,37

45°С, что определяется в основном характером  изменения повторяемости 
облачности нижнего и среднего ярусов.

Рассмотрим вопрос о величине коэффициента k  для условий С евер
ной Атлантики по м атериалам  непосредственных измерений теплового 
излучения атмосферы радиометром ГГО на экспедиционном судне 
«Айсберг» летом 965 г. и на экспедиционном судне «Севастополь» вес-

от балла общей об-
<  р

лачности п. Рисунок показы вает, что зависимость от п  для  двух

ной 1967 г. Н а рис. 4 показана зависимость

сезонов (весна и лето) оказы вается неодинаковой. Величины Еа, п при

одном и том ж е балле общей облачности больш е летом, чем весной. Это 
является следствием большего влагосодерж ания атмосферы летом по 
сравнению с весной. П ри значительной и сплошной облачности вели-р

" для лета и весны практически совпадаю т, изменение влаго-чины

содерж ания подоблачного слоя воздуха от весны к лету в этом случае 
существенного значения не имеет и основное влияние на тепловое излу
чение атмосферы оказы вает облачность.

Н а основании формулы (32) для  весны по данным измерений на экс
педиционном судне «Севастополь»

0,96 — 0,72k  == ■ 0,72 = 0.33

и для лета по данным измерений нд экспедиционном судне «Айсберг»
0.95 — 0,78

0,78

Полученные значения коэффициента k  хорошо согласуются с дан
ными табл. 6.

р ^

Анализ зависимости - ^ = /  {п),  представленной на рис. 4, показы вает,

что для условий Северной Атлантики в среднем можно принимать т = 2 .  
О днако ввиду недостатка экспериментальных данных вопрос о величине 
коэффициента т  подлеж ит доработке.

Таким образом, д л я  расчета эффективного излучения поверхности 
океана получена формула

=  8  » ° [1.20 -  0,23 [а, - Ь , У 1 ) ] { \ +  kii^).  (35)



Ф ормула Брента {так ж е как и формулы (2 S) и ( 3 5 )] учитывает з а 
висимость теплового излучения атмосферы только от температуры и 
влажности воздуха у подстилающей поверхности. М еж ду тем известно, 
что значительное влияние на величину теплового излучения атмосферы 
долж на оказы вать и стратиф икация атмосферы. И сследования К Я Кон
дратьева [12], П. А. Воронцова и Т. В. Кирилловой [6 ], М. Г. Гаврило-

^  а J1

пости п.
I — данн ы е измерений на экспедиционном судне «Айсберг» 
летом  1965 г.; 2 — данн ы е измерений на экспедиционном суд
не «Севастополь» весной 1967 г.; цифры у точек — число ос

редненны х измерений при данном  балле облачности.

ВОЙ [7] и других авторов показывают, что мелсду величиной Е а ,  О И зн а

чением вертикального градиента температуры y в  н и ж н и х  слоях атмо
сферы имеется достаточно хорош ая зависимость.

Н а рис. 5 представлена зависимость градиента температуры
® а

воздуха в слое 0 — 0 , 2  км, полученная по данным радиозондирования 
атмосферы в северо-западной части Атлантического океана. И з рис. 5 
следует, что переходы градиента температуры у  от сверхадиабатических 
и адиабатических значений к нулевым и далее к инверсионным сопро-
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бождаю тся увеличением значении
Вз, о на 3—5% при изменений у  па

О',8 — 1 , 0  градуса н а - 1 0 0 'м .  еледовательно, использование зависимостей
(25) и (35) для расчета значений £ а  и £  эф без учета стратификации ат
мосферы м'ожет "приводить !к, максимальной, ошибке ± 5 ^ 1 0 ,%  (при 
равенстве темпёратур врды и tвоздуха) для Е^ф. Н ад  севёрЬ-западнои 
частью Ат-лантичеекого океана -в слое 0—5 км  наблю дается- боЛьщая

повторяш остБ; инверсии и изотермии в течение всего-'года (от 7 8 -до 
98% ), однако'В  теплую часть года инверсионное и изотермическое рас- 
’Пределение-'наиболее характерн а д ля  слоя 0—0,'5 ки  ’(до 65% '^етом 
и - 15—25% зийой);: А диабатические ; и ,сверхадиабатические'!традй€?нты 
в ;приврдном; слое Чаще наблю даю тся з р езультате  в , средних; про
филях тём пературьГнадХ ёвёрной^А тлантикой зимой наблю даю тся Гра
диенты y =  0,7— 1 , 0  градуса на 1 0 0  м, летом у изменЯ|ется от 0 , 2  до 
—0,2 градуса на 100 м (см. табл. 3). Это означает, что Эффективное и з
лучение поверхности океана, рассчитанное по формуле.. (35), м рж ет.бйть 
нисколько завышенным летом и заниженным зимой/ ii 
” - Резул'^таты сравнений измеренных радиометром Е Г Ь  и ;^ерм6 элек- 
трический балансомеррм и рассчитанных по формулам^ |25) и (35) (Рред- 
них месячных.: величин; теплового излучения атмосферы iin эффективного 
излучения поверхности океана показаны  в табл. 7. ■; i
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Следует отметить, что результаты  измерений радиометром нё. cyjiAt  
«Айсберг» и «Севастополь» частично (при безоблачном небе) использо
вались для получения зависимостей (25) и (35).

И з табл. 7 следует, что величины теплового излучения атмосферы 
и эффективного излучения поверхности океана, измеренные радиометром 
ГГО, достаточно хорошо согласую тся с рассчитанными значениями, 
в то время как  измеренные термоэлектрическим балансомером в темное 
время суток занижены в среднем на 10%.
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А .  А .  Е Л И С Е Е В .

О ПРИБЛИЖЕННОМ МОДЕЛИРОВАНИИ ПОГЛОЩАТЕЛЬНЫХ  
СВОЙСТВ ВОЗДУХА В ДЛИННОВОЛНОВОЙ ОБЛАСТИ 

РАЗЛИЧНЫМИ МАТЕРИАЛАМИ

Известен ряд теоретических и экспериментальных работ, например 
[1— 3], посвященных методу моделирования, однако его осуществление 
весьма затруднено. В самом деле, сферический приемник, имеющий р ав
ную с окружаю щ им воздухом радиационную температуру, долж ен удо
влетворять соотношению

, А  Т’. - ^ W c o n s t - Ф ,, (1)
Рн, 0  I

где ^ — массовый коэффициент поглощения воздуха для частоты v; р  — 
атмосферное давление; Т  — температура воздуха; Рсо, и рц^о— плот
ности углекислого газа и водяного пара; Ф , — поглощ ательная способ
ность приемника. В (1) приведены лиш ь основные аргументы к. Спектр 
поглощения диэлектриков в длинноволновой области бывает различным 
[4]. У пластмасс со сложным строением молекул он состоит из ряда узких 
перекрывающихся полос с диапазоном изменения Ф , всего в несколько 
единиц д аж е при весьма малой толщине образца. Поэтому практически 
все пластмассы  ведут себя в поле длинноволновой радиации одинаково [1], 
так  как  все они являю тся «серыми» относительно воздуха, у которого 
диапазон изменений к ио частоте достигает 10 .̂ Д ругая больш ая группа 
материалов — кристаллические диэлектрики — имеет диапазон измене
ния Ф , до 10® и более в длинноволновой области, но, к  сожалению , лиш ь 
одну полосу поглощения. Ее контур практически не зависит от изменений 

Рсо
р, Т , ------2-. Ясно из изложенного, что в настоящ ее время не существует

РНгО
материалов, хотя бы приближенно удовлетворяю щ их (1) во всем длин
новолновом диапазоне.

Существенно, однако, следующее. Во-первых, радиационная темпе
ратура приемника определяется лучистым теплообменом во всей длинно
волновой области. Во-вторых, из всех аргументов к  наиболее сущ ествен
ным является частота, влияние остальных аргументов значительно 
меньше. __________ ;
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У читывая эти соображения, целесообразнее представить условие при
годности приемника для моделирования атмосферы в виде

^(т;) яи c o n s t -Ф  (х) , (2)
где

о

------JP--------, (3)
■W

оС rfF,

ф (я) =  ^ ^ ~ - а р ------------• (4)

Здесь F  — эффективное излучение; т  — эффективная масса водяного 
пара, являю щ аяся вертикальной координатой; т — эфф ективная масса 
водяного п ара_в  слое до высоты расположения приемника.

Вычислим ^  для некоторых материалов, если воздух содержит НгО, 
k

СО 2 , О 3 . Т ак как  важ но лиш ь сравнить радиационный теплообмен воз
духа и ряда приемников со слоями воздуха, различно удаленными, огра
ничимся рассмотрением теплообмена лиш ь с ниж ележ ащ ими слоями воз
духа. По определению

d m  J dm  dm  '  ̂ ^
0

где Z), — функция пропускания для диффузной монохроматической р а 
диации. М ожно показать, что если во влияющем слое т ' —т "  принять
dE^ ■ ¥  -

■ =  const, то отношение -=- может быть вычислено в виде
dm

где

ф

d T

о
ф,

(6)
] P . K d '

Величина —  вычислялась для различно удаленных от приемника 
к

dE^
влияющих слоев, имеющих различную  температуру. Величина не
очень сильно меняется с температурой и к тому ж е входит в числитель 
и знаменатель формулы (6). Кроме того, температуры наиболее влияю 
щих слоев обычно отличаются не очень значительно от температуры слоя,

в котором расположен приемник. Поэтому расчет -Е- пррводился для
k

изотермической атмосферы при тем пературах -f40, — 20, —60°С. Р а з 
личия температур при разной удаленности влияющих слоев, а такж е 
соответствующ ая погрешность будут показаны  ниже. Д ля  расчета толщ а
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эффективной поглощающей массьг, принятая равной 1 см, была разде
лена на 8 сло№  от'— да" : 10"^ — 3 ,1 6 -1 0 -^  3 ,16-10—*— 10-® и т. д.

Величина вычислялась для каж догр слоя т ' —т".  Д л я  расчета

вся область длин волн (4 м к м — со) была разбита на 60 спектральных 
интервалов по 40 с м " ' каждый. Б ь и и  использованы величины обобщ ен
ных коэффициентов поглощения водяного пара в интервале 2400— О см “ ', 
углекислого газа  в интервале 800—600 с м - ’ (полоса 15 мкм) и озона 
в интервале 1120— 1000 сй ~ ' (полоса 9,6 мкм) из работы [5]. Зависимость 
обобщенных коэффициентов от температуры не учитывалась. В области 
окна прозрачности 1200—800 см “ ' использовались логарифмические ко
эффициенты поглощения из р аб о та  [6]. В интервалах перекрытия полос 
800—600 см “ * (НгО, СОг), 1120-^1000 см ^ ’ (H jO , Оз) использовались 
приведенные, согласно [7], "значения обобщенных коэффициентов погло

щения. Функции поглощения определялись как erf [V-,66fe, т для обоб

щенных коэффициентов поглощения и как  ехр(— 1,66 k^m )  для логариф 
мических коэффициентов.

Величина Фу в (4) определялась как поглощ ательная способность 
бесконечной плоско-параллельной пластины для диффузнопадаю щ ей 
радиации. По техническим причинам такой приемник предпочтительнее 
сферического. Но, в отличие от сферического, его поглощ ательная способ
ность зависит от угла падения радиации и при изменении зависимости 
интенсивности падающей радиации от угла падения возникает неопре
деленность. Соответствующая ей случайная относительная погрешность 
расчета Ф , пластины не превыш ает, согласно [8], ± 3 %  при горизон
тальной однородности атмосферы. _

Описанным способом была получена величина для различных
k

приемников. Она, очевидно, пропорциональна чувствительности прием
ника относительно воздуха, для которого принята какая-либо модель 
спектра поглощения активных газов, к радиации, прошедшей через 
слой т  эффективной поглощающей массы. При оценке пригодности р аз

личных приемников удобнее пользоваться отношением ( ^
k где

Ф _____ \ / от
ф

Ясно, что у идеального сферического приемника
/■ ф \'

чина для плоских приемников из некоторых реально существующих

материалов показана на рис. 1. И з рис. 1 видно, что чувствительность 
«черного» приемника относительно воздуха к радиации, пришедшей 
с больших расстояний, увеличивается более чем в 100 раз. Селективные 
ж е приемники имеют значительно лучшие характеристики. Так, измене

н и е / -1 - j у пластины из хлористо-бромистого таллия (KRS-6) не пре-

выш ает 1,8-^4,0 при тем пературе Не ниж е —20°С. С понижением темпе
ратуры характеристики всех приемников несколько ухудш аю тся. Это
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Рис. 1. Чувствительность приемников 
относительно воздуха к радиации при 
температуре излучающих слоев +40°С 

(а ),—20“С (б) и —60°С (в).
t  — воздух; 2 — пластина ■ KRS-6 толщ иной 
0,3 см ; 5 — пластина КС1 толщ иной 0,1 см; 
4 — пластина N aC l толщ иной 0,3 см; S —

«черный д и ск » ; 6 — погреш ность

приемника из KRS-6 за  счет 
Ф, в области  прозрачности 2400—600 см

изм енения 
- 1

- 3 - 2 О Ц Щ



можно объяснить значительным увеличением роли СО 2  в притоке тепла
Рсо

при низких температурах, когда отношение -----  ̂ достигает 15-4-30.
Рн,0

Селективно поглощ аю щие тепловые приемники, вообщ е говоря, погло
щ аю т в области вращ ательной полосы Н 2 О [9] и имеют высокую про
зрачность в области_полосы СО 2  около 15 мкм. Но и при температуре

( Ф Y
—  у приемника из KRS-6 не превыш ает 25, тогда 
k

как  у черного приемника оно достигает ~  1700.
Из рис. 1 видно, что практически у всех приемников, кроме самого 

/■ф ■ ■воздуха, величина изменяется с изменением т,  хотя в весьма р а з 

ной степени. М ожно показать, что каж дый приемник измеряет величину

N = - P rn d m

определяется материалом и размером приемника, Рт — относительная 
роль слоя d m { m )  в общем лучистом притоке тепла в атмосфере. Оче
видно, что, чем совершеннее приемник, тем ближ е к единице, величина 
ж е ±(Л/^— 1) представляет собой основную погрешность приемника, моде
лирующего атмосферу. В табл. 1 показаны величины N  различных при
емников, вычисленные для различных метеорологических условий при

земного слоя. При расчете использовались величины I I , согласно
 ̂ k

рис. 1 а, величины ?т  были получены по данным о лучистом притоке 
тепла в атмосфере, вычисленном, согласно [10], для указанны х условий. 
В таблице То — температура подстилающей поверхности, — тем пера
тура на уровне z, ниж е которого градиенты температуры инверсионные

Т а б л и ц а  1

dF Материал приемника
кал/г мин.

dm „черный" NaCl КС1 KRS-6 Воздух

Цимлянск, 26 VII 1965 г., 
22 часа. То~Т^=27,8~  
—32,4°; z=150 м; г '=  
—5 м . . .................... 0,57 9,15 3,90 1,15 1,10 1,00

Колтуши, 7 X 1966 г., 
20 час. Го—7'^=2,9— 
—6.3°; г=190 м; 2 '=  
= 1,0 м ....................... 0,83 11,6 4,33 1.48 1,09 1,00

Колтуши, 10 X 1966 г., 
14 час. Го—Гг=6,9— 

, —5,7°; 2 = 8  м; z '= 5  м —0,06 —465 -195 —18,0 —2,34 1,00

или сверхадиабатические, z '  — уровень расположения приемника. При-
dF ,ведены такж е значения лучистого притока тепла кал/г • мин.

Из таблицы видно, что д аж е  в условиях приземного слоя черный при
емник дает весьма завышенные, практически неопределенные показания.
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Селективные приемники даю т результаты  значительно лучшие, в осо
бенности приемник из KRS-6. Так, для инверсионных условий погреш 
ность последнего не превыш ает 10%. Третий случай (дневное время) 
особо неблагоприятен, так  как приток тепла невелик и поэтому влияние 
удаленных излучающ их слоев становится значительным. В то ж е время 
у всех приемников, как видно из рис. 1, погрешности при теплообмене 
с удаленными слоями максимальны. Поэтому все приемники даю т в этом 
случае показания с неверным знаком. П равда, погрешность приемника 
из KRS-6 не превыш ает по модулю 0,20 кал /г-м ин ., погрешность 
остальных рассмотренных приемников во много раз больше. Кроме того, 
материал KRS-6 почти негигроскопичен, что позволяет обойтись без з а 
щитных окон или покрытий, вносящих дополнительные погрешности. 
Необходимо, правда, отметить, что, согласно расчетам, чем ближ е по
глощ ательные свойства приемника к поглощ ательным свойствам воз
духа, тем меньше его интегральная поглощ ательная способность б. Это 
иллю стрируется табл. 2, где величина 6 вычислена по формуле

8 =

/=60

г=1
d T ■Ф„

/=60

/ = 1

dB,
~ ч т

^  соответствует излучению абсолютно черного тела при 

туре ± 20°С ).

Т а б л и ц а  2

темпера-

Материал приемника . . . Черный “11 NaCl КС1 KRS-6
S ....................... ~0,92 0,29 0.15 0,09

К ак видно, тепловая чувствительность приемника из KRS-6 меньше, 
чем «черного», приблизительно в 10 раз. Это создает дополнительные труд
ности при измерении равновесной 
температуры такого приемника, д
впролем, вполне преодолимые.

Известно, что предположение 
об изотермичности не выполняет
ся обычно в тропосфере. Оценим 
изменения АГ температуры в з а 
висимости от т  для пограничного 
слоя. Н а рис. 2 показаны  макси
мальные значения А Т { т ) ,  вычис
ленные д ля  шести различных 
характерны х стратификаций, при
веденных в [И ]. Эти значения 
А Т ( т )  вычислялись относительно 
уровней О и 2000 м. И з рис. 2 
видно, что повышение температу
ры достигает лиш ь 15°С. П ониж е
ние ж е температуры незначитель
но вплоть до т = 1 0 - '  см, при Рис. 2. Зависимость ДГ от т.
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дальнейш ем увеличении т  А Т  сильно увеличивается за счет холодных 
верхних слоев тропосферы и достигает — 72°С. Влияние неизотермич- 
ности можно приближенно учесть, введя в (2) и (3) к '  вместо И, в виде

о

О ’
[РЛТ2)ч^
’оо

где величина приведенных коэффициентов поглощения зависит от отно
шений Ро,/РнгО ® интервале 1120— 1000 см“ ' и особенно Рсо,/Рн,о ^ Ин
тервале 800—600 с м - ’, в ^ ь м а  сильно изменяющ ихся при изменении тем

пературы. Величина была вычислена для двух случаев; при

7 ',= —20°С, 7’2 =  —60°С, и r i  =  -f40°C, Г2 =  —20°С; для материала KRS-6, 

для слоев т '— т",  равных 10“'* — З -Ю '*  и З -Ю ^ ’ — 1. Величина
/ф  \ '

ч -
показана пунктиром на рис. 1 б и 1 а  соответственно для обоих случаев.

/ ф - \ '
К ак видно, она мало отличается от —  для KRS-6 при изотермиче-

\  ^
ской атмосфере. Согласно проделанным расчетам, погрешность вели
чины N  приемника за  счет неизотермичности атмосферы незначительна 
при рассмотренных А Т {т ) .

Рассмотрим еще один источник погрешностей. К ак известно, погло
щ ательная способность материалов в области малого поглощения опре
деляется со значительной погрешностью и зависит от чистоты поверх
ности м атериала. Бы л выполнен расчет соответствующей погрешности 
f  Ф У

-тр- в предположении, что Ф ,, имея номинальное значение 0,002, изме-\ k I
няется от 0,000 до 0,010. Результаты  расчета показаны  на рис. 1 а  и 1 б. 
К ак видно, погрешность незначительна при теплообмене со слоями, р ас
положенными не очень далеко. Лиш ь для наиболее удаленных слоев эта 
погрешность довольно значительна, при температуре -Ь40°С она дости
гает 150%. С уменьшением температуры эта погрешность уменьш ается 
в соответствии с уменьшением роли интервала высокой прозрачности 
приемника 2400—600 см ~’ в лучистом теплообмене. О писанная погреш 
ность может быть значительно меньше полученных значений, если по
верхность приемника полирована и не загрязнена.

И з вышеизложенного можно заключить, что некоторые материалы, 
селективно поглощ ающие в длинноволновой области и имеющие опре
деленную зависимость спектральной поглощ ательной способности от 
частоты в этой области (что определяется такж е размером и формой со
ответствующего приемника), можно применять д ля  определения лучи
стого притока в атмосфере. В условиях пограничного слоя, где обычно 
вертикальные градиенты температуры значительны и абсолютные значе
ния температуры не очень низки, приток тепла определяется в основном 
близлеж ащ ими массами водяного пара; погрешность метода достигает 
± 2 0 % . В условиях свободной атмосферы, где существенно влияние всех 
излучающих масс водяного п ар а  и углекислого газа, погрешность метода 
возрастает. Д л я  более точной оценки погрешности метода необходимо 
совместное измерение лучистого притока тепла прямым и косвенным 
методами в различных условиях.
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Что касается „черного” приемника, границу его применимости мо>кно 
приближенно оценить следующим образом. В соответствии с рис. 1 а

(  Ф \' Фл

!-Ж\’
, величиной

примем для „черного" приемника — .< 0 ,0 1  . Чтобы огра-
Ь  ГУ, ^ Ь

ничить погрешность, обусловленную таким увеличением =
\  ^ .

20% , необходимо, чтобы приток тепла за  счет близлеж ащ их слоев превы
ш ал приток от очень удаленных более чем в 500 раз. Если принять послед
ний эквивалентным радиационному изменению температуры 0,05 град/час, 
то необхбдимо, чтобы приток тепла от близлеж ащ их слоев вызы вал бы 
радиационное изменение температуры, превыш ающее 25 град/час. Со
гласно многочисленным расчетным, а такж е экспериментальным дан 
ным, это в несколько раз превыш ает встречаю щ иеся обычно д аж е  в при
земном слое скорости радиационного изменения температуры.

Выш еизложенное относится к измерениям в ночное время. Вопрос
о возможности применения селективно поглощающих приемников при 
наличии коротковолновой радиации нуж дается в специальном рассмо
трении.
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с. п. МАЛЕВСКИЙ-МАЛЕВИЧ.

С А М О Л Е Т Н Ы Е  А К Т И Н О М Е Т Р И Ч Е С К И Е  Н А Б Л Ю Д Е Н И Я  

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

Ввиду технических трудностей получения данных наблюдений в пе
риоды вскрытия и зам ерзания водоемов метеорологические особенности 
этих периодов изучены крайне недостаточно. Перспективным методом 
исследования для выяснения этих особенностей являю тся наблю дения 
с вертолета или самолета.

В практике работ гидрометеорологических обсерваторий в периоды 
вскрытия и зам ерзания водоемов производятся визуальны е самолетные 
наблю дения по программам ледовых разведок. Такие наблю дения, по
зволяю щ ие уточнять прогнозы ледостава или вскрытия и имеющие опре
деленную ценность для изучения режимных характеристик, не дают, 
однако, метеорологической информации. Д л я  уточнения метеорологиче
ского реж има и теплобалансовых соотношений на водоемах в переходные 
периоды наибольший интерес представляет изучение пространственной 
изменчивости радиационных и термических характеристик неоднородной 
поверхности водоема при наличии различных форм ледообразования 
и участков чистой воды. П ри этом, определив характерны е значения аль
бедо и температуры поверхности разных видов льда, представилась бы 
возможность производить некоторые оценочные расчеты (радиационного 
баланса, процессов трансформации) на основании данных визуальных 
наблюдений ледовых авиаразведок и данных береговых метеостанций.

Первые опыты метеорологических и актинометрических наблюдений 
с самолета были произведены над  зам ерзаю щ им Куйбышевским водо
хранилищ ем в конце октября — начале ноября 1966 г. Самолет ЯК-12 
был оборудован метеорологической и актинометрической аппаратурой, 
согласно неоднократно применявшейся методике [1, 2, 3]. П ри полетах из
мерялись следующие элементы: температура и влаж ность воздуха, атм о
сферное давление, перегрузки самолета, отраж енная коротковолновая 
радиация и восходящий поток длинноволновой радиации. Все парам ет
ры записывались на фотобумагу осциллографом К-12-21.

Изменчивость восходящего потока длинноволновой радиации на опре
деленной высоте полета интерпретировалась как  изменчивость тем пера
туры поверхности, при этом предполагалось, что изменчивость излучения 
промежуточного слоя воздуха за  счет пестроты подстилающей поверх
ность пренебрежимо мала.

Д л я  расчета альбедо по данным измерений отраженной радиации 
использовались данны е суммарной радиации, измеренные на плавучей 
станции ПОМ-1, в районе которой производились полеты (Ульяновский 
озеровидный плёс).
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Период времени, в который производились полеты, характеризовался 
неблагоприятной для наблюдений и полетов погодой — низкой облач
ностью, туманами, обледенением самолета. И з 11 проведенных полетов 
в шести была сплош ная низкая облачность, в трех — облачность верх
него яруса, в одном — переменная облачность, и лиш ь один полет п р о 
исходил при ясной погоде.

При обработке результатов подъемов были использованы данные, по
лученные при горизонтальных полетах на минимально возможной вы 
соте (50 м, а в случае плохой видимости и сильной болтанки 100 м ).

Период работ характеризовался началом зам ерзания Ульяновского 
плёса водохранилищ а — при свободной водной поверхности центральной 
части. В северо-восточной мелководной части плёса имелись различные 
типы ледообразования — заснеженные ледяные поля, шуга, отдельные 
плаваю щ ие льдины и др.

Целью  обработки материалов было получение характерны х значений 
альбедо и температуры поверхности ледообразований.

Результаты  измерений температуры поверхности можно предста
вить в виде следующих характерны х значений (табл. 1).

Т а б л и ц а  1

Вода у кромки льда . . .
Битый л е д .......................
Ш уга..................................
Молодой прозрачный лед 
Лед, покрытый снегом . 
Большие ледяные поля .

Диапазон изме
нений Т„ град.

Среднее 
значение 
Т„ град.от до

0,2 -0 ,3 0,0
—0,3 —1,4 —0,7

0,5 —1,2 —0.2
-0 ,8 -3 ,7 -2 .5
-1 .8 -4 .7 —3,3
-2 ,3 -4 ,8 -3 .4

Эти результаты  получены по данным всех подъемов над аналогичны
ми типами поверхности водоема.

Аналогичная обработка для величин альбедо А  д ал а  следующие ре-
Т а б л и ц а  2зультаты  (табл. 2).

Представленны е в таблицах данны е 
являю тся результатом осреднения по 
разному числу случаев — от 3 до И .

Здесь не представлена средняя ве
личина альбедо того или иного типа 
поверхности, поскольку надеж ность оп
ределения отдельных величин альбедо 
меньше, чем температуры поверхности, 
так  как  сум м арная радиация для рас
чета альбедо определялась на плаву
чей станции (расположенной в 5—
10 км от места самолетных измере
ний), а погодные условия были в основном неблагоприятные для измере
ний радиационных характеристик (переменная облачность). В связи 
с этим обработаны  были лиш ь данные, полученные при условии ясной 
погоды и устойчивой однородной облачности.

П редставленные выше данные, разумеется, нуж даю тся в уточнениях 
И дополнениях, однако они могут быть использованы для некоторых рас

. Диапазон из
менений А%

4 5
Ш уга............................... 6—8

9—10
Непрозрачный лед . . . 12—20
Лед, покрытый снегом . 50-70
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четов. Н апример, в периоды вскрытия и зам ерзания осложняется опре
деление радиационного баланса водоема из-за наличия пространствен
ной неоднородности температуры поверхности и альбедо. К тому ж е 
в этот период, как  правило, прекращ аю тся систематические наблю дения 
на плавучих станциях. Н аиболее правильно можно определить рад и а
ционный баланс водоема при помощи самолетных или вертолетных из
мерений величин Гп и Л с обязательной записью данных по акватории 
водохранилищ а. Получив таким образом средние значения этих величин' 
для водоема можно применить обычный расчетный метод радиационного 
баланса по данным измерений на береговой станции. О днако такие из
мерения достаточно сложны и организация их требует значительных 
средств. Поэтому целесообразно использовать в этих случаях характер
ные значения Т„ и А  различных типов ледообразования, например при
веденные выше. Тогда для расчета радиационного баланса водоема 
можно применить следующую методику.

Известно, что по данным наблюдений на берегу можно определить 
радиационный баланс водоема по формуле

где величины со штрихом представляю т данные береговых станций: 
i ? '— радиационный баланс, Q ' — суммарная радиация, Л '  — альбедо, 
Т „ — температура поверхности; соответствующие величины без штриха 
относятся к условиям поверхности водоема; а  — постоянная Стефана — 
Больцмана; б — излучательная способность; То — средняя месячная тем 
пература воздуха.

Если при выполнении ледовых разведок определить количество б.ал- 
лов того или Иного типа ледообразования, то формулу (1) можно пред
ставить в следующем виде;

+  Q ' i A '  -  А) +  4 5 о П {  Тп -  Т„)] т +  [/?' +  Q '(A ' -  АО +

+  4 8 а Г^( Гп' -  Гп,)] Ti +  [R' +  Q' ( А '  -  А , )  +  48 а тЦ К  -  Т^)]  +

+  . . . + [ / ? '  - f  Q ' i A '  - А ^  +  П о П { т ’„ - T j ]  , (2)
где Y — относительная площ адь чистой воды в долях единицы (по отно
шению к площ ади в о до ем а); уь уг, • • • Yn— относительная площ адь опре
деленных типов ледообразования по отношению к площ ади водоема в до
лях единицы; а Л ь  Аг, . . .  , А„ и Tni, Гпг, . . . ,  Гп„— значения велетин аль
бедо и температуры поверхности этих типов ледообразования; R  — сред
няя величина радиационного баланса замерзаю щ его водоема. В ы раж е
ние (2) можно записать в следующем виде:

-f 4йаГо[Гп-т7^п-Т1^п1 — Тг^пз — ••• —  Т«7’п„]. (3)

Д ля проведения оценочных расчетов радиационного баланса водое
мов по формуле (3) можно воспользоваться данными береговых станций 
и результатами, приведенными в табл. 1 и 2. Если ж е при процессе з а 
мерзания проводятся наблю дения над  открытой частью водоема, то 
среднюю величину радиационного баланса водохранилищ а можно по
лучить, используя измеренные величины Q, А и Гп водной поверхности 
и рассчитывая радиационный баланс форм ледообразования, а получен
ные результаты  осреднить с учетом весов долей площ ади водоема, з а 
нятых этими формами и чистой водой.

Д ля  примера приведем расчет радиационного баланса различных 
типов ледообразования по данным табл. 1 и 2 и результатам  наблюдений

М  - . ’ ........... ...... .........



йад водой с плавучей станции ПОМ-1 за  срок 12 час. 30 мин. I ноября 
1966 г.

По данным станции ПОМ -1, баланс коротковолновой радиации в это 
время равен 0,45 кал/см^ мин., эффективное излучение по радиометру
0,12 кал/см^ мин., сум марная радиация 0,48 кал/см^ мин., альбедо 6% , 
температура воды 3,5°. Рассчиты вая радиационный баланс воды как  р а з 
ность поглощенной радиации и эффективного излучения, получим Rs =  
=  0,33 кал/см^ мин. Будем считать, что температура поверхности воды, 
равная 3,5° (измеренная на П О М -1), характерна для открытой части 
водохранилищ а, так  как полученная по измерениям с самолета тем пера
тура воды, равная 0° (табл. 1), характерна для мелководного участка 
водоема вблизи льда.

Рассчиты вая по данным станции ПОМ-1 и данным табл. 1 и 2 ради а
ционный баланс щуги R ^ ,  молодого прозрачного льда Rn.n и льда, покры
того снегом / ? л . с ,  получим R ш ~ 0 , 3 5  кал/см^ м ин .,/?п .л=0,35 кал/см^ мин., 
•^л.с =  0,11 кал/см^ мин.

Ввиду различий альбедо льда и воды радиационный баланс ледообра
зований уменьщ ается, а в результате различий температур поверхностей 
льда и воды увеличивается, поэтому радиационный баланс шуги и мо
лодого льда оказался близким к радиационному балансу воды. Р ад и а 
ционный баланс льда, покрытого снегом, в 3 р аза  меньше радиационного 
баланса воды за  счет больших значений альбедо этого типа ледообра
зования. Среднее значение радиационного баланса водоема можно по
лучить, используя данны е о балльности льда (величины у, уь  уг, Yn)- 
Д л я  примера проведем расчет радиационного баланса зам ерзаю щ его во
доема по данным береговой станции, результатам , приведенным в табл. 1 
и 2, и при различных значениях у. В качестве исходных данных примем 
результаты  измерений, проведенных Комсомольской ГМО на береговой 
станции Комсомольск, ГМС, воврем я зам ерзания Куйбышевского водо
хранилищ а (конец н о я б р я — начало декабря 1966 г.).

Х арактерны е значения радиационных характеристик для полуден
ного срока при наличии снежного покрова на станции следующие: 
Р  =  0,26кал/см2 мин., R = 0,Q7 кал/см^ мин., Л =  50% , Т п = — 18°, тем пера
тура воды в открытой части водоема 1°.

Радиационный баланс водоема рассчитаем для следующих четырех 
случаев; 1) (водохранилищ е свободно от л ьд а); 2) у=.0>5, yi =  0,2, 
Y2 =  0,3 ( y i  —  относительная площ адь водоема, зан ятая  переходными ф ор
мами ледообразования— шугой, молодым льдом, отдельными плаваю щ ими 
льдинами, Y2 — относительная площ адь водоема, зан ятая  ледяными по
лями, покрытыми снегом); 3) у= 0 ,3 ,  yi =  0>2. Y2 =  0>5, 4) y=Q,
Yi =  Oi Y2 = l  (условия замерзш его водохранилищ а).

Рассчиты вая радиационный баланс водоема для этих четырех слу
чаев по формуле (3 ), получим: i?i =  0,10 кал/см^ мин., i? 2  =  0,06 кал/см^ 
мин., Rs = 0,03 кал/см^ мин., R i = — 0,02 кал/см^ мин.

Видно, что величина радиационного баланса водоема сильно меняет
ся в зависимости от балльности и форм ледяного покрова.

ЛИТЕРАТУРА

1. В о р о н ц о в  П. А. Методы аэрологических исследований пограничного слоя атмо
сферы. Гидрометеоиздат, Л., 1961.

2. К о н о в а л о в  Д. А. Некоторые особенности трансформации воздушного потока над
Цимлянским водохранилищем в весенний период. Труды ГГО, вып. 167, 1965.

3. М а л е в ск и й - М а л ев  и ч С. П. О методике актинометрических наблюдений с. вер
толета. Труды ГГО, вып. 167, 1965.



в .  в .  С И М О Н О В .

о  СУММАРНОМ ИСПАРЕНИИ С ВОДОЕМА  
ПРИ НАЛИЧИИ ЛЕДЯНЫ Х ПОЛЕЙ

Расчет турбулентных потоков тепла и влаги имеет большое значение 
для целого ряда вопросов теоретического и прикладного характера. И м е
ется обш ирная литература по определению этих величин при различных 
условиях и с различных поверхностей. Д ан ная работа касается определе
ния турбулентных потоков тепла и влаги с ограниченных водоемов. Д ля  
безледоставного периода этот вопрос достаточно широко освещен, напри
мер, в монографии М. П. Тимофеева [3] и целом ряде других работ. В то 
ж е время о величинах испарения и потока тепла в переходные сезоны, 
когда поверхность водоема частично покрыта льдом, имеются лиш ь отры
вочные сведения. Поэтому представляет определенный интерес попыт
ка рассмотреть изменение составляю щ их теплового баланса при измене
нии общей площ ади открытой поверхности воды и распределения ледяных 
полей по зеркалу водоема.

В естественных условиях геометрическая форма, размеры  отдельных 
ледяных полей и общ ая их площ адь могут быть самыми разнообразными. 
Трансф ормация воздушной массы, которая является основой для расчета 
искомых величин, представляет собой в этом случае весьма сложный про
цесс, и без существенных упрощений трудно получить наглядные резуль
таты и выявить основные физические закономерности.

П редставим водоем в виде прямоугольника, термическая неоднород
ность которого в направлении, перпендикулярном к ветру, пренебреж и
мо мала, а температура и, следовательно, влаж ность на поверхности 
известны. Л едяны е поля и разводья имеют более или менее правильную 
форму, а их размеры  достаточно велики, чтобы можно было пренебречь 
горизонтальной диффузией. В целом ряде работ [1, 4] показано, что не
учет горизонтальной диффузии при малых разм ерах  рассматриваемой 
поверхности существенно искаж ает результаты  расчетов. Но для получе
ния, например, основных закономерностей относительного изменения 

’'и сп арени я или потока тепла при изменении числа полос льда и воды, 
пока их размеры еще достаточно велики, в первом приближении горизон
тальной диффузией можно пренебречь. Кроме того, по мере уменьшений 
размеров разводий и льдин уменьш ается контраст температур между 
ними и дифф узия заметную роль будет играть только около берега.

Считая механизм турбулентного переноса идентичным для тепла 
и пара, в дальнейш ем будем рассматривать только испарение. Д л я  опре
деления турбулентного потока тепла достаточно в соответствующих фор-
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Мулах заменить q на Cpf.  Применительно к огрёниУеНным водоеМйМ 
(р а зм ер а м и »  10 км) уравнение диффузии водяного пара можно записать 
в виде [3]:

дх дг ^  dz •

Реш ается оно при произвольно заданной концентрации водяного пара 
на подстилающей поверхности qo{x) и известном ее распределении с вы
сотой в натекаю щ ей на водоем воздушной массе q°{z).  Если изменения 
коэффициента турбулентности и скорости ветра с высотой аппроксимиро
вать степенными законами

u { z )  =  U i ( ^ Y ]  =

то решение уравнения (1) для отклонений q{x,  z )  от некоторого равновес
ного распределения q^iz)  имеет вид [2]

^  22РГ(р)

где

 ̂=  и JC =

I  е х р ( -  [^o(v) -  < (0 ) ]  . ( 3 )

4̂ 2% z \  ’  ̂ ( ^ l /  ’ ^  7K +  E+ I

И спарение над  водоемом E {x)  в этом случае определяется по формуле

Е { х ) —Е о + Е { х ) ,  где Е^ — поток пара, соответствующий равновесному 
распределению  q \ ( z )  и определяемый по наблю дениям на берегу. В д ал ь 

нейшем рассматривается только величина Е { х ) ,  которая для краткости 
назы вается просто испарением, хотя на самом деле это лиш ь изменение 
испарения, обусловленное трансформацией воздушной массы над  во
доемом.

Интегрируя (1) по высоте от О до оо и считая поток при z -> о о  равным 
нулю, получим

а д  =  - * р - й -

П одставляя в это вы раж ение формулу (3) имеем:

^ ( Ю =  2^PT(p + \)Zi ^  (S — v)̂ ’ “

L q { x ) = q o { x ) - q \ Q ) ,  ^«(0) =  <7°(0).

Ф ормула (4) позволяет рассчитать распределение испарения по ак ва
тории водоема. С практической точки зрения более интересной является
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в е л и ч и н а  суммарного иСНйрения со всей открытой поверхнбСти вйдоема d. 
Некоторую информацию о процессе трансформации воздушной массы 
можно получить, рассм атривая суммарное испарение с поверхности

снежно-ледяного покрова ai и со всего водоема 2 £ ' =  0  +  cTi.

Если длина интересующей нас площ ади Х м,  ширина h, то для ЪЕ  по
лучается:

kipB h.
x 2 ^ P z , V ( p + \ )  .

Р { р ;  х )  =^ I Д р ; ■«) 
Г (Р) (5 )

Таким образом, формула (5) дает возможность определить общее 
испарение со всего рассматриваемого участка. Но, как  указывалось 
выше, наибольший интерес представляет величина o'.

Если 6i — суммарное испарение с /-той полоски воды, а п  — общее
П

их число, то 0 = 2 6 ; .  Величины можно определить по формуле (5),

совместив начало координат с наветренным краем  i -той полоски воды, 
предварительно рассчитав по формуле (3) вертикальное распределение 
влажности при х  = 0. При этом под Хм  понимаем длину одной интересую
щей нас полоски. Но в этом случае при выполнении на берегу равенства 

начиная со второй полосы, необходимо учитывать второй 
интеграл в формуле (5). И д аж е  существенное сглаж ивание вертикаль
ного профиля влажности, как ' правило, не избавляет от необходимости 
применения графического или одного из приближенных методов числен
ного интегрирования.

При сложном распределении температуры поверхности по акватории 
водоема первый интеграл в формуле (5) такж е не всегда можно предста
вить простыми или, во всяком случае, табулированными функциями. Но 
если разбить интересующую нас полоску на ряд участков, на каж дом  из 
которых функция Aq{x)  достаточно хорошо аппроксимируется прямой, 
то первый интеграл формулы (5) можно выразить через элементарные 
функции. Н аблю дения показываю т, что большие градиенты температуры 
на поверхности воды наблю даю тся лиш ь в непосредственной близости от 
ледяных полей (на расстоянии порядка нескольких метров). Поэтому 
истинное распределение температуры по зеркалу воды целесообразно 
представлять ее средним значением, которое определяется по измере
ниям на некотором удалении от ледяных полей. Считая, что распределе
ние влажности в поступающей на водоем воздушной массе мало отли
чается от равновесного, т. е. q ° { z ) ^ q ^ { z ) ,  величину проще найти как 
разность суммарных испарений с полосы длиной Х; и полосы длиной X^-i:

р S /г

х2^Р Z iT (p +  1) (6)

Расстояние отсчитывается от наветренного берега до конца г-той 
полоски.

Д л я  упрощения формулы (6) положим, что на каж дой полоске в л аж 
ность постоянная. Если Aqi — отклонение влажности на г-той полоске от
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её значения на берегу, то суммарноё испарение с N  полосок воды И льда 
при р ф  1 будет;

N -  1

XN
\ - р

(7)

{{-р)г\ - ' ^Р(т + г + \ у Р Т ( р + \ )  ■ 

Испарение с г-той полоски будет

8,=

г- 2

Xi^i (8)

где Aqi  — разность между значениями влажности на первой полоске 
и берегу.

Если влаж ность на всех полосках воды, так ж е как и на полосках
льда, одинакова, но на льду и воде разная, то формула (7) примет вид

_  Г ; v - i

Д?1 +  (Д91-А92) 2  . (9)
1=1  ̂ /

Если при этом все полоски льда и воды равны между собой, то фор
мула (9) еще более упростится

N ~  1

В{р-, V V )=

(iO)

/=1

1~р

а формула для определения испарения только с чистой воды а примет вид

а=-= ±(5(Д
N

/=|
Л'

/=2
(11)

где АХ — длина одной полоски.
Ф ормула (11) получена путем суммирования величин йр рассчитан

ных по формуле (10) для полосок чистой воды.
Зн ак  плюс (-1-) в формуле (11) берется в случае, когда первой полос

кой от наветренного берега является лед.
О пять-таки величина а не истинное суммарное испарение с чистой 

воды, а лишь добавок за  счет трансформации воздушной массы. Полное, 
суммарное испарение 2 £ в  с открытой части водоема

2  £'в =-^0 Л 7 - f  о ,

где у  — отношение площ ади чистой воды к площ ади всего водоема.
П о полученным ф ормулам были проведены некоторые расчеты.
Пусть имеется водоем длиной Хд'. Если отношение у  остается постоян

ным, то, изменяя число полос льда и воды, можно получить некоторые
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выводы о влиянии necrpotbi йоверхности водоема на суммарное Испа
рение.,

Рассмотрим следующий простейший лрим ер . Н а водоеме длиной 
20 км произвольным образом меняется число полос, При этом у  остается 
постоянным и равным 50%, а размеры всех полосок равны между собой. 
Разность между влажностью  на поверхности различных ледяных полосок 
и влажностью  на берегу Ад л одинакова и постоянна. Такое ж е допущение 
примем для величины Адв — разности между значениями влаж ности над 
водой и на берегу. Таким образом расчеты проводятся по формулам (10) 
и (И ) .

Если А ^л^О . то при одинаковом числе полос и прочих равных усло
виях а зависит от того, какая  полоса является первой — лед или вода.

Рис, I, Зависимость суммарного испарения от числа полос.

Чем меньше полос, тем сильнее сказы вается на величине а очередность 
их расположения. Подтверждением этому могут служить кривая 1 (пер
вая полоска — вода) и кривая 2 (первая полоска — лед) на рис. 1, рас- 
считанные при р =  0,5. Кривые 3 vi 4 рассчитаны для тех ж е условий, но 

' при Р =  0,1. В данном и во всех последующих примерах суммарное испа
рение рассчитывается для полоскИ единичной ширины и имеет разм ер
ность г • сек ." '. И з сравнения этих; кривых видно, что с уменьшением па- 

. рам ётра р влияние очередности полос на а уменьшается.
Зн ак  а при расчете его с ограниченных водоемов в безледоставный 

период определяется при равновесном начальном распределении в л аж 
ности в натекающей воздушной массе и при постоянном скачке вл аж 
ности между сушей и водоемом только: знаком величины Ад. П ри пёстрой 
подстилающей поверхности существенную роль играет такж е и п ар а 
метр р. Н еправильно заданная величина р может не только внести коли
чественную ошибку, но д аж е  дать противоположный знак в величине сум
марного потока при каком-то конкретном .V. Это видно, например, из 
сравнения кривых 1 и 3 на рис. 1, рассчитанных при р — 0,5 и р =  б,Х соот
ветственно. При количестве полос больше 16 при р  =  0,5 сум марная кон-
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2  ^ 1 3

Дейсйция на всей открытой поверхности боДы сменяется испйрением. При 
р =  0,1 это не наблю дается.

П арам етр р влияет такж е на характер изменения величины ст при и з
менении числа полос. Рассмотрим знак разности Aa = a{N)  — a{No),  где 
N ^ N q. С начала для простоты положим Адц = Адв = Ад и примем, что уве
личение числа полос происходит за счет равномерного уменьшения пло- 
ш;ади всех ледяных полей и участков открытой воды. Здесь следует у к а 
зать, что если рассматривать обшее количество водяного пара, поступив
шего в атмосферу со всей акватории водоема, то при Адл = А д в ~ А д  
задача, особенности которой связаны  с пестротой подстилающей поверх
ности, теряет всякий смысл. В данной работе главный интерес представ
ляет собой испарение лиш ь с открытой поверхности водоема, так как" 
влагообмен снежно-ледяного покрова с атмосферой не вызывает измене
ния общих запасов воды в водоеме.

В случаях когда первой полоской является вода, а A q ^ O ,  при любых 
прочих условиях А а < 0 , т. е. испарение с увеличением числа полос умень
шается. При этом, конечно, общ ая площ адь чистой воды остается неиз
менной. В случае А 9 < 0  величина Да будет пололштельной. Объясняется 
это следующим. И з формулы (4) при сделанных выше допущениях полу

чается т. е. с увеличением расстояния испарение уменьшается.
Так как общ ая площ адь чистой воды остается постоянной, то по мере 
увеличения числа полосок расстояние от наветренного берега до второй, 
третьей и т. д. полосок воды 
возрастает, что и приводит к /V
уменьшению испарения (Д<7>
> 0 )  или конденсации {Aq<0) .
Если первой полоской являет
ся лед, то картина будет обрат
ной.

В общ ем случае Ад,,Ф Д^в^О 
и зн ак  А0  зависят от очеред
ности расположения полосок, 
величин А<7л  и  А<7в и  значений 
парам етра р. П равда, если 
учесть, что А^л не мож ет быть 
больш е А^в, то в двух случаях 
величина Дет будет полож и
тельной всегда: когда первой 
полоской является вода и на 
водоем натекает более в л аж 
ный воздух, или когда первая 
полоска — лед, а величины Д^л 
и Д^в положительны. В осталь
ных случаях, д аж е  при.сам ой  
простой ситуации, не всегда 
легко сказать, как будет ме
няться величина ст с изменени- ;
ем N. Н а рис. 2 представлены результаты  расчетов, которые позволяют 
заранее сделать некоторые выводы о знаке величины Да. Если первая 
полоска — лед, то чтобы Дет была отрицательной, долж но выполняться 
неравенство Д^в<аД<7 л ( 0 < а < 1 ) .  Это условие может выполняться, ко
нечно, только в случае, когда вл.ажность в поступающей воздушной м ас
се выше, чем на водоеме. К ривая 1 рассчитана при р —0,5,. кривая 2-4^ 
при /7 =  0,1. Кривые 3 (/7 =  0,5) и 4 (/? =  0,1) на этом ж е рисунке рассчи-

Рис. 2. Зависимость параметра а от числа 
полос.

51



таны в предположении, что первой полоской является вода. В этом слу
чае для условия Аст<0 необходимо выполнение неравенства А^л>аА<?в- 

Все это объясняется существенной разницей в механизме турбулент
ного перемешивания при различных значениях парам етра р. При /О =  0,1 
коэффициент турбулентности по мере уменьшения высоты стремится 
к  нулю. Поэтому самые нижние слои воздуха оказы ваю т большое сопро
тивление обмену водяным паром между поверхностью водоема и атмо- 

 ̂ сферой. Степень трансформации и высота ее распространения невелики. 
Зато  интенсивно происходит обмен с верхнидаи слоями воздуха, свойства 
которых сформированы на предыдущих полосах. П ри постоянном по вы- 

/  соте турбулентном об.мене трансформация, обусловленная неоднород- 
/ ностью подстилающей поверхности, охваты вает мощные слои воздуха.

/  В то ж е время влияние верхних слоев воздуха на величину и знак потоков
j на подстилающей поверхности относительно невелико. Требуется значи-
I тельно больший, чем при р =  0,1, путь пробега, чтобы свойства высоко
\  расположенных слоев воздуха оказали  заметное влияние на распределе-
\ ние метеоэлементов на малых высотах.
f Некоторой иллюстрацией этому может служить следующий простой 
/  пример. Н а водоем, где первой полоской является вода, натекает сухая 

/ воздуш ная масса с равновесным распределением влажности по высоте.
I Пусть А9 л =  сопз1 и A^B =  const. П опадая с суши на воду, воздух посте- 

пенно увлаж няется. Н есмотря на это, по всей полоске воды независимо от 
ее длины будет наблю даться испарение. Точнее, это не испарение, а, как 

; уже указы валось, лишь положительный дополнительный поток водяного 
/ пара. При переходе с воды на относительно более сухой лед сначала обя- 
' зательио имеет место конденсация. Затем , если выполняется условие 

/ А ^ в > А ?л > 0 , рано или поздно конденсация долж на смениться испаре-
{ нием, так  как  на градиент влажности у поверхности льда начинаю т вли- 
\ ять сухие слои воздуха со свойствами, сформированными еще над сушей.

\ И з формулы (4) и условия £  — 0 при принятых выше допущ ениях легко 
“ получить то расстояние X, которое необходимо пройти воздушной массе 

от наветренного берега, чтобы над льдом конденсация сменилась испаре
нием.

Если а - - д л и н а  полоски воды, то

1 — &qi — А

Отсюда, получается, что, например, при А д ]~ 2 ,  A q z ^ l  и р =  0,1 Х  =  
=  1,001а, а при р = 0,5 1,333а. Эти результаты  как раз и показывают,
что чем меньше ту„рбулентный обмен у  самой подстилающ ей поверхности 
(чем меньше па|!дм£хр..д.),,,.л:£м большую роль в процессе испарения игра- 
ю т^ёрхн и е слои воздуха. При большем числе полос количественные со
отношения изменятся, но качественно картина останется прежней.

Т ак как  трансф орм ация коэффициента турбулентности и скорости 
ветра в задаче не рассматривается, то относительное изменение сум м ар
ного испарения не зависит от абсолютных значений этих параметров на 
какой-то конкретной высоте. Н е зависит от них и знак величины Аа.

Здесь следует отметить, что в реальных условиях формула (2) удо
влетворительно описывает изменение коэффициента турбулентности с вы 
сотой лиш ь до высоты порядка сотни метров. И если размеры рассм а
триваемых полосок настолько велики, что внутренний пограничный слон 
значительно превосходит эту высоту, следует осторожно подходить'к ре-
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зультатам  расчетов, так как влияние верхних слоев воздуха на величину 
испарения окаж ется слишком завышенным.

В безледбставный период суммарное испарение (конденсация) в рам 
ках принятых выше ограничений с увеличением площ ади воды может 
только возрастать. При пестрой подстилающей поверхности эта связь 
значительно усложняется. В зависимости от целого ряда факторов сум
марный поток водяного пара при увеличении у  и прочих равных усло
виях мож ет меняться самым различным образом, что подтверж дает 
рис. 3. В приведенных примерах полоски льда, так  ж е как и полоски

Рис. 3. Зависимость суммарного испарения от площади 
открытой воды.

воды, равны между собой. Общее число полосок все время остается по
стоянным и равным 4, а меняется лишь площ адь открытой воды. П ере
пады влажности имеют следующие численные значения: для кривой 

=  —4,0, A^2 =  —1,0; для кривой 2 A g i= 0 ,  Д 9 2  = —5,0; д ля  кривой 3 
Д<71 =  —5,0, Aq2 =  0-, для кривой 4 Aqi = ~A,0,  Д<7 2 = 1 ,0 ; для кривой 5 
А^ 1  =  0,5, А<7 2 = 1 ,0 . (Величины Aq  приведены в г - к г “ *).

В реальных условиях разность между значениями влажности на по
верхности льда и воды мож ет и не достигать таких величин. П риведен
ные кривые следует рассматривать лишь как  иллюстрацию весьма слож 
ной зависимости а  от у.

Рассчитанны е примеры показываю т, что максимум суммарного испа
рения приходится на у=Ю О %  только в случае, которому соответствует 
кривая 5. Во всех остальных примерах максимум приходится на самые 
разные значения у. К ривая 1 имеет максимум при у = 1 0 % , кривые 2 
и 3  — при 50% , а кривая 4  — при 85% . Это легко объясняется на при
мере кривой 2 или 3, при расчете которых Aq^ принималось равным нулю. 
В этом случае при у ~ 0  и у=Ю О %  суммарное испарение строго равно 
нулю. При пестрой подстилающей поверхности двигаю щ ийся над полями 
льда воздух теряет какое-то количество водяного п а р а ,, которое посте
пенно возмещ ается при переходе воздушной массы на следующую по
лоску воды. Таким образом, при изменении у  на величину а действуют 
два противоположных ф актора. С одной стороны, чем меньше у, т. е. 
чем больш е льда, тем сильнее высуш ивается воздух перед тем, как  по
пасть на открытую воду. С другой стороны, при малых у  общ ая площ адь 
испаряюш,ей поверхности невелика. При больших наоборот, открытой



Т а б л и ц а  1

Общее чис
ло полосок

, № 
примера Длина л-й полоски, км

10

10

Т==
А 4,2 4,2 9,8 1.8
В 9,8 1,8 4,2 4,2
С 4,2 1.8 9,8 4,2
D 9,8 4,2 4,2 1,8

А : 1,4 3,6 4,2 1,8 8.4 6,6
в  : 8,4 0,6 4,2 1.8 1.4 3,6
С : 8,4 3,6 4,2 1.8 1,4 0,6
d " 1,4 0.6 4,2 1,8 8,4 3,6

л 0,7 3,0 1.4 1,2 2,1 0,9 2,8 0.6 7,0 0,3
в 7,0 0,3 2,8 0,6 2,1 0,9 1.4 1,2 0,7 3,0
с 7,0 3,0 2,8 1,2 '2,1 0,9 1.4 0,6 0,7 0,3
D 0,7 0,3 1,4 0,6 2.1 0,9 2,8 1,2 7,0 3,0

7=50%

Т=70%

11 р и м е ч а и и е. 
и размеров полосок.

7.0 
0,7 
0.7
7.0

В таблице Л, 5, С, D — различные комбинации расположения

А 7,0 3,0 3.0 7.0
В 3,0 7,0 7.0 3,0
с 7.0 7,0 3,0 3,0
D 3,0 3,0 7,0 7,0

А 5,0 2.0 3,0 3,0 2.0 5.0
В 1.0 6,0 3,0 3.0 6.0 1.0
С 5.0 5,0 3,0 3,0 20 2.0
D 2,0 2,0 3,0 3,0 5.0 5.0

А 5,0 0,5 2,0 1.0 1,5 1.5 1,0 2,0 0,5
В 0,5 5,0 1.0 2,0 1,5 1,5 2,0 1,0 5,0
С 5,0 5,0 2,0 2,0 1,5 1.5 1.0 1.0 0,5
D 0,5 0,5 1,0 1.0 1.5 1.5 2,0 2.0 5,0

5.0 
0,5 
0,5
5.0

4 А 4,2 4.2 1-,8 9.8
В 1,8 9.8 4,2 4,2
С 1,8 4,2 4,2 9,8
D 4,2 9,8 1.8 4,2

6 А 3,6 1.4 1,8 4,2 0,6 8,4
В 0,6 8,4 1,8 4,2 3,6 1,4
С 3,6 8,4 1,8 4,2 0,6 1,4
D 0,6 1,4 1.8 4,2 3,6 8,4

10.,' А \ .3,0 0,7 1,2 1,4. 0,9 2,1 0,6 2,8 0,3
в . 0,3; . 7,0 0,6 2,8 0,9 2,1 1,2 1.4 3,0

' . с  . ; 3.0 7,0 1,2 2,8 0.9 2,1 0.6 1.4 0,3
D 0.3 0.7 0,6 1,4 0.9 2.1 1,2 2,8 3,0
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воды много, но воздух, проходя над ледяными полями, теряет, лиш ь не
большое количество водяного пара, которое и лимитирует испарение 
с водной' поверхности.

В реальных условиях при прочих постоянных парам етрах изменение 
Y мож ет сопровож даться как  изменением размеров отдельных полос, 
так  и изменением их общего числа. Поэтому в процессе вскрытия или 
зам ерзания водоемов изменение суммарного испарения со временем, 
д аж е  при достаточно постоянных внешних условиях, мож ет оказаться 
весьма сложным.

Рассмотрим теперь, как  влияет при различных у  число, ширина и оче
редность расположения отдельных полосок воды на величину o'. Здесь 
опять предполагается Ддл =  const и Д д'в=const, так  как  в реальных усло
виях изменчивость этих величин по акватории водоема и во времени не
велика. В се рассмотренные ниж е примеры рассчитаны при /7 =  0 ,Г д л я  
водоема длиной 20 км в предположении, что первой полоской является 
лед. Комбинации длин полосок и последовательность их расположения 
для разных Y и N  приведены в табл . 1.

О казалось, что абсолю тная величина а слабо зависит от того, как 
расположены полоски чистой воды по акватории водоема. С точностью 
до нескольких процентов практически при любых значениях входных п а
раметров расчеты можно проводить, считая размеры всех полосок воды, 
так ж е как  и полосок льда, одинаковыми, но льда и воды разными. Глав-

Рис. 4. Влияние размеров полос и очередности их расположения на суммарное испарение.

ное, чтобы остались неизменными у и .V. Д л я  примера на рис. 4 изобра
ж ена зависимость а от N  при A<7 i =  l и Aqz — 2 для различных сочетаний 
полосок льда и воды и нескольких у. Д ля каж дого у кривые А. .В', С, D 
соответствуют случаям, для которых расположение и размеры полосок 
под теми ж е заглавны ми буквами приведены в табл. 1. Пунктирные криг 
вые — величины а, рассчитанные в предположении равенства между со
бой всех полосок воды. Полоски льда такж е равны друг другу. Значения 
суммарного испарения, полученные при таком упрощении, обозначим

через а. Видно, что, хотя зависимости получились более сложными, чем 
В случае равенства всех полосок льда и воды, относительная ошибка для
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данного примера, ранная не превыш ает несколько процентов.
Такого ж е порядка ошибки получаю тся при других значениях A^i и Д^о.

Эти результаты  даю т возможность поля льда и участки чистой воды, 
которые в естественных условиях могут иметь самую разнообразную  
форму, представлять в виде правильных прямоугольников. Причем ошиб
ка, обусловленная такой схематизацией, будет вполне приемлемой при 
проведении^ например, различных гидрологических расчетов.

По мере уменьшения у  ош ибка за  счет рассматриваемого упрощения 
мол<ет несколько увеличиться и достигнуть величины 8— 10%. Но при 
больших ( — 90% ) и малых (« 1 0 % )  значениях у  общее количество по
лосок значительных разм еров вряд ли будет больше 3— 4 и расчеты по 
общей формуле, которая, кстати, упрощ ается весьма незначительно, не 
представляю т особого труда. Д ля  четных N  она имеет вид

rN~2

/
i~p

N - 2

г= 1

iXo V -p
X.N

для нечетных N
-N~b

i=a
1 - i x^ +

N ~ \

(=I
1 - ix.,

где X\  — длина первой полоски; Х 2 — общ ая длина первых двух полосок.
К роме того, при малых у  можно считать равными между собой по

лоски воды, но не льда. При больших у, наоборот, практически б езр аз
личны размеры выбранных полосок льда, лишь бы общее их число и пло
щ адь остались неизменными.
. В заклю чение необходимо указать, что данную работу следует р ас

см атривать лишь как некую модельную задачу, которая позволила оце
нить влияние полей льда на суммарное испарение с открытой поверх
ности водоема.
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п.  А. ВОРОНЦОВ. В. И. СЕЛИЦКАЯ

О С ТРА ТИ Ф И К А Ц И И  П О ГРА Н И Ч Н О ГО  СЛОЯ В БЕ РЕ Г О В О Й  
ЗО Н Е  О ЗЕ Р А  БАЛХАШ

Н аиболее резкие различия термических характеристик подстилающей 
поверхности, обычно наблю даю тся в береговой зоне обширных водоемов, 
следовательно, здесь ж е  долж ны  иметь место и значительные изменения 
свойств движущ егося воздуха под влиянием процессов тепло- и влаго- 
обмена.

В дополнение к проводивш имся ранее исследованиям условий тран
сформации воздуха аналогичные работы были проведены в 1967 г. в рай 
оне озера Балхаш . Озеро Балхаш  имеет площ адь «= 18 тыс. км^, глубина 
его западной, более мелководной части от 4 до 10 м. Ю жный берег озера 
заболочен и покрыт зарослями камыш а, северный берег переходит 
в степь со скудной растительностью. В апреле, когда работала экспеди
ция, на озере наблю дался почти сплошной битый лед, который под дей
ствием ветра смещ ался в различные участки бассейна. Температура 
воды в озере на удалении 5—6 км от берега менялась в пределах 
1—3°. В период с 9 по 17 апреля над районом располагалась область вы 
сокого давления; облачность или отсутствовала, или была верхнего 
и среднего ярусов, что обеспечивало относительно интенсивный прогрев 
подстилающ ей поверхности.

По данным радиозондирования на метеостанции Балхаш , располо
женной с северной стороны озера на расстоян и и — 15 км от берега, тем
пература воздуха на уровне 2 м в полуденные часы доходила до 15— 17°, 
а ночью опускалась до 1—2°.

Таким образом, днем имел место значительный перепад температуры 
воздуха по горизонтали между сушей и водоемом, в то время как в ноч
ные часы разности температур озеро — суша практически были близки 
к нулю. В полуденные часы над степью в слое 300—400 м набдю далась 
термическая неустойчивость и вертикальный температурный градиент 

Г/100 м; ночью до высоты 200—300 м, а иногда и 400 м, развивалась 
радиационная инверсия и повышение температуры воздуха в слое до
стигало 5—7°. Относительная влаж ность на уровне 500 м была 20—35% 
и имела слабо выраженный суточный ход, В значительно больших пре
делах  она менялась у земной поверхности над степью от 50—60% ночью 
до 15—25% днем.

Значительны е температурные контрасты в дневные часы м еж ду су
щей и озером вы звали развитие бризовых. ветров в береговой зоне. Д ля  
примера в табл. 1 приведем данные направления с/° и скорости у м/сек.
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Т а б л и ц а  1
Примеры бризовы х ветров в дневны е часы, 

Балхаш, 1967 г.

Н  км
Дата

0,0 0,1 0,2 0,3 0,5 0,6

9 апреля
d . . . 225 287 353 37 37 79

V  . . . 3 5 5 5 5 5

.15 апреля
d . . . 268 251 150 92 86 86
V  . . . 3 4 4 5 6 6

ветра на метеостанции Балхаш  за  16 час. 30 мин, местного солнечного 
времени. Ветер с озера имел ю жное и ю го-западное направление.
. Бризовый ветер был слабо развит, высота нижней ветви бризового 
потока составляла 150—250 м. Н аличие бриза можно такж е было опре
делить по движению дыма из заводских труб в городе Балхаш .

В табл. 2 приводятся направление и скорость термического и ф акти
ческого ветра на высоте 2 м. Эти данны е показываю т, что в районе озера 
Б алхаш  существуют большие температурные контрасты.

Т а б л и ц а 2
Направление и скорость фактического и термического ветра  

в различны е часы наблю дений. Балхаш, 1967 г.

Ветер
9 IV 10 [V ■ 11 IV 12 IV 17 IV

4,5 16,5 22,5 4,5 16,5 22,5 16,5 22,5 4,5 16,5 4,5 22,5

Термический d  . . . . 297 270 269 277 255 252 289 248 26!. 261 257 203
V  . . .  . J7 21 20 23 10 14 6 8 15 6 12 8

d  . . .  . 45 225 22 22 68 45 45 45 45 180 68 248
Фактический

V  . . .  . 5 3 4 8 3 8 10 8 8 5 5 3

Схема полетов в районе озера Б алхаш  приведена на рис. 1. Верти
кальное зондирование на вертолете МИ-1 проводилось до высоты 1 км 
над степью и над озером, горизонтальное зондирование на высотах 20, 
50, 100 и 150 м с пересечением береговой линии.

Вертолет МИ-1 был оборудован механическим метеорографом с по
вышенной чувствительностью приемников и электромётеорографом, ко -’ 
торый вклю чался только во время горизонтального зондирования. М еха
нический метеорограф регистрировал атмосферное давление, темпера- 
гуру и влажность воздуха. Те. ж е элементы, но приемниками с большей 
чувствительностью и меньшей инерцией, регистрировались электроме
теорографом. Скорость протяжки ленты прибора составляла 3 мм/сек. 
Описание приборов дано в работе [1]. Всего было выполнено 11 полетов, 
но доброкачественные записи метеорографа были получены только в 9 по
следних полетах.

В утренние сроки посадка вертолета и вы держ ка прибора проводи
лись в районе гидрометобсерватории, днем в аэропорту Балхаш . Р ас 
смотрим только средние величины основных метеорологических элемен
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тов, полученных пр данным, нескольких зондирований, и разности между 
ними над озером и сушей.

В утренние часы контраст температур озеро— суша не достигал боль
ших значений и поэтому 3. подъема в срокИ 9— 10 час. выделены в табл. 3 
в отдельную группу. О стальны е подъемы разделены на две группы: при 
ветре с о з е р а — холодная адвекция (2 подъема) и при ветре с суши —

II Суша 
II

—  8 ^ f 2 8-^ГЗ

Рис, 1, С.хема полетов на вертолете МИ-1 в районе озера Балхаш.

теплая адвекция (4 подъем а). Температура и влаж ность воздуха над 
озером на уровне 2 м взяты  по наблю дениям на «косе», вдававш ейся 
в озеро на 5—6 км.

Кроме того, в табл. 3 приведены для каж дой  группы абсолютные зн а 
чения разностей температуры между озером и сушей, вертикальных 
температурных градиентов Ду°/Ю0 м и относительной и удельной в л аж 
ности Аг% и А^г/м®. Следует отметить, что точность измерения темпе
ратуры воздуха метеорографом составила ±0,2°, а следовательно, р а з
ность температур надеж но определялась только при А^>0,4°.

Точность измерения относительной влажности при данных тем пера
турах воздуха и значениях г% составляла 4— 5% , и тогда разность А/*% 
долж на надежно определяться при .А/'>8— 10%. Почти во всех полетах 
курс вертолета и направление ветра не совпадали и расхождения состав
ляли от 20 до 60°.

Отметим некоторые особенности стратификации воздуха в рассматри
ваемый период. Следует отметить, что при ветре с суши температура 
воздуха над сушей и озером во всем слое до 1 км на 2—3° ниже, чем при 
ветре с озера. Вызвано, очевидно, это тем, что при ветре с суши перено
сится более холодный воздух с севера, в то время как при ветре с озера 
переносятся более прогретые массы воздуха с юга.

Во все сроки светлого времени суток над озером имеет место инвер
сия, развиваю щ аяся в полуденные часы до высоты 150—200 м, с повы
шением температуры при ветре с озера на 3—3,5°, при ветре с суши на
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Т а б л и ц а  3
Распределение t°, 7°/100 м, г% и q г/мз над озером Балхаш и сушей

Суша

Озеро

Разность

Озеро

Суша

Разность

Озеро

' .Суп:а

Разность

Эле
мент

Ы
h
Дг
Lq

Высота; км

0,0 00,5 0,1 0,15 0,2 0,3 0,4 0,5 0,7 1.0

При ветре с суши в полуденные часы

9,5

30
2.3

4.2

56
2,7

5.3

26
0,4

8.2

2.3
28

2,1

4.7

-0 .9
46

2.5

3.5 
3,2

18
0.4

7,8
1,0

28
20

5,1
- 0,8
44
2.4

2.7
1.8 

16
0,4

7,4
0,7

28
2.0

5.6 
—0.9

40
2,3

1,8
1.6 

12
0,3

7.0 
0,8

28
1,9

5,7
-0 ,3
38
2,2

1.3
1.1 

10
0,3

6,0 
1.0 

30 
. 1.9

5.2 
0,5

38
2.2

0.8
0.5
8
0,3

5.0 
0,9

31
1,9

4,6
0,6

38
2.1

0,4
0.3
7
0,2

4,1
1,0

32
1,9

4.0 
0,6

38
2.0

0.1
0.4
6
0,1

2,4
.1,3.

34
1.7

2.2

0,9
38

1.8

0,2
0,4
4
0,1

При ветре с озера в полуденные часы

- - 1,2

1,2
38

1.5

— 0,8

1,0

39
1.6

—0,4
0,2
1
0,1

t 6,2 8,0 9,0 9,4 9,2 8,6 7,9 7,0 5,2 2.2

т — -3 ,5 —2,1 -0 .7 0,4 0,6 0,7 0.8 0,9 1.0
г 67 54 43 40 40 39 41 42 43 45

Я 3,1 32 33 33 3,4 3.3 3,3 3.3 2,9 2,7

t : 12,2 11.0 10,2 9.8 9,4 8.7 7,9 7,0 5,6 2,7

7 — 2,2 1.6 0.8 1,0 0,8 0,8 0,8 0.7 1,0
г 30 32 34 35 34 36 37 41 37 42

Я 2,9 3,0 ■ 2,9 3,0‘ 3,0 3,0 3,0 3,0 2,9 2,5

М 6,0 3,0 1.2 0.4 0,2 0,1 0,0 0,0 0,4 0,5
Дт :-- 5,7 37 1,5 0.6 0,2 0,1 0,0 0.2 0,0
Аг 37 22 9 5 6 3 4 1 6 3
&q 0,2 0.2 0,4 

В ут]

0,4

эенние

0.4

часы

0,3 0,3 0,3 0,0 0,2

t  ' 4,6 5.2 5,8 6,8 7.3 8,0 7,7 7,2 6,2 4,2

т ' — -1 .2 —1,2 —1,0 -0 .5 —0.7 0,3 0,5 0,5 0,7
г 74 54 . 48 45 43, 41 . 42 42 44 46

Я . 2,9 3.1 2,8 2,8 2.8 2.9 2,9 2,9 3,0 2.9

t 6,3 6,6 6,8 7,0 7,2 7,8 7,7 . 7,2 6,5 4,4

1 :: —6.6 -0 .4 —0.4 —0,4 . —0,6 -0 ,2 0,1 0.4 0,7
г 5Г ... 47 44 44 44 38 38 38 . 41 45

я ■ 3.0 3,0 ■ 2,9- 2,8 2,7 2,8 2,8 2,8 3.1 2,8

At 1,7 1,4 1,0 0,2 0,1 , 0,2 0,0 0,0 0,3 .0,2
Дт — , . 0,6 . 0,8 0,6 0,1 0,1 0,1 0,4 0,1: 0.0
Аг 23 : .7 ■ , 4. 1 1 '.V 1 . 4 4 3 , 1.
Aq ОД ОД ОД 0,0 0,1 0.1 ОД 0,1 0,1 ОД
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i,5°. Ёолее мощ ная инверсия в теплом воздухе при ветре с озерй, оче
видно, обусловлена и более продолжительным временем прохождения 
воздуха над холодным водоемом. Н ад  сушей в полуденные часы 
отмечается в слое 100— 150 м, а в утренние часы имеет место д аж е  сл а
бая инверсия. Относительная влаж ность над сушей в полуденные часы 
во всем слое до высоты 1 км находится в пределах 3 0 -^4 0 ®/о и несколько 
возрастает с высотой.

Средние абсолютные изменения температуры воздуха на высоте 2 м 
на пути 20—25 км (см. рис. 1) были при ветре с суши А  ̂=  5,3° и уровень, 
до которого распространялась трансф ормация, составлял —400 м (уро
вень, где А/ =  0,4°); при ветре'с озера Д^ =  6,0°, но слой трансф орм ирован
ного воздуха был всего 150 м. В тех ж е слоях изменялась относительная 
влаж ность г при ветре с озера и с суши. Очевидно, вызвано это тем об
стоятельством, что при ветре с озера в массе движущ егося воздуха имеет 
место глубокая инверсия с у = —2; —3°/100 м, разруш ение которой идет 
значительно медленнее. У дельная влаж ность воздушной массы над  озе
ром несколько выше, чем над  сушей, что указы вает на наличие испарения 
с поверхности водоема.

Анализ величин М  и отчасти Аг но записям  электрометеорографа по
казывает, что, как  правило, эти величины пропорциональны расстоянию 
между пунктами, а следовательно, можно считать, что происходит не
прерывное и пропорциональное пути движ ения воздуха изменение его 
термического состояния и влажности. Все это относится к тем расстоя
ниям, на которых соверш алось горизонтальное зондирование (до 25 км).

И мея фактические материалы  о трансформации, можно сделать хотя 
бы ориентировочные обобщ ения применительно к береговой зоне озера 
Балхаш . Одним из авторов в работе [2] для характеристики условий 
трансформации применялась функция А

Т п - Т о
А 7 2 
АТп' (1)

где Tz — температура воздуха на границе водоема на уровне z; 
температура воздуха над водоемом на удалении х  на уровне z\ То — тем 
пература воздуха у земли (на высоте 2 м н ад  суш ей); температура 
водной поверхности. . ,

Физически функция А  будет характеризовать изменение температуры 
воздуха на расстоянии х  км на уровне г„ при — Го=1°- Н ами принято 
линейное изменение АГ^ во времени и пространстве, что, конечно, можно 
допустить только в первом приближении и при л: не менее 8 ^ 1 0  км в обе 
стороны от берега. Н аибольш ий предел х, судя по полетам над другими 
водоемами в летний период, мож ет достигать 60—80 км. Д ля  расчетов 
функции А  обычно используют ш аг 10 км. Все расчеты А^ в слое тран
сформации даны в табл. 4.

Т а б л и ц а  ,4
С редние значения А г  в береговой  зон е о зер а  Балхаш в полуденны е часы

Высота, км
Адвекция

0,0 0,05 0.1 0,15 0,2 0,3 0,4, ДГо

Теплая . . . . .  ....................... 0,71 0,53 0,43 0,28 0,20 0,10 0,07. 7.3
Х олодная.............................. 0,61 0,31 0,12 0,04 0,02 0,01 0.0 9,9
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Среднее расстоянйе полета 1зертолета iio прямой соста1виЛо .25 км' 
й тогда на уровне г Лю =Л г/2,5. ' ' ■

П редставляет интерес сопоставить значения Лю, полученные для 
береговой зоны озера Балхаш , с теми же величинами для Л адож ского 
озера в осенний период (октябрь) [4].

Н а рис. 2 нанесены Лю при теплой и холодной адвекции для обоих 
водоемов. К ак видно, значения Лю при холодной адвекции в береговой 
зоне как Л адож ского озера, так и озера Балхаш , начиная с уровня 100 м,

а)  теп лая  адвекц и я, б)  холодн ая  адвекц и я ; I —  Л адож ское  озеро, 
2 —  озеро Б алхаш .

Практически одинаковы; при теплой ж е адвекции во всем с л о е ,300 м 
4io над озером Б алхаш  почти вдвое больше, чем над Л адож ским  озером. 
Объяснить это, очевидно, можно за  счет различной интенсивности тур
булентного обмена. Теплая адвекция над озером Б алхаш  сопровож дает
ся переносом воздуха с суши на водоем; в октябре над Л адож ским  озе
ром теплая адвекция соответствует переносу воздуха с озера на сушу. 
Н ад  степными районами озера Б алхаш  интенсивность, турбулентного 
обмена больше, чем над водной поверхностью Л адож ского озера.,

В заклю чение отметим наличие значительных пульсаций, температу
ры воздуха по записям электрометеорограф а в самых нижних слоях как 
над водоемом, так  и над  степью. Х арактеристики условий, при, которых 
развивались пульсации и значения пульсаций приведены в табл. 5.

В таблице at — отклонение пульсационных величин температуры воз
духа от ее среднего значения на данной площ адке; аймаке — то ж е для м ак
симальных величин; t  — период пульсаций; X =  горизонтальная со
ставляю щ ая длины волны, где V— скорость вертолета; у — вертикальный 
температурный градиент; п  — число переменных точек на записи пуль
саций температуры, на каж дой площ адке п =  40-^-45.

Таблица 5 составлена по данным шести полетов на 14 площ адках, во 
время которых были зарегистрированы пульсации температуры воздуха. 
П реж де всего следует отметить, что пульсации температуры воздуха 
наблю даю тся над озером при наличии инверсии температуры как  при 
теплой, так  и при холодной а,двекции.
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Т а б л и ц а  5
С редние значения сек., X м, т‘’/100 м в береговой зон е

озер а  Балхаш

/-/ м
Озеро

°<макс X М

Суша

'̂ <макс X ’ Т п

0,37 0,92 0,80 20 1,2 220
0,35 1,03 0,99 25 1,1 102
0,50 1,30 0,97 24 1,1 34

20
50

100

0,30
0,53

0,82
1,10

0,72
0,52

18
13

-2 ,4
- 2,2

173
46

При 2 подъемах 14 апреля в 9,5 и 14,0 час. пульсации температуры 
были настолько значительны, что улавливались д аж е механическим ме
теорографом, причем по электрометеорографу сг/ =  0,37° и а   ̂=  0,30° со
ответственно, а по механическому метеорографу сг; =  0,62° и 0  ̂=  О,92°. По 
электрометеорографу периоды пульсаций были т = 0 ,9 3  сек. и т = 0 ,6 7  сек., 
а л о  механическому т =  52 сек. и t = 5 7  сек. Таким образом, на фоне мик
ропульсаций с Я ,=20-ь25 м имели место мезомасш табные пульсации 
с Л =1,6-н1 ,7  Км и с величинами стг в 2 —3 раза  большими. Рассмотрим 
повторяемость пульсаций температуры. Н а уровне 20 м повторяемость 
f f j^ 0 ,5 °  составляет н ад  озером 17%, над сушей 25% , на уровне 50 м 
49% и 29% соответственно. Следует отметить, что по измерениям в рай 
оне Воейково (под Л енинградом) и в г. Советске Тульской области в слое 
100—500 м повторяемость cTt =  0,5° составляет всего 2% . Аналогичные 
измерения пульсации температуры воздуха были проведены Д . А. Коно
валовым [3] при полетах над Ц имлянским водохранилищем в м ае 1963 г. 
Здесь на уровне 10 м были выявлены пульсации температуры с =  
=  ±1,25°, причем выш е 10 м эти пульсации отсутствовали. Такие большие 
пульсации температуры н ад  озером Б алхаш  можно, очевидно, объяснить 
в первую очередь соседством отдельных участков с загрязненным битым 
льдом и открытой водой, что при уж е значительной высоте солнца в этот 
период года долж но создавать большие контрасты температур воздуха 
по горизонтали.

ЛИТЕРАТУРА

1. В о р о н ц о в  П. А. Методы аэрологических исследований пограничного слоя атмо
сферы. Гидрометеоиздат., Л., 1961.

2. В о р о н ц о в  П. А. Аэрологические исследования пограничного слоя атмосферы,
Гидрометеоиздат, Л'., 1960.

3. К о н о в а л о в  Д. А. Некоторые особенности трансформации воздушного потока над
Цимлянским водохранилищем в весенний период. Труды ГГО, вып. 167, 1965.'

4. В о р о н ц о в  П. А. О стратификации пограничного слоя в береговой зоне над Ла
дожским озером в осенний период. Труды ГГО, вып; 206, 1967. : , :



и. г. ГОРБУНОВА, 3. М. -УТИНА

В Л И Я Н И Е  М Е Т Е О РО Л О ГИ Ч ЕС К И Х  Ф АКТОРОВ НА НОРМ Ы
О РО Ш ЕН И Я

В 1955 г. Д . Л , Лайхтманом была опубликована работа [1], в которой 
излагались основные физические предпосылки, определяющие связь норм 
орошения с метеорологическими ф акторами, и реш алась зад ач а  о нахож 
дении оптимальных оросительных норм в зависимости от метеорологи
ческих условий местности.

Авторы предлагаемой статьи в течение ряда лет занимались р азр а 
боткой метода, позволяющего применить полученные расчетные формулы 
к практике орошаемого земледелия [3, 4, 5, 6]. В процессе исследований 
выявилась необходимость некоторого обобщ ения одного из граничных 
условий предлолсенной Д . Л. Л айхтманом системы дифференциальных 
уравнений, вследствие чего формула для расчета оптимальных норм оро- 
шен’ия несколько, видоизменилась. Н иж е приводится объяснение причин', 
вызвавш их перестройку формулы, ее новый вид, пределы применимости 
в природных условиях и оценка влияния метеорологических факторов 
на нормы орошения.

1. Основные положения работы Д . Л . Л айхтм ана

Д л я  успешной вегетации хельскохозяйственных культур необходимо 
непрерывно поддерж ивать влаж ность почвы на орошаемом участке 
в определенных пределах, наиболее благоприятных для корневой систе
мы растений. П редполагается, что при выполнении этого условия среди 
растений благодаря их жизнедеятельности устанавливается какое-то 
оптимальное значение относительной влажности воздуха г, обеспечи
ваю щ ее наилучшие условия транспирации. П оддерж ание этой в л аж 
ности г на оптимальном уровне связано с непрерывным переносом водя
ного пара от деятельного слоя в более сухие слои воздуха путем турбу
лентного обмена. Следовательно, при достаточном водоснабжении 
корнеобитаемого слоя почвы суммарное испарение с орошаемого участка 
является полным потоком водяного пара от деятельной поверхности, обе
спечивающим оптимальные условия транспирации; его интенсивность 
зависит от метеорологических условий местности и размеров орош аемо
го участка.

В ыраж ение для суммарного испарения и полной оросительной нормы 
найдены из уравнений водного баланса для неорошаемой и орошаемой
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территорий (или для одной й той ж е территории до и йосле орошенИя) 
за  весь период вегетации:

Е ' =  X ' -  S ' A W ' , (1)

£  =  ; Г - 5 + Т я + Д У 7 . (2)
Здесь Е  — суммарное и с п а р е н и е , — осадки, A W  — изменение вла- 

гозапасов почвы, 5  — полный сток, Д £ — оросительная норма (обозна
чения со штрихами относятся к неорошаемой территории). И з уравнений 
(1) и (2) получается вы раж ение для оросительной нормы в предполо
жении, что Х ' = Х  и при правильном нормировании и хорошей технике 
поливов S ' = S

A E  =  E  — E ' ~ ( A W ~ A W ' )  =  A E - { - A E w . (3)

У равнение (3) означает, что оросительная норма АЕ  расходуется на 
дополнительное испарение АЕ  и на изменение влагозапасов почвы AEw-  
Из этого ж е уравнения следует, что- суммарное испарение

Е  =  Е '  +  А Е .  (4)

. Известно, что суммарное испарение является главной расходной 
частью  оросительной нормы. И з двух его составляю щ их в выражении 
(4) естественное испарение Е '  для орошаемых районов невелико и с оро
сительной нормой не связано, следовательно, основной расходной частью 
оросительной нормы будет вторая составляю щ ая — дополнительное сум
марное испарение АЕ.

Величина АЕ  н азвана в работе [1] оптимальной нормой орошения 
и найдена из системы уравнений

dt. д /
к

\
df. '

дх дг дг

• -  ^ 1к дг  \
дх -  дг ( дг ’ (5)

где
%{х, z ) ^ q { x ,  z ) - q ' { z ) ,
^ { х ,  z )= = T { x ,  z ) - r { z ) ,  (6)

при следующих граничных условиях:
X (л , Z) г>0 =  0, Т {х,  Z)  1̂ =00 =  о, (7)
х ( х ,  2 ) U = 0 ,  г > 0  =  0 ,  х ( л : ,  2 ) | г = »  = 0 ,  ( 8 )

' ^ { x , z ) U = Q , x > ^ ^ r q ^ { T % ^ - q ' { Q ) ^  

- ' r q ^ { T ) - \ - r ^ ^ - q ' { Q ) г—О (9)

Р ^  Р Т  +  4  ̂  ̂J-0 =  (1 -  +  5;(А -  А'). (10)
Условные обозначения в вы раж ениях (5) — (10) следующие: х  — р ас

стояние от наветренного края орошаемого участка, z — высота, q —  
удельная влал^ность воздуха, k{z )  — коэффициент турбулентной диф ф у
зии, [ / (г) — скорость ветра, qm(T ) — м аксим альная удельная в л аж 
ность, Т  — тем пература воздуха, г — оптимальная относительная в л аж 
ность воздуха среди растений, R  — радиационный баланс, А  — альбедо,
S I — коротковолновая радиация, а — -р- = 0 , 9  — соотношение коэффи-

К /2
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ц и е то Ё  турбулентной диффузий ййд орошенной и неброшённой TeppHto- 
рнями, полученное из опытных данных и принятое постоянным [1]. Так 
ж е и как  в уравнениях (1), (2 ), величины со штрихами относятся к не
орошаемой территории.

Полностью математическая формулировка задачи и ее решение из
ложены в работах {1, 2]: здесь ж е рассматривается только граничное ус
ловие (9), обобщение которого привело к изменению расчетной формулы 
для Д£.

2. Обобщение расчетной формулы

В условие (9) входит член qm(T).  Д л я  линеаризации этого условия 
обычно пользуются тем, что т /Г <  1 и функцию д т ( Т '+ х )  разлагаю т 
в ряд по малому параметру, ограничиваясь первыми двумя членами,

Г  1 +  - =  g J T ' ) - dq„
dT т= г dTi

Х2
Т = Т '  2

О днако при высокой температуре и низкой влажности воздуха зн а 
чение третьего члена разлож ения мож ет составить 10— 15% величины х 
(следовательно, и от величины А £) и его следует учитывать. П ри этом 
граничное условие (9), связы ваю щ ее изменение влажности при орош е
нии с изменением температуры, примет следующий вид:

{х,  z)\,=o. х>о =  г  q j  Т)и^о — q'(0) =

т=г “ 2 dT^ Т=̂ Г q'(0). (12)

Реш ение системы уравнений (5) при граничном условии (12) привело 
к получению следующей расчетной формулы;

а,
2 dT’' - В X

где

X

В

Й1(1—л)
d V (13)

Lr
d r '

c ,  +  L r ^

Ch
• n

Г ( 1 - л ) Cp +  Lr L r - ^ ^ B
dT /2

L r d^q„
d T '

V
Cp +  L r dqm

d T '
d4„

■0,233 л 2 y ( l - y )
(1 +  yY

(14)

(15)

(16)

(17)
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1

(1_у2)2

3 +  (2,538 +  6,768У^ +  0,8б4у^) +

(7,386 -  0 , 9 3 6 /  -  21 ,936у^ -  2,9ув)

- У 1 +  (0,423 +  5,913у2 +  3,817у^) +

(1.412 +  5,06у^ -  18,331у^ -  5 ,9 8 / )

(1+у)2 {  ̂+^ - Ь 0 , 4 2 3 п 4 ^  +  /г  ̂ Ь409 +  0 д а 2 у -0 ,2 33_у̂

a i  =

1 +  3- 
kl р

(1 +  у)2

у :

(1— 2я)^-2"Г(л) ’ 

^0 ^> 'J lm iT )  —  q'{z)\z=zo, 
е« kix]

5 „ 2  » п  ■■
1 + 2 е

=  0,1,

(19)

(20) 

(21) 

(22)

(18)

где е — показатель, характеризую щ ий температурную стратификацию 
атмосферы.

(. =  4;та Г ^  =  0,493 • 1 0 -"  Т ' \ (23)

Отличие формулы (13) от расчетной формулы д ля  АЕ,  приведенной 
в работе [1], заклю чается в появлении множителя р, содерж ащ его вто
рую производную максимальной удельной влажности по температуре
■ При р =  0 формула (13) переходит в расчетную формулу

Д . Л. Л айхтм ана [1].
К ак следует из формулы (13) и выражений (14) — (23), входными п а

раметрами при расчете АЕ  являю тся: температура Т'  и влаж ность е' 
воздуха на высоте Zo в поступающих на орошаемый массив воздушных 
массах (для удобства в расчетах вместо удельной влажности q  исполь
зуется упругость водяного пара е м б ); iy'i — скорость ветра на высоте
I м, характеризую щ ая скорость перемещения этих масс; оптимальная от
носительная влаж ность г воздуха среди орошаемых сельскохозяйствен
ных культур; величина /■= (1—с) АА  кaл/cм^ceк., учитываю щ ая
разницу в турбулентном обмене и альбедо неорошенной и орошенной 
территорий ( А А = А —А ' ) \  длина х  км орошаемого массива.

П роверка формулы (13) показала, что ею можно пользоваться почти 
во всем диапазоне значений этих параметров, наблю даю щ ихся в орош ае
мых районах, за  исключением следующих случаев;

1. Скорость ветра меньше 1 м/сек. С уменьшением скорости ветра 
возрастает относительная роль горизонтального турбулентного обмена, 
нестационарности температуры и т. д., т. е. увеличивается роль тех ф ак 
торов, которые не учитывались при выводе расчетной формулы.

2. Высокие температуры воздуха в сочетании с очень низкой в л аж 
ностью. В этих случаях точность разлож ения (10) недостаточна. П р ак 
тически не рекомендуется пользоваться формулой (12) при сочетании 
Г > 3 5 °  с е '< 1 1  мб, т. е. при г '< 1 2 % .

У казанны е ограничения не могут служить препятствием для исполь
зования формулы (13), так  как  все расчеты делаю тся по средним суточ
ным значениям скорости ветра, температуры и влажности воздуха.
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а средние суточные значения этих метеоэлемёнтов, выходящ ие за  ука
занные выще пределы, встречаю тся крайне редко.

Расчеты  непосредственно по формуле (13) сложны и громоздки, поэто
му для удобства определения S.E были построены специальные номо
граммы. Величина A £ мм/сутки снимается с номограмм по известным 
средним суточным значениям температуры и влажности воздуха в пси
хрометрической будке и скорости ветра по флюгеру. П одробное описание 
способа построения номограмм и их использования содерж ится в р а 
боте (6).

3. Оценка влияния каждого из входных параметров на величину AJE

П ределы изменений А £ мм/сутки, полученные при расчетах по номо
граммам, следующие: минимальное А £ '=  0,6 мм/сутки при 7’'= 1 0 ° , е '=  
= 4  мб, и[ = \ м/сек., л;=20 км, г =  40% , максимальное А£' =  44 мм/сутки 
при Г '= 4 0 ° , е '= 1 6  мб, [yj =  7 м/сек., х = 0 ,0 4  км, г= 1 0 0 % - Определение 
АН  при различных метеорологических условиях позволяет оценить их 
комплексное воздействие на величину суммарного испарения. Однако 
интересно такж е рассмотреть действие отдельных метеорологических 
факторов и оценить влияние изменений каж дого из них на величину АЕ  
при прочих равных условиях.

Н а рис. 1 показана зависимость изменения величины АЕ  от измене
ния температуры на 2° (1 а),  влаж ности на 2 мб (1 б),  скорости ветра на
I м/сек. (1 е ) . Величина б вычислена как  относительное изменение АЕ  
при изменении одного из параметров; например,

А Е  — Д £  ,

------—  100% , (24)

где разность Т'  ̂ и 7J составляет 2°. Все три граф ика построены при г =  
=  70%, / 'о = 1 ,0 -1 0 “  ̂ кал/см2 сек. и л :=10 км, графики рис. 1 а  и 1 б — 
при и[ = 2 м/сек., граф ик рис. 1 в при е '= 1 0  мб. Н а рисунках по оси аб с 
цисс отложены значения того парам етра, по отнощению к которому 
вычислена б. И з рисунков следует, что с возрастанием температуры и ско
рости ветра и уменьшением влажности б такж е уменьшается. О бъясня
ется это тем, что при низких температурах, малой скорости ветра и вы
сокой влажности величина изменения АЕ  сравнима с его абсолютным 
значением в этих условиях, по мере возрастания Т' я U[ и убывания е'  
абсолютное увеличение АЕ  происходит быстрее, чем его относительное 
изменение. Приведенные графики позволяю т оценить б не только при 
абсолютных значениях изменений параметров Т', е'  и U[, но и пересчи
тать полученные результаты  для их относительных изменений. Приведем 
пример. Предположим, что при первоначальных условиях Т'=25°,  е ' =  
=  10 мб, [/'j =  2 м/сек. Если температура увеличилась на 2’, влаж ность 
уменьш илась на 2 мб, а скорость ветра возросла до 3 м/сек., то б / = 1 7 % ,  
8 '̂ =  13%, 6 t/i= 4 0 % , что в сумме составит 7 0 % ,т. е. АЕ  увеличится на 
70% своей первоначальной величины. В относительных единицах темпе
ратура изменилась на 8% , влаж ность на 20% , а скорость ветра на 33'%- 
Если задать  относительное изменение параметров, равное, например, 
20% , то получим изменение АЕ  на 61 %, причем Т'  изменится с 25 до 30° 
( З г '= 4 0 % ) ,Ц 'о т  2 до 2,4 м/сек. (6 ( /J= 8 % ), а б^ 'останется прежним.
Учитывая характер природных изменений всех трех метеорологических 
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TL град. Т'^^град в )

Рис. 1. Зависимость ЬЕ от температуры воз
духа V  (а), влажности воздуха s' (б), скоро

сти ветра и \  (в).



факторов, можно считать их равнозначными по своему влиянию на вели
чину суммарного испарения.

М етеорологической характеристикой, зависящ ей в равной степени от 
физиологических особенностей растений и от условий внешней среды, 
является оптимальная относительная влаж ность воздуха среди растений л  
Величина г и ее изменение в зависимости от ф азы  вегетации исследо
вались на опытных хлопковых участках агрометстанции Боз-Су. Р езуль
таты исследований изложены в статье [6]. Полученные опытные данные 
показали, что величина г на хлопковом поле меняется за  период вегета
ции от 40 до 70% . И зменение АЕ  в зависи.мости от г представлено на 
рис. 2, полученном аналогично графикам рис. 1. Значения бг вычислены 
для изменений г на 10%. Из граф ика следует, что влияние изменения г

Tzq град.

Рис. 2. Зависимость Л£ от оптимальной относительной влажности 
воздуха среди растений г.

на величину АЕ  велико и сравнимо с влиянием температуры, влажности 
и скорости ветра. Если, например, при Г '= 2 5 °  г изменится от 44 до 54%, 
то АЕ  возрастет на 55% . С ростом температуры относительное увеличе
ние А 5 убывает: если при Г '= 2 9 ,5 °  г увеличится от 58 до 68% , то АЕ  уве
личивается на 20% . График рис. 2 показы вает, что для правильного 
определения АЕ  необходимо изучить распределение г в период вегетации 
для различных орошаемых сельскохозяйственных культур.

Следующим входным параметром, по которому рассчитывается сум
марное испарение, является величина F = ( l — Дл я  опре
деления F  надо иметь данные по радиационному балансу R',  коротковол
новой радиации S'^  и значение разности между альбедо орошаемых и не
орошаемых массивов АЛ. По данным В. В. М ухенберг [8], величина А-4 
равна в среднем 10%, величина а, как уж е говорилось выше, равна 0,9. 
Значения R '  и S \  меняются во времени и по территории. О днако зависи
мость АЕ  от F вы раж ена значительно слабее, чем от предыдущих п ар а
метров, поэтому при расчетах можно пользоваться значениями F, осред- 
ненными для больших территорий за весь период вегетации. Н а рис. 3 
предетавлен график, иллюстрирующий зависимость изменения АЕ  от 
изменения F. По оси абсцисс отложены значения AF = F o ^  F, по оси ор
д и н а т — значения 6е  ■ Величина fo = l ,0 1  • 10“ ® кал/см^ сек. была получе
на при расчетах суммарного испарения с орошаемых хлопковых полей 
в Средней Азии [6]. Система прямых построена для величин г—г', где 
г'  —• относительная влаж ность поступающих на орошаемую территорию
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воздушных масс. В природных условиях месячные колебания F  обычно 
не превыш аю т 0,3* Ю~® кал/см^ сек., а г—г '  редко бывает меньше 25% , 
поэтому максимальная погрешность в hE,  вы званная осреднением F  за 
период вегетации и по территории не превыш ает 10— 12%. В случае не
обходимости корректировки А £ для различных значений F  можно поль
зоваться графиком рис. 3.

(?£ %

Х арактер зависимости А Е  от длины орошаемого участка сохранился 
таким же, каким он был при первоначальном варианте расчетной ф ор
мулы. Граф ик этой зависимости опубликован в работе [3].

В качестве примера расчета по формуле (13) на рис. 4 представлена 
карта суммарного испарения с орош аемых хлопковых полей для зап ад 
ной, равнинной части Средней Азии. С уммарное испарение рассчитано 
для всего периода вегетации хлопчатника — с июня по сентябрь. В к а 
честве исходных метеорологических данных для расчета использованы 
наблю дения метеостанций пустынь, так  как их показания полностью 
свободны от искажаю щ его влияния адвекции влаж ного воздуха из оро
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шаемых районов [5]. Расчеты  сделаны по средним за  Ю лет (1952--- 
1961 гг.) м атериалам  19 станций пустынь Западного У збекистана и Турк
мении. Точками дтмечены орошенные и пригодные для орошения районы, 
снятые с карты, помещенной в Справочнике по хлопководству [9]. Пред-, 
ставленная кар та  аналогична опубликованной в работе [6], но несколько 
уточнена за счет оценки репрезентативности использованных для р ас
чета метеостанций.

Рис. 4. Карта суммарного испарения АЕ м^/га за период веге
тации хлопчатника (июнь — сентябрь).

Предложенный в настоящ ей статье и в работах [1, 6] метод может 
быть использован для анализа влияния метеорологических условий, р ас
чета суммарного испарения и составления схемы поливного реж има для 
любой орошаемой территории [4, 7].
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СПОСОБ РАСЧЕТА СХЕМЫ ПОЛИВНОГО РЕЖИМА ОРОШАЕМЫХ 
ЗЕМЕЛЬ ПО МЕТЕОРОЛОГИЧЕСКИМ ДАННЫМ

Поливной режим — важ нейш ая характеристика системы орошения 
данной территории, так  как  он определяет сроки и нормы поливов, т. е, 
распределение оросительной нормы в течение периода вегетации.

М етод определения суммарного испарения, изложенный в работах 
[1, 2], позволяет при известных почвенных характеристиках рассчитать 
величину оросительной нормы, схему поливного реж им а и изменение з а 
пасов влаги в почве в конце периода вегетации. В работах [1, 2] при
ведено следую щ ее вы раж ение для оросительной нормы:

и .  г .  ГОРБУНОВА

(1)

где АЕ  — оросительная норма, А £ — суммарное испарение, коли-
чествр воды, расходуемое на поддерж ание влаж ности почвы в опти
мальных для корневой системы растений пределах. Н иж е излагаю тся 
основные положения, на основании которых были разработаны  способы 
расчета АЕ, А Е ^ я  поливного реж има, и приводятся результаты  расчетов. 
В качестве примера орошаемой сельскохозяйственной культуры, так ж е 
как  и в предыдущих работах, взят хлопчатник,

I. Средние почвенные условия, выбранные для расчета поливного 
режима, и средний срок начала поливов

Основным источником сведений, нужных для расчетов, послужили 
Справочники по хлопководству [5, 6], так как  в них содерж атся наиболее 
полные общие сведения, распространяю щ иеся на большую территорию. 
Н а основании материалов, помещенных в этих Справочниках, для рас
четов были приняты следующие условия.

Н а ч а л о  в е г е т а ц и о н н ы х  п о л и в о в .  Поливы делятся на пред
посевные, подпитываю щ ие (которые даю тся при появлении всходов) 
и вегетационные, которые начинаю тся с момента появления на хлопке 
первых настоящ их листочков. Все расчеты, помещенные в этой и пре
дыдущих работах [1, 2, 3, 4], относятся только к периоду вегетации. 
В Справочнике [6] указано, что первый вегетационный полив дается 
в среднем между 25 м ая и 5 июня. Н а этом основ,ании за  начало вегета
ционных поливов было принято 1 июня и все дальнейш ие расчеты велись 
от этой даты.
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В л а ж н о с т ь  п о ч в ы  п е р е д  п е р в ы м  в е г е т а ц и о н н ы м  
п о л и в о м  и п о л и в н ы е  н о р м ы .  Д л я  появления нормальных д р у ж 
ных всходов хлопчатника и его дальнейш ей хорошей вегетации необхо
димо, чтобы в период сева и далее до конца вегетации влаж ность почвы 
поддерж ивалась в определенных пределах: от 70 до 100% наименьшей 
полевой влагоемкости (Н В ) [5, 6]. Д о начала вегетационных поливов эта 
влаж ность поддерж ивается благодаря запасным, предпосевным и под
питывающим поливам.

В расчетах принято условие, что к началу вегетационных поливов 
(1 июня) влаж ность корнеобитаемого слоя почвы составляет 70% НВ.

П оливная норма рассчиты валась так, чтобы при достижении почвой 
влажности, равной 70% НВ, пополнить запасы  влаги до 100% НВ, т. е. 
поливная норма всегда принималась равной количеству воды, соответ
ствующему 30% НВ для данного типа почв и глубины увлаж няемого 
слоя.

Т и п ы  п о ч в .  Сведения о влагоемкости почв хлопковых районов 
Средней Азии взяты  из Справочника [6]. И з шести перечисленных в нем 
типов почв выбраны три, наиболее часто встречаю щ иеся в исследованиях 
по влагоемкости почв: легкосуглинистые, среднесуглинистые и тяж ело
суглинистые. Н а основании этих данных составлена табл. 1, используе
мая в дальнейш их расчетах.

Т а б л и ц а  1
Запасы воды в почве (мз/га) для различных глубин в процентах от наименьшей 

полевой влагоемкости (% НВ) (с точностью до 50 м^/га)

о/ МП Г лубина, см
% ПО

10 20 30 1 40 50 60 70 80 I 90 11 100

Л е г к о с у г л и н и с т ы е  п о ч в ы
30 — — — — 350 400 500 550 600
70 — — — — 800 1000 1150 1300 1450

100 250 450 700 950 1150 1400 1650 1850 2050

700
1600
2300

С р е д и : е с у г л и н и с т ы е по ч в ы
30 — — — - 400 500 600 650 750 850
70 — — — — 1000 1150 1350 1550 1750 1950

100 300 550 850 1100 1400 1650 1950 2200 2500 2800

Т я ж е л 0 с у г л и н и с т ы е по ч в ы
30 — — — — 500 550 650 750 850 950
70 — — — — 1100 1350 1600 1800 2000 2250

100 300 650 950 1300 1600 1900 2250■ 2550 2850 3200

И з м е н е н и е  г,л у б и н ы  у в л а ж н я е м 0 г о  с л 0 я п 0 ч В ы. По
мере роста и развития растений их корневая система проникает во все 
более глубокие слои почвы. Глубина корнеобитаемого слоя хлопчатника 
меняется в среднем от 50 см в начальны е ф азы  развития до 100 см в кон
це цветения и начале созревания. Н а основании данных уж е упомянутых 
Справочников [5, 6] был составлен граф ик изменения глубины увлаж н яе
мого слоя почвы в течение вегетации хлопчатника (рис. 1). Н а верхней 
горизонтальной прямой этого граф ика отложены месяцы с июня по сен-

74



тябрь, на нижней - 
ф аз вегетации. Н а 
мого слоя от 50 до 
рис. 1, определить 
В расчетах снятая 
тиметров.

-  показаны  примерные сроки начала и конца различных 
оси ординат сверху вниз нанесены глубины увлаж няе- 
100 см. Зн ая  дату  полива, можно, пользуясь графиком 
нужную к этому времени глубину увлаж нения почвы, 
с граф ика глубина слоя округлялась до десятков сан-

Ь см VH VIII IX

Рис. 1. Изменение глубины увлажняемого слоя почвы в течение веге
тации хлопчатника.

2. Способ расчета АЕ, Ь .Е ^  и поливного режима

П редлагаем ая схема расчета позволяет получить для выбранного 
пункта значения Д £ и А Е ^  и схему поливного режима, если известны 
месячные суммы Ь£.  Способы определения суммарного испарения и по
строения графиков нарастаю щ их сумм АЕ,  которыми удобно пользовать
ся в расчетах, подробно изложены в работах 2, 4].

Пример расчета для пункта Е кидж е всех перечисленных выше х ар а к 
теристик для трех типов почв приведен в табл. 2.

Глубина увлаж няемого слоя почвы определялась по граф ику рис. 1, 
поливная норма по табл. 1, а величина суммарного испарения по граф и
ку нарастаю щ их сумм АЕ,  который здесь не приводится.

При вычислении поливной нормы было принято предположение о том, 
что к  началу вегетационных поливов почва на глубине более 50 см сухая. 
Поэтому при увеличении глубины увлаж няемого слоя поливная норма 
определялась как  сумма количеств воды, равных 30% НВ увлажненного 
ранее и 100% НВ вновь увлаж няемого слоев. При уменьшении глубины 
промачивания поливная норма принималась равной 30% НВ д ля того 
слоя, который долж ен быть увлаж нен в соответствии с графиком рис. 1 
(независимо от глубины слоя, увлажненного при предыдущем поливе).

И мея таблицы с такими расчетами, можно, просуммировав все по
ливные нормы для каж дого типа почвы, получить соответственные оро
сительные нормы АЕ  м®/га; просуммировав все межполивные значения 
АЕ, можно получить величину суммарного испарения с 1 июня до окон
чания поливов. По разности величин АЕ  и АЕ  определяется количество 
воды, затраченной на изменение запасов влаги в почве А Е ^  м®/га. Так 
как начальный зап ас влаги в почве перед первым поливом был
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Т а б л и ц а 2
С хема поливного реж им а по материалам наблю дений м етеостанции Е кидж е

Запас воды в 
почве перед 

поливом, рав
ный 70% НВ

Поливная норма
Запас воды в 
почве после 

полива, равный 
100% НВ

Суммарное испарение 
между поливами

СО
S глуби Глуби

на ис
паряю
щего 
слоя

о
е

се
F-га
Ч

для
слоя

глуби
ной

мз/га

на ув
лажня
емого 
слоя

% НВ мз/га
для
слоя

глуби
ной

м3/га
мз/га дата

1 VI 
18 VI 
2 VII

50
50
50

800
800
800

Л е г
50
50
50

+
2 0

к о с у  г, 
30 
30 
30

1 0 0

и и и и с ■ 
350 
350 
350

450

гы е ПС 
50 

■50

) ч в ы 
1150 
1150 50

50
350
350

17 VI 
1 VII

70 800 70 1600
70 500 15 VII

16 VII 70 1 1 0 0 70
+

30

30

1 0 0

500

700
1 0 0 1 2 0 0 1 0 0 2300

100 700 31 VII

1 VIII 1 0 0 1600 1 0 0 30 700 1 0 0 2300
1 0 0 700 15 VII

16VIII ( 1 0 0 ) (1600)
90 1450 90 30 - 600 90 2050

90 600 29 VIII
30 VIII (90) (1450)

70 1150 70 30 500 70 1650
70 500 13 IX

14 IX 70 1150 70 30 500 70 1650
70 500 После 

1 X
Число поливов —8 Д£==500 м^/га Д£=4200 м^/га 
Схема 2—4—2 A£'if= 800 м®/га 1F2=1600 м^/га

а Е'
С р е д н е с у г л и н и с т ы е  п о ч в ы

50

50

80

1 VI 50 1000 50 30 400 50 1400

20 VI 50 1000 50 30 400 50 1400

5 VII 50 1000 50
-Ь

30

30

100

400

850
80 1250 80 2250

22 VII 80 1600 80
-Ь

20

30

100

650

550
100 1 i1 1200 100 2800

400

400

650

19 VI 

4 VII

21 VII
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Продолжение mfi6A, 2

СО

Запас воды в 
почве перед Поливная норма

Запас воды в 
почве после

ГГГ4ПИПЯ ПЯРРН
Суммарное испарение 

между поливами
оэ
S 70% НВ глуби

на ув
лажня
емого 
слоя

100% НВ глуби
на ис
паряю
щего 
слоя

ос
«3нте

для
слоя
глуби
ной

мз/га % НВ м3/га для
слоя
глуби
ной

мЗ/га мЗ/га дата

100 850 9 VIII
10VIII (100) (1950)

90 1750 90 30 750 90 2500
90 750 26VIII

27 VIII (90) (1750)
70 1350 70 30 600 70 1950

70 600 12 IX
13 IX 70 1350 70 30 600 70 1950

70 600 После 
1 X

Число поливов —7 Д£=5200 мз/га Д£=4250 мз/га
Схема 2—3—2 AEw=950 мз/га 1^2=1950 мз/га

Т я ж е л о с у г л и н и с т ы е  п о ч в ы
1 VI 50 1100 50 30 500 50 1600

25 VI 50 1100 50
+

10

30

100

500

300
60 800 60 1900

12 VII 60 1350 60
+

30

30

100

550

950
90 1500 90 2850

1 VIII 90 2000 90
+

10

30

100

850

300
100 1150 100 3150

22 VIII (100)
80

(2200)
1800 80 30 750 80 2550

1 IX (80)
70

(1800)
1600 70 30 650 70 2250

50

60

90

100

80

70

500

550

850

950

750

750

24 VI

11 VII

31 VII

21VIII

10 IX

После 
1 X

Число поливов—6 Д£=5350 мз/га Д£=4350 мз/га
Схема 2—2—2 A£w'=1000 мЗ/га Г2=2100мз/га

АЕ
Ж
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Задан, to  можно рассчитать количество воды оставш ееся в НоЧйе
после израсходования влаги последнего полива

+  (2)

Отношение = ”/о показы вает долю затрат  оросительной воды на сум-
А £

марное испарение. Д ал ее  подсчитывается количество поливов и их рас
пределение по ф азам  вегетации, т. е. схема поливов.

В представленных расчетах не учитывались два важ ны х обстоятель
ства, необходимых для их применения в конкретных условиях:

а) обязательны е потери воды на просачивание вглубь почвы при ее 
насыщении до 100%НВ;

б) продолжительность поливов, которые начинаю тся заблаговрем ен
но и длятся несколько дней, так как оросительной воде нужно время, что
бы пройти путь от источника до орошаемого поля и насытить почву до 
нужной влажности.

Учет этих обстоятельств при составлении принципиальной схемы не 
является обязательным, так  как они зависят от местных почвенных усло
вий и техники поливов. Введение их в расчет не представляет труд
ностей.

Предложенный способ расчета мож ет быть использован только в слу- 
чаях достаточно низкого уровня грунтовых вод, при котором эти воды 
недоступны для корневой системы растений. Применительно к хлопчат
нику уровень грунтовых вод долж ен быть не выше 3 м [5, 6].

3. Карты оросительных норм А £  и средний поливной режим

По результатам  наблюдений девятнадцати метеорологических стан
ций в пустынях У збекистана и Туркмении за  10 лет [2, 3] были рассчита
ны поливные схемы для каж дой станции. Полученные данные позволили 
построить карты  (рис. 2) средних многолетних оросительных норм для 
трех типов почвы и карту распределения поливных режимов (рис. 3 ). Н а

Рис. 2. Карты норм орошения
а — легкосуглннисты е почвы, б  — среднесуглинистые
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э И х  картах величина A f  для  легких и средних йоЧв мейяется от ёООО до 
7000 м®/га, для тяж елы х почв — от 5000 до 8000 м^/га. Сравнение этих 
величин с нормами, помещенными в Справочниках по хлопководству 
[5, 6], оказалось вполне удовлетворительным: для почв с глубоким зал е 
ганием грунтовых вод рекомендуются нормы от 5000 до 8000 м®/га.

Так как  влагоемкость тяж елы х почв больше, чем легких, то при оди
наковых месячных величинах суммарного испарения оросительные нор
мы для них больш е за  счет больших значений AEw,a  поливы на них реже. 
Поэтому д ля  разных почв даты  поливов и окончательного расходования 
воды последнего полива не совпадаю т. З а  счет этого обстоятельства на

для хлопчатника.
ПОЧВЫ, в — тяжелосуглиннстые почвы.
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представленных карт^ах различия в оросительны)с Нормах для разнУХ 
почв проявились недостаточно четко. Но все-таки хорошо видно, что изо
линия А £ =  5000 м^/га на карте для тяж елы х почв проходит севернее, чем 
та ж е изолиния на карте для лёгких почв. М аксимальная оросительная 
норма в центральной части рассматриваемого района для легких почв 
получилась равной 7750 м®/га, для тяж елы х — 8350 м^/га, а миним аль
ная — соответственно 4400 и 5250 м®/га. Общее распределение АЕ  
аналогично распределению суммарного испарения на карте, помещенной 
в работах [2, 3], и соответствует распределению температуры и в л аж 
ности воздуха и скорости ветра по данной территории. Так ж е как  и схе
мы поливного реж има, эти карты  легко поддаю тся корректировке при 
более детальном учете почвенных условий и могут быть построены для 
любой местности.

Рис. 3. Карта распределения поливных режимов хлопчатника.

Кроме карт оросительных норм, была построена карта среднего по
ливного реж има для рассматриваемой территории (рис. 3 ). Д л я  этого 
использовалась карта суммарного испарения, опубликованная в работах 
[2, 3].

Внутри районов, очерченных на карте АЕ  за  период вегетации [2, 3] 
изолиниями 4000, 5000 и 6000 м®/га, были осреднены месячные значения 
АЕ.  Затем  по каж дому району рассчиты валась схема поливного режима 
для трех типов почв т ак ж е , как  это было сделано для отдельных пунктов.

Н а рис. 3 полученные схемы поливного реж има обозначены цифрами 
I, II,  II I;  пунктиром выделены орош аемые и пригодные к орошению 
земли, номера 1, 4, 5, 8, 9, 10 те же, что и в работе [6].

В табл. 3 выписаны характеристики этих схем. Д л я  сравнения при
водится табл. 4, представляю щ ая собой выписки из табл. 108, помещен
ной в [6]. С равнивая обе таблицы, можно прийти к следующим выводам: 
рассчитанные и рекомендуемые для практики поливные схемы близки 
друг к другу, и между ними нет явных противоречий. Имеющиеся р аз
личия сводятся к следующему.
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t  а б л и ц а 3
Сводная таблица характеристик ёхем  поливного реж има /, I I  и I I I  

(начало поливов — 1 июня)

Почвы

Количество
поливов
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S
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Остаток 
воды в 

почве пос
ле оконча
ния поли*

ВОВ

SD5 U 
§ 8

АЕ
АЕ

С х е м а  /
Легкосуглини

стые . . . .
Среднесуглини

стые . . . .
Тяжелосуглини

стые . . . .

7 IX

5 IX

6 IX

12

10 10

6250 850 7100 1650 70 88

6300 900 7200 1900 70 88

6350 1150 7500 2250 70 85

С х е м а  I I

С X е м а I I I

Легкосуглини- 
с т ы е ............... 3 5 2 5 IX 10 10 5200 800 6000 1600 70

Среднесуглини
стые ............... . 2 5 2 12 IX 9 12 5550 950 6500 1950 70

Тяжелосуглини
стые ............... 2 4 2 12 IX 8 14 5600 1150 6750 2250 70

Легкосуглини
стые ............... 2 3 3 13 IX 8 14 4150 800 4950 1600 70

Среднесуглини
стые . . . . 2 3 2 13 IX 7 16 4200 950 5150 1950 70

Тяжелосуглини
стые ............... 2 2 2 13 IX 6 20 4250 1100 5350 2200 70
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1. В практике общепринятым является увеличение оросительных 
норм и частоты поливов с севера на юг. По приведенным расчеа-ам этой 
закономерности не получилось. М етеорологические факторы учитываются 
в предложенной методике [1, 2, 3] более полно и строго, че.м это делается 
при практическом почвенно-климатическом районировании. А так как 
основной статьей расхода норм орошения является суммарное испарение, 
которое определяется главным образом метеорологическими условиями, 
то можно принять, что распределение, полученное в расчетах, является 
правильным. Известную роль в этом расхождении могла такж е сыграть 
различная длительность периода вегетации в северных и южных райо
нах. Уточнение полученных результатов возмолсно при расчетах для кон
кретных, небольших районов при более детальных сведениях о длитель
ности периода вегетации хлопка и средних датах  наступления различных 
ф аз вегетации.
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Таблица 4
Примерное {эаспределёнйё вёгетационны х поливов по фазам развития  

хлопчатника в зон е  пустыни (выписки сделаны только для случая 
глубокого залегания грунтовы х вод)

Почвы
Глубина 
грунто
вых вод

Количество поливов

до цве
тения

в цве
тение

в созре
вание

Ороситель
ная норма, 

мз/га

Ю ж н а я  п о д з о н а
Орошаемые типичные и светлые 

сероземы, легкосуглинистые и 
супесчаные

Орошаемые такырные, глинистые, 
суглинистые

Глубоко 2 - 3

2—3

5 - 6

4 - 5

С е в е р н а я  п о д з о н а
Г лубокоОрошаемые типичные сероземы, 

легкосуглинистые и супесчаные
Орошаемые типичные сероземы, 

легкосуглинистые супесчаные
Ц е н т р а л ь н а я  п о д з о н а

2 - 3

1-2

4 - 5

3—4

Орошаемые типичные и светлые 
сероземы, легкосуглинистые и 
супесчаные

Орошаемые типичные и светлые 
сероземы средне- и тяжело
суглинистые

Глубоко 2 -3

1—2

4—5

4 - 5

1 - 2

1—2

1—2

1

1—2

7400-8000

7400—8000

5300—5900

5300—5900

6300-7000

6300—7000

2. В практике рекомендуется такое распределение поливов, при ко
тором до цветения поливы даю тся редко, с межполивным промежутком 
20—25 дней; в ф азу цветения они учащ аю тся и даю тся через 10— 14 дней; 
в фазу созревания поливы опять даю тся реже.

Поливные нормы являю тся наименьшими до цветения, наибольшими 
в ф азу цветения. В рассчитанных схемах длительность межполивных 
промежутков одинакова для каж дой схемы и каж дого типа почв. М ень
ше всего (8 дней) она в схеме 1 для легких почв, охватывающей район 
с максимальным суммарным испарением, и больше всего (20 дней) 
в схеме I I I  для тяж елы х почв, где АЕ  минимально. Сами поливные нормы 
в расчетах меняются от полива к поливу больше, чем это обычно реко
мендуется. Так, в фазу бутонизации рассчитанные нормы меньше реко
мендуемых, а в ф азу цветения несколько больше. Интересно отметить, 
что наибольш ее совпадение рассчитанных и рекомендуемых поливных 
■режимов имеет место именно в ф азу цветения, т. е. в наиболее ответст
венный для урож ая период. Некоторое сглаж ивание перечисленных р аз
личий может быть достигнуто в результате уточнения глубин промачи
вания почвы и средних дат наступления различных ф аз вегетации. О дна
ко д аж е  при этих условиях в рассчитанных схемах сохранится, очевидно, 
тенденция к общему увеличению числа поливов и уменьшению поливных 
норм в фазу бутонизации. Д л я  окончательного решения этого вопроса 
требуются, по-видимому, экспериментальные исследования.

ПреДлол<;енный способ расчета дает возможность корректировать 
применяемые схемы поливных режимов в зависимости от метеорологи
ческих условий орошаемой территории.
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л .  в .  НЕСИНА

ОБ ОПРЕДЕЛЕНИИ СОСТАВЛЯЮЩИХ ТЕПЛОВОГО БАЛАНСА 
ОРОШАЕМОГО ПОЛЯ РИСА

П роблема расчета норм орошения неразрывно связана с задачей н а
дежного определения суммарного испарения (транспирации и испарения 
с почвы) с деятельной поверхности сельскохозяйственных полей [1, 2]. 
Д ля определения испарения с различных поверхностей в настоящ ее вре
мя широко применяется метод теплового баланса. При определении 
испарения методом теплового баланса большой комплекс гидрометеоро
логических элементов, обусловливающий величину испарения, учиты
вается наиболее полно и правильно, так как в основе этого метода лежит 
закон сохранения и превращ ения тепловой энергии [3]. В этом преиму
щество метода теплового баланса перед другими. Однако применение 
этого метода для определения испарения с сельскохозяйственных полей 
осложняется трудностью теплобалансовых наблюдений в данных усло
виях.

При определении испарения с различных поверхностей методом теп
лового баланса обычно используется методика, разработанная для 
станций теплового баланса [4]. Особенности различных поверхностей 
отраж аю тся в специфике определения отдельных составляю щих или 
в выборе исходных данных для расчета.

В настоящей статье рассматриваю тся некоторые особенности опре
деления составляю щих теплового баланса орошаемого поля риса на 
основании анализа результатов теплобалансовых наблюдений, проведен
ных в совхозе Цимлянском Ростовской области в период с 20 апреля по 
6 июля 1965 г. во время комплексной экспедиции ГГО и ГГИ. Подробное 
описание установок и методики наблюдений содержится в работе [5]. 
Поэтому здесь укаж ем  лишь состав наблюдений. И змерялись следующие 
метеоэлементы:

1) радиационный баланс и его составляю щ ие (высота приборов 1,5 м 
над деятельной поверхностью);

2) градиенты температуры и влажности в слое 0,5—2 м над деятель
ной поверхностью;

3) распределение температуры воды в слое воды над корнеобитае
мым слоем почвы (горизонты измерения температуры: О, 5, 10, 15 и 20 см 
при толщине слоя воды 20 с м ) ;

4) распределение температуры в почве до глубины затухания суточ
ных колебаний температуры (горизонты измерения температуры: О, 5, 
10, 15, 20, 40, 60 и 120 см);
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: 5.) ■ температура деятельной поверхности;
6) теплофизические характеристики почвы л.од водой л а  хлубйна;?{ 

5 и 20 см.
В течение периода наблюдений было проведено шесть полуторасу

точных серий наблюдений. Н аблю дения производились через каж ды е
1,;5 часа днем и 3 часа ночью. П о,полученным материалам  были рассчи
таны величины испарения Е,  турбулентного теплообмена Р и изменения 
теплосодержания слоев воды В ' и почвы 5 " -за  каж ды й срок, наблюдений.

,Для Ъпpeдe^^eння расхода тепла на нагревание слоя воды над корне
обитаемым слоем почвы В ' п о  измеренным .профилям температуры-воды 
рассчитывалось изменение теплосодержания воды за периоды между 
сроками наблюдений. Значения В'  в определенный срок снимались 
с граф ика суточного хода полученных величин изменения теплосодерж а
ния. Поскольку влаж ность почвы, находящ ейся под слоем воды,“’сущ ест
венным образом изменяется с глубиной, для определения изменения 
теплосодержания почвы В "  проводились специальные измерения тепло
физических характеристик почвы. Значения температуропроводности Л', 
теплопроводности Х и объемной теплоемкости ср измерялись специаль
ным прибором [6] на глубинах 5 и 20 см от поверхности почвы.

Приведем осредненные за период наблюдений величины теплофизи
ческих характеристик почвы, полученные Н. В. Серовой, которые исполь
зовались при определении В".

н  с м ................................................ 20
0 0026 0,0045
0 0025 0,0031
0,93 0,70

Средняя для слоя О—20 см величина ср, полученная по данным 
влажности и плотности почвы за  вегетационный период 1964 г., состав
лял а  0,80 кал/см^ град. Соответствую щая величина ср, полученная нами, 
равна 0,86 кал/см^ град, (теплоемкость на границе раздела вода — почва 
принята равной теплоемкости воды ). Таким образом, средние для слоя 
О—20 см величины ср, полученные двумя методами, отличаются мало. 
О днако наши измерения показали, что ср в указанном слое сущ ествен
ным образом зависит от глубдаы. П оэтому'изменение теплосодержания 
почвы рассчитывалось для слоев О—5, 5—20 см и 20 см — уровень з а 
тухания суточных колебаний температуры почвы. Д л я  слоев 0—5 и 5— 
20 см приняты средние в этих слоях значения теплоемкости почвы, для 
нижнего слоя — значение ср на уровне 20 см. Д ал ее  величины изменения 
теплосодержания почвы по слоям были просуммированы и нанесены на 
график суточного хода. Величины В "  за  сроки наблюдений снимались 
с граф ика суточного хода.

Н а рис. 1 приводятся значения В",  рассчитанные при ностоянно.м 
и переменном значениях ср по глубине за период 29—30 июня. И з рисун
ка видно, что .в некоторых .случаях различия заметны. П одробные изме
рения, тем-пературы; почвы тю казываю т, .что в половине случаев наблю де
ний над 'тем пературой  почвы отмечаются суточные колебания тем пера
т у р ы 'н а  глубинах более 20 см (всего проведен-о 148 .наблюдений). При 
этом величина потока теп ла в слое 20 см уровень затухания суточных 
колебаний температуры, составляет в среднем 50%  всего потока тепла 
в.:прчве. Поэтому определение,потока.тепла,в  почве д ля  рисового поля 
по, данным, измер.ений температуры в, слое 0,-^2,0.:см, к а к  эт,о,делается.для 
ц,еорошаемь!х почв {3], может привести к,-замётным.погрешностям. Вели



чины испарения (кал/см^ сутки) и турбулентного теплообмена (кал/см^ 
сутки) определялись по формулам;

L E = ^ \ , 5 5 ,55 Д е +  

( R ~ B ) 6 . t
1,55Де +

(1)

(2)

где R  кал/см2 сутки — радиационный баланс деятельной поверхности; 
В  кал/см^ сутки — сумма потоков тепла в слоях воды и почвы, В  = В ' + В "  
(в данном случае величины потоков тепла через поверхности слоев воды

в "

Рис. 1. Величины изменения теплосодержания почвы, полученные при по
стоянных и переменных по глубине значениях срза период 29—30 июня.

1 — при постоянном ср, 2 — при переменном ср.

и почвы эквивалентны величинам изменения теплосодержания в слоях, 
так как  горизонтальный перенос тепла мал по сравнению с потоком теп
ла через поверхность, а поток тепла через нижнюю границу слоя почвы 
равен нулю );Д ^° и Ае (мб) — разности температуры и влажности воз
духа в слое между двумя уровнями над деятельной поверхностью, о ко
торых подробнее будет сказано несколько ниже.

При расчете LE  vl Р  по формулам (1) и (2) использовались измерен
ные значения R. Анализ материалов градиентных наблюдений показал, 
что слой воды над корнеобитаемым слоем почвы рисового поля приводит 
кчформированию над полем риса метеорологического режима, характера 
ного для водоемов с малыми глубинами. Отличительной особенностью 
последних являю тся меньшие по сравнению с сушей суточные амплитуды 
температуры деятельной поверхности и малы е градиенты температуры 
воздуха над ними. Значения Д/ в слое воздуха 0,5—2 м над рисом в те
чение периода набдадений  ч§сто равняднсь 0,1—0.2°, т, е. находились



в пределах точности измерения At.  Поэтому при расчете Е  и Р по At  и Ае  
в указанном слое могут возникать значительные погрешности. По ан а
логии с определением £  и Р  для водной поверхности испарение и турбу
лентный теплообмен могут быть определены на основании градиентов^ 
температуры Ati и влажности Ае^ в слое между деятельной поверхностью 
и уровнем 2 м над ней.

Значения A^i и Asi значительно больше, чем соответствующие вели
чины в слое 0,5—2 м, что существенным образом повышает надежность 
определения L E  и Р. Результаты  расчета испарения двумя упомянутыми 
выше способами помещены в табл. 1. Температура деятельной поверх
ности измерялась радиационным термометром [7]. В измерениях' темпе
ратуры поверхности радиометром в течение периода наблюдений име
лись пропуски. Поэтому, к сои<алению, вторым способом не удалось р ас
считать величины испарения за весь период наблюдений. Здесь следует 
заметить, что измерения температуры деятельной поверхности полей 
сельскохозяйственных культур радиационным методом еще недостаточ
но распространены. Это является одной из причин того, что в последнее 
время уделяется большое внимание упрощенным теплобалансовым ме
тодам оценки суммарного испарения с полей сельскохозяйственных куль
тур. Так, например, в работе [8] по наблю дениям над суммарным испа
рением с орошаемых полей и солнечной радиацией найдена зависимость 
суммарного испарения от солнечной радиации для различных культур 
в течение вегетационного периода. Эта зависимость использована далее 
для вычисления приближенных величин суммарного испарения с оро
шаемых полей. Полученные нами результаты  расчета составляющих

Т а б . 1 и ц а  1

Дата Еп Е, Дата Е, Е, Ег

ночь день
(19—7 час.) (7—19 час.)

21—22 VI 0,7 1,3 1,6 21 VI 2.9 3,0 2,9
22—23 VI 1,9 2,6 22 VI 3.9 4,0 4.2
23—24 VI 2,6 1.6 1,7 23 VI 5,6 6,2 6,2

24 25 VI 1,7 1.8 24 VI 5,2 5.1 5,5
25-26  VI 1,6 1,5 25 VI 2.1 2.4
27-28  VI 1,0 1,2 27 VI 1,7 2,6

28—29 VI 0,5 0,4 28 VI 3,5 3,7
29 30 VI 1,6 0,9 29 VI 3,8 3.9

30 VI—1 VII 4,1 1,4 30 VI 4,0 3.7
1—2 VII 2,2 2,1 1 VII 6,3 5.4
2 - 3  VII 0,9 0,8 0,8 2 VII 2,5 3,4 3.1
3 - 4  VII — — 3 VII 7,2 6,2 5,6
4 - 5  VII 2,4 1,9 4 VII 2,9 2,8

5 - 6  VII 1,6 1,4 1,6 5 VII 5,3 4.8 5,0
6 VII 5,1 5,5 5.4

П р и м е ч а н и е .  В таблице Е\ и £г — величины испарения в миллиметрах, рас
считанные по формуле (1), причем при расчете £i использованы значения и Де в слое 
0,5—2 м над деятельной поверхностью, а при расчете — значения Д  ̂ и Де в слое, 
между деятельной, поверхностью и уровнем 2 м над ней; £3  — величины испарения 
р миллиметрах, полученные по уравнению. (3). : , , •
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теплового баланса были такж е проанализированы  с целью выяснения воз
можности применения упрощенного способа определения испарения 
с орошаемого поля риса. Сопоставление величин составляю щих тепло
вого баланса за период наблюдений показало, что величина турбулент
ного обмена с воздухом составляла 5— 10% радиационного баланса. П о
этому, по-видимому, расход тепла на испарение приближенно можно 
определить по уравнению

L E  =  R ~ B .  (3)
Погрешность в определении L E  по уравнению (3) в данном случае 

невелика, а задача значительно упрощ ается, так  как не надо произво
дить наблю дения над градиентами температуры и влажности.

Значения испарения в миллиметрах, полученные по уравнению (3), 
помещены такж е в табл. 1, в которой представлены полусуточные значе
ния испарения.

Н а основании рассмотренных выше особенностей определения испа
рения с орошаемых полей риса методом теплового баланса в рассм атри
ваемый период можно сказать следующее.

1. Поскольку градиенты температуры в слое 0,5—2 м над деятель
ной поверхностью очень малы, расчет испарения и турбулентного теп
лообмена по градиентам температуры в указанном слое часто приводит 
к значительным ошибкам. Более надежными результаты  расчета испа
рения и турбулентного теплообмена с воздухом получаются при. исполь
зовании градиентов температуры и влажности в слое между деятельной 
поверхностью и уровнем 2 м над ней. Н аиболее рациональным способом 
измерения температуры деятельной поверхности в данных условиях яв 
ляется радиационный метод.

2. Величины испарения с орошаемых полей риса приближенно можно 
рассчитать по выражению

L E ^ R — B.

3. Величина В  в формулах (1) и (2) представляет собой сумму 
потоков тепла в слоях воды и почвы. При определении величины потока 
тепла в слое почвы под водой необходимо учитывать изменения темпе
ратуры почвы до уровня затухания суточных колебаний температуры 
и изменение с глубиной теплофизических характеристик почвы.

ЛИТЕРАТУРА

1. Б у д ы к о  Mj И., Ю д и н, М. И., Я к о в л е в а Н. И. Испарение с орошаемых участ
ков и испаряемость. Метеорология и гидрология, № 1, 1954.

2. Л а й х т м а н  Д. Л. О физических принципах нормирования орошения. Изв. АН
СССР, сер. геофиз., № 6, 1955.

3. Т и м о ф е е в  М. П. О метеорологическом эффекте орошения. Метеорология и гид
рология, № 11, 1952.

, 4. Руководство по градиентным наблюдения.м и определению составляющих теплового 
баланса. Гидрометеоиздат, Л., 1964.

5. Х а р ч е н к о  С. И., Аз  а р и й  М. С. Методика расчета суммарного водопотребления
и оросительных норм риса по уравнениям водного и теплового балансов. Труды 
ГГИ, вып. 135, 1966.

6. Л а й х т м а н  Д. Л., С е р о в а  И. В., С м е т а н и и к о в а А. В. Методика определе
ния и некоторые данные о теплопроводности и температуропроводности льда 
и снега. Труды ААНИИ и ГГО, т. 226, 1959.

7. М а л ев ск и й - М а л е в ич С. П. Методика радиационных измерений температуры
водной поверхности. Труды ГГО, вып. 206, 1967.

'8. J e n s e n  M a r v i n  Е., Н а i s е H o w a r d  R. Estimating Evapotranspiration from 
Solar Radiation. Journal of the Irrigation and Drainage Division. Proc. Am. Soc. 
Civil Engineers, V. 89, No, 1R3, parts I, II, Sept. 1963,



Б. М. И ЛЬИ Н

ОБ ОДНОЙ СХЕМЕ ПРОГНОЗА ПОЛЯ ДАВЛЕНИЯ У ЗЕМЛИ

1. Ш ирокое развитие численных схем прогноза поля геопотенциала 
на высотах позволило в настоящ ее время перейти к их использованию 
в оперативной работе. Однако успешность гидродинамических методов 
прогноза давления у земли все еще ниж е успешности прогнозов, состав
ляемых синоптическими методами.

Проведенное в [I] исследование оправдываемости прогнозов, состав
ленных по различным численным схемам и синоптическим методом, по
казало, что из всех схем прогноза приземного давления только оправ- 
дываемость схемы, предложенной в [2], близка к оправдываемости си
ноптических прогнозов.

По-видимому, одной из основных причин успешности синоптического 
метода является использование «истории» развития процессов в атм о
сфере. В численных моделях прогноза в качестве начальных данных 
используются только исходные поля метеорологических элементов. И с
пользование в [2] поля приземных изаллобар, отраж аю щ их тенденцию 
развития процессов в течение последних трех часов, по всей вероятности, 
позволило приблизиться к успешности синоптических прогнозов.

В данной работе рассматривается схема прогноза давления у земли, 
объединяю щ ая в себе элементы как численных методов прогноза, так 
и синоптических методов. В качестве исходных данных наряду с данны 
ми о поле геопотенциала используется поле приземных тенденций.

2. В синоптической метеорологии для прогноза давления у земли
широко использовался метод изаллобар [3]. Согласно этому методу, 
экстраполируется перемещение изаллобарических очагов по ведущему 
потоку, в качестве которого обычно выбирается геострофический ветер 
на уровне 700 или 500 мб. Прогностическое поле получается путем сло
ж ения исходного поля давления' с проэкстраполированным полем и за л 
лобар, умноженным на время экстраполяции. Если обозначить измене
ние давления в каком-либо пункте в момент времени t  через то по 
методу изаллобар имеем ' - -;

■ / пdt  dt jo.t '........... ......

где индекс О, t означает проэкстраполированнре исходное п оле и залло
бар на момент времени t. К ак показы вает опыт [3], изаллрбарические 
очаги перемещ аю тся по более правильным траекториям  и. е более по
стоянной скоростью, чем центры циклонов и антициклонов, которым эти
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очаги соответствуют. И спользование в этом случае ведущего потока при
водит к удовлетворительным результатам . В оперативной работе экстра
поляция перемещения поля изаллобар обычно производится для щага, 
равного 12 час., что связано с необходимостью уменьшения времени, 
затрачиваем ого на составление прогноза. Поскольку метод изаллобар 
относится к методам формальной экстраполяции, то можно ожидать, что 
уменьшение ш ага по времени улучшит результаты  прогноза. При пере
мещении изаллобарических очагов по ведущему потоку предполагается, 
что их интенсивность сохраняется, но это, по-видимому, имеет место 
лишь в первые моменты вследствие известной инерции метеорологиче
ских процессов. При удалении от исходного срока интенсивность и зал 
лобарических очагов изменяется, что в конечном итоге может привести 
к значительным ошибкам прогноза. Поэтому сравнительно хорошие ре
зультаты  при использовании метода изаллобар можно ож идать 
при прогнозе на небольшие сроки.

3. Формулу для локальных изменений давления можно noj 
если проинтегрировать уравнение статики в изобарической систе. 
ординат по давлению  от р яо р\ я затем  продифференцировать по. 
ное соотношение по времени. Тогда после несложных преобразо! 
получим

^  SPo дНр, R  /)„ дТ„
dt RTo d t  g  In di

где Tm — средняя температура слоя между выбранными изобарическ 
поверхностями, абсолютный геопотенциал изобарической hobi
ности рй  остальные обозначения общепринятые

Согласно формуле (2), для вычисления изменений приземного Д1 

ления достаточно иметь изменения по времени высоты какой-либо одн 
изобарической поверхности и средней температуры слоя. В качестве т 
кой поверхности целесообразно выбрать уровень ,500 мб [4], так к-с 
в этом случае можно использовать баротропную схему прогноза. Есл 
подставить в (2) ро=Ю 00 мб, pi =  500 мб, Го=288°, R = 287 м^/сек^. град,
^  =  9,8 м/сек^., Н  выразить в гп. дкм, а Тт — через относительный геопо_ 
тенциал, то получим

ос (  <̂ 5̂00 ^
d t ~  dt dt )■

Поскольку в настоящ ее время достигнута высокая оправдываемость 
прогнозов поля геопотенциала на высотах (в частности, Я 5 0 0 ), то при 
успешном прогнозе изменений относительной топографии ,можно
получить удовлетворительный прогноз поля приземного давления с по
мощью формулы (3).

4. Д ля  прогноза приземного давления нами были объединены ф ор
мулы (1) и (3). Л окальны е изменения давления у земли представим 
в следующем виде;

др _  1^( д р \  , дН̂ оо ^^1000
о,< ’̂ 1  dt dt

i

(4)

Здесь К  — некоторая функция, которая определяет вклад каждого 
слагаемого в правой части формулы (4) в изменение приземного д ав 
ления. При вы б о р е-ф у н к ц и и '^  мы руководствовались следующими со
ображениями.! В первые моменты прогноза с большим весом должен 
входить первый член- правой части. (4), поскольку он содерж ит бариче- 

f скую тенденцию нсдодцый срок. Иными словами, на первых ш агах
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прогноз дается по методу изаллобар. В последующие моменты времени 
под влиянием перестройки термобарического поля влияние начального 
поля тенденций на изменение давления уменьш ается и с большим весом 
должен входить второй член. Н а последую щ их^жагах прогноз практи- 
чески осущ ествляется по формуле (З).ГТакйм образом, Х = 1  при ^==0 
и в конце срокГпрогнбза.^^^М определили таким образом асимп
тотические значения функции К- Д ля  определения значений К  в проме
жуточные интервалы времени естественно было бы привлечь инфор.ма-
цию о лагранж евой корреляционной функции величины др \

dt . П олуче

ние такой информации связано со значительными трудностями, поэто
му вместо лагранж евой корреляционной функции мы использовали эй 
лерову. Различие между этими функциями, вообще говоря, зависит от

Рис. 1. Нормированная автокорреляционная функция при
земных тенденций.

/  — по 1)е зу л ы атам  вычислений, 2 — по ф орм уле (5), 3 — по ф ор
м уле (U ).

м асш таба явления. Так, согласно работе [И], отношение лагранж евого 
и эйлерового масш табов корреляции для коротковолновых возмущений 
составляет около 4. С увеличением м асш таба возмущений это различие 
уменьш ается и применительно к синоптическим процессам это отноше
ние можно приблизительно принять равным единице [12]. Искомую кор
реляционную функцию было удобно строить в зависимости от расстоя
ния (при условии изотропности и однородности). Вычисления произво
дились по методике, подробно изложенной в [5]. Значения приземных 
тенденций снимались с синоптических карт для 50 станций «двухсвяз
ной» области, расположенной на территории Европы. Расчеты  были про
ведены для трех сезонов года; зимы, осени и лета. К аж ды й сезон вклю 
чал в себя данные за  60 сроков наблюдений, отстоящих друг от друга 
на 72 часа. Полученная по результатам  вычислений нормированная ав 
токорреляционная функция приземных тенденций приведена на рис. 1.
. . .Зависимость рассчитанных функций от сезонов не была обнаружена, 

Н поэтому на рисунке приводится единая для перечисденинк сезонов
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нормированная автокорреляционная функция. Некоторое различие н а
блю далось лишь для дисперсий, которы е'составляли 2,4; 1,2; 0,7 (мб/3 ч а 
са) ̂  д ля 'зи м ы , осени и лета соответственно. Рассчитанную  ■корреляци
онную функцию можно апроксимировать следующей формулой;

. , 1 .л р = .е“ ЬбзИ.24у„(1,16г), ' (5)
г д е /о  — бесселева функция, г — радиус-вектор ' (в 10® км)..

При расчетах поля давления по формуле (4) вместо представления К  
в. виде лагранж евой корреляционной функции мы будем использовать 
полученную пространственную корреляционную функцию K’=jx. В каче
стве аргумента этой функции принималась длина лути, проходимого 
частицей 'от начального момента времени до п-го .ш ага. Приближенно 
эта длина пути может быть вычислена по формуле

(6)

ветра на поверхностигде Vgi — модуль скорости геострофического 
500 мб, б  ̂— шаг  по времени,

Чем больше длина траектории, проходимой частицей (т. е. чем боль
ше г), тем меньше коэффициент корреляции между приземными тенден

циями давления и, соответственно, тем 
с  меньшим весом в изменение давления 

у  в данный момент входит начальная ве
личина барической тенденции.

В качестве ведущего потока использо
вался геострофический ветер на поверх
ности 500 мб. Скорость переноса при 
этом принималась равной 0,7 скорости 
геострофического ветра.

Д ля получения величины
в каком-либо узле сетки точек (напри
мер, узел 1 на рис, 2) определялись ко
ординаты точки, из которой придет ч а 
стица в данный узел за  интервал време
ни Ы. По значениям барической тенден
ции в четырех узлах, окруж аю щ их д ан 
ную точку, по формуле билинейной интер
поляции определялось значение тенден
ции в этой точке

\ d t  J о, t + it

Рис. 2.

- а:

К схеме билинейной ин
терполяции.

dt
= ( 1 - _ д : ) : ( 1

dt +

др
dt

3.

*0, f .(7)

■у ;;3десь д: и — безразмерные координаты точки, из которой приходит 
частица в данный узел, определяем ы е‘ п о .'ф орм улам :'

' 0,7 |t».g:l о t 
'' 55

где: 6 5 -—ш.аг хетки, . ; ... . ..............
. .В формуле .(7.) -верхние. .индекш:> озиачзк)т .цом.ер 

^см. ;.рис, 2) ,:

(8)

узла -или .точки



■ Составляю 'щие'ейороети гео стр о ф 'и ^ к о го ' ветра и ойределяют-- 
ся д ля  узла, в котором рассчитывается значение  ̂ нашем

примере узел 1).
Д ал ее  принималось, что

( др у  _( др \б
] о ,  tdt dt (9)

П одобные расчеты проводились для всех внутренних узлов сетки тот 
чек на каж дом  временном шаге.

Д л я  прогноза геопотенциала изобарической поверхности 500 мб была 
использована схема прогноза на среднем уровне, разработанная 
И. Г. Ситниковым [6  ̂ 7].

И з анализа функций влияния,, приводимых в работе [8], можно сде
лать вывод о том, что., изменение по времени относительного геопотен
циала , ^jooo обусловлено в основном геострофической термической 
адвекцией. Н а этом основании принимаем приближенно, что

dt

^zjSOO дггбОО
" ^  1000 I ‘'■'̂ 1000

дх ■ ду
где символ { а, Ь } означает 

{а, Ь] =
да дЬ da дЬ
дх ду ду дх

Я ,00, (10)

(И)

Одним из процессов, играю ших существенную роль в изменении 
давления у земли, является трение о подстилающую поверхность.. Д ля 
учета приземного трения был использован метод, предложенный в р а 
боте [9]. И зменения давления, согласно этому методу, представляю тся 
в следующем виде:

др __ ( др \а ] др \тр 
dtdt dt ( 12)

Первый член правой части (12) обусловлен общей перестройкой тер
мобарического поля, связанной главным образом с адвективными ф акто
рами. Второй член представляет поправку на приземное трение. П р едл а
гается следую щ ая схема решения. Н а каж дом ш аге по времени сначала

по формуле (4). Д ал ее  рассчи-находится изменение давления 

тывается поправка на трение по соотношению
др \ ’̂ р

[ d t ) =  а Д;?(0) + Д dp
dt (13)

где А — оператор Л ап л аса  на плоскости, /7 (0 )— давление на предыду
щем шаге.

Коэффициент а определяется величиной коэффициента турбулент
ности и парам етра Кориолиса. Известно, что турбулентность в атм о
сфере определяется в основном распределением ветра, вертикальной 
температурной стратификацией, характером  рельеф а подстилающей по
верхности. Учесть эти факторы  в рам ках рассматриваемой модели до
вольно трудно, поэтому в наших расчетах коэффициент турбулентности 
был принят постоянным и равным 10 м^/сек.

5. Рассмотренная схема бы ла реализована на электронной вычисли
тельной маш ине БЭСМ -ЗМ . В качестве Исходных использовались ре- 
зультатй  объективного ан али за полей геопотенциала изобарических по
верхностей idOO и 500 мб и поля приземных тенденций для сетки точек,
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Содержащей Й6Х25 узлоё, с шДгом 360 км. Схема объек1'йййого анализа 
разработана И. А. Четвериковым [10]. Результаты  объективного анализа 
были любезно предоставлены нам отделом численных прогнозов погоды 
С еверо-Западного УГМС.

Ш аг по времени был выбран равным одному часу. Прогноз давался 
сроком на одни сутки.

Д ля  экономии времени счета при вычислении функции К  вместо ф ор
мулы (5) мы использовали апроксимацию корреляционной функции 
в виде

__ (■ 1 — г при г  <  1
I О при г >  1.

(14)

Было рассчитано 10 случаев прогнозов. Оценка результатов произ
водилась для внутреннего прямоугольника, состоящего из 10X 9 узлов. 
Расчеты  проводились для двух вариантов. В варианте 1 прогноз осущ е
ствлялся по полной схеме, т. е. с учетом всех членов в формуле (4).
В варианте 2 при прогнозе исклю чался член, содержащ ий дН,S00

dt
Результаты  расчетов для отдельных случаев и средние величины 

приводятся в табл. 1.
Т а б л и ц а  1

Дата ■Ьр
Вариант 1 Вариант 2

R е R е

23 V 1966 г. 4,1 0,72 0,97 0,66 0,83
24 V 4,0 0,84 0,75 0,82 0,58
31 I 1967 г. 6,6 0,83 0,53 0,85 0,57
1 11 6,4 0,92 0,65 0,85 0,52

21 И 5,8 0,69 1,01 0,64 0,75
22 11 7,4 0,87 0,87 0,87 0,70
28 III 3,8 0,76 0,92 0,64 0,81
29 III 3,4 0,76 0,70 0,79 0,63
11 IV 5,3 0,79 0,67 0,69 0,82 ,
12 IV 4,8 0,93 0,46 0,90 0,53

С р е д н е е ................... 5,2 0,81 0,75 0,77 0,67

В таблице приняты следующие обозначения: Ьр — изменчивость д ав 
ления за сутки, — коэффициент корреляции между фактическими 
и прогностическими изменениями давления, е — относительная ошибка 
прогноза.

К ак видно из табл. 1, средние коэффициент корреляции и относитель
ная ошибка составляю т около 0,8 и 0,7 соответственно.

В отделе численных прогнозов погоды Северо-Западного УГМС была 
произведена оценка оправдываемости прогнозов, рассчитанных по в а 
рианту 2, по 50 пунктам, расположенным в основном в Европе. Д ля  срав
нения оценивались такж е результаты  прогнозов для тех ж е случаев по 
схеме И. 3. Л утфулина [2]. В табл. 2 приведены относительные ошибки 
прогнозов по указанны м схемам.

К ак видно из табл. 2, средние относительные ошибки прогнозов по 
варианту 2 и схеме И. 3. Лутфулина близки между собой. В качестве
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Т а б л и ' д а  .2

1956 г. 1967 г. Сред
3 V 21 V 31 I 1 п 21 11 22 II 28 III 29 III 11 IV 12 IV нее

4,1 4,7 8,2 8,5 6.5 7.2 4,0 3.1 5,2 5,2 5,7
Вариант 2 0,70 0,72 0,72 0,63 0,60 0,83 0,70 0,76 0,75 0,43 0,68

■Схема Лут- 
фулина 0,82 0.64 0,57 0,64 0,83 0,90 0,97 0,72 0,69 0,35 0,71

примера на рис. 3—5 приводится прогноз приземного давления 1 февра- 
■ля 1967 г. Х арактерной особенностью этого случая является успешный 
прогноз образования вторичного циклона на юге Скандинавского полу
острова. Т акж е уловлены все основные черты процесса. Подробный ан а
лиз ошибок не проводился. М ожно отметить лиш ь некоторое увеличение 
ошибок прогноза приземного давления для областей особых точек поля 
геопотенциала на поверхности 500. мб, что связано с наличием близких 
к  нулю скоростей геострофического ветра для этих точек. П оскольку 
JB наших расчетах геострофический ветер принимается за  скорость ]веду-

Рис. 3, Исходное поле давления у земли. 03 часа 1 февраля 1967 г.

ш,его потока, то в этом случае отсутствует перенос поля тенденций и ис
ходная тенденция в данной точке сохраняется практически в течение 
всего прогноза. Кроме того, при скоростях геострофического ветра, 
(блйжих к нулю, согласно формуле (6), величина г такж е близка к нулю 
и параметр К  остается все время близким к единице. О ба эти обстоя
тельства могут привести к увеличению ошибок прогноза. Окончательные
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■ Рис. 4. Прогностическое поле давления на 24 часа с 1 на 2 февраля 1967 г.



йыводы о влиянии члена на успешность прогноза делать, йо-види-
мому, пока преждевременно ввиду недостаточного числа случаев. С рав
нение расчетов по вариантам  1 и 2 показывает, что при исключении
несколько уменьш ается относительная ошибка прогноза, но при этом 
уменьш ается и коэффициент корреляции. Увеличение относительной
ошибки прогнозов при учете члена частично можно объяснить
ошибками прогноза поля геопотенциала поверхности 500 мб с помощью 
баротропной модели. Подключение изложенной выше схемы прогноза 
приземного давления к бароклинной схеме прогноза поля геопотенциала 
на высотах может существенно изменить приведенную оправдываемость. 
Тем. не менее с нашей точки зрения полученные результаты  указываю т 
па возможность использования рассмотренной схемы для прогноза поля 
давления у земли.
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л .  А. КЛЮЧНИКОВА, И. И. ЧЕСТНАЯ

РАСЧЕТ ПРОФИЛЯ БОЛЬШИХ СКОРОСТЕЙ ВЕТРА В НИЖНЕМ  
ЮО-МЕТРОВОМ СЛОЕ АТМОСФЕРЫ ПО НАЗЕМНЫМ ДАННЫМ

Бы строе развитие высотного строительства, авиации, энергетики 
требует знания точного распределения ветра в нижнем ]00-метровом 
слое атмосферы. Непосредственные измерения скорости ветра на высоте 
более 10 м очень трудоемки и поэтому носят эпизодический характер. 
Систематические измерения скорости ветра на метеорологической сети 
проводятся на высоте около 10 м.

В связи с этим актуальной задачей является разработка методики 
расчета скорости ветра во всем 100-метровом слое по измеренной ско
рости на высоте 10 м.

Д л я  строительного проектирования и расчетов ветровых нагрузок 
на сооружения особенно важ но уметь определять скорость сильных вет
ров. Поэтому на первом этапе настоящей работы исследовался вопрос
о расчете профиля ветра при больших скоростях,

В основу предлагаемой методики расчета профиля ветра положена 
теоретическая модель строения пограничного слоя , атмосферы, разрабо
танная в ГГО в отделе физики пограничного слоя под руководством 
Д. Л . Л айхтм ана [1, 2, 4].

В ыражение для расчета скорости ветра получается в результате 
решения системы уравнений: уравнения движения, баланса энергии тур
булентности, переноса тепла и влаги в воздухе и почве. Коэффициент 
турбулентности задается известной функцией высоты

k h l - ^ X  для  Z o < z < h i  (1)
k( z)  =

для z > h ,  (2)

где Zo — параметр шероховатости; п  — некоторый параметр, зависящ ий 
от стратификации; h — высота, на которой коэффициент турбулентности 
достигает максимальной величины К ,  а выше убывает; а  — постоянная, 
характеризую щ ая быстроту убывания k  выше уровня h.

kfi =  ki

Д л я  определения h используется известное соотношение 
k i= f(z o ,Z i ,  8, C l), где ki и Cl — коэффициент турбулентности и скорость 
ветра на некоторой малой высоте Zi; г — параметр стратификации.
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Система уравнений реш ается для стационарного, однородного по го
ризонтали и безадвективного воздушного потока. Эта стилизация задачи 
не вызы вает больших ограничений в применимости полученного реше- 
}1ия. По оценкам Цейтина Г. X. [3], влияние нестационарности процессов 
на скорость ветра мало в приземном слое. Влияние адвекции такж е не 
мож ет быть суш,ественным в тонком 100-метровом слое.

Ф ормула для расчета скорости ветра имеет вид
А~~П— Z1 — п

10* (3 )

Vio — известная скорость ветра на высоте 10 м.
Выражение (3) представляет собой обобщенный степенной закон из

менения скорости ветра с высотой с поправкой А на влияние силы К о
риолиса.

Величина А является сложной функцией от выш еуказанных парам ет
ров, скорости геострофического ветра и стратификации, определяемой 
распределением температуры в пограничном слое.

Д л я  больших скоростей ветра расчеты А упрощаю тся, так как влия
ние стратификации на профиль ветра в этом случае пренебрежимо мало 
(уравнение переноса тепла и влаги в воздухе и почве не используется).

Успешность применения данного метода в значительной степени 
определяется правильностью выбора расчетных параметров схемы а п  п.

Д ля оценки величины п  при равновесных условиях привлекались 
экспериментальные данные по ветру в слое 200 м, полученные по наблю 
дениям на телевизионной мачте в Новосибирске. С реднечасовая ско
рость ветра измерялась анемометрами на высотах 8, 24, 40, 90, 180 м.

З а  период январь — июнь 1966 г. были отобраны профили ветра со 
скоростью ветра больш е 14 м/сек. на высоте 180 м. Их оказалось 73, и все 
они приходятся на холодные месяцы (январь, февраль, м арт). Профили 
были сгруппированы и осреднены по скорости ветра на высоте 180 м 
в следующих градациях: 14,1— 15, 15,1 — 16, 16,1 — 17 и 17,1—22 м/сек.

В табл. 1 приведены средние профили ветра для каж дой градации 
скорости, средний профиль ветра д ля  всех скоростей и число случаев 
осреднения N.

Т а б л и ц а  1

Г радации 
скорости г м
(м/сек.) 

на 2=180 м 8 24 40 65 90 100 140 180 N

14,1—15 4,8 7,1 8.4 10,0 11,0 11,3 12,8 14,4 23
15,1-16 5,3 7,7 9,3 10.8 12,0 12,4 13,9 15,5 18
16,1-17 5,6 8,5 10,2 11.7 12,9 13,3 14,8 16,5 19
17,1-22 6,5 9.8 11,6 13,3 14.5 15,0 17,0 19,1 13

14,1—22 5,5 8,1 9,6 11,2 12,3 12,8 14,2 15,8 73

Оценки парам етра п  были сделаны по аналогии с определением п а
рам етра стратификации е в приземном слое [5]. При построении зави 
симости скорости ветра от высоты, точки в координатах и ^

1—п
лож атся на прямую линию только при одно.м значении п, соответствую
щем данному профилю ветра.
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Д ля расчета необходимо знать шероховатость zq, так как А за-1—д
висит от шероховатости.

Д ля определения Zo была построена экспериментальная зависимость 
v ^ = f { l g z ) .  Поскольку логарифмический закон изменения скорости вет
ра с высотой оправдывается только в нижнем слое, верхние точки про-

Д  □  о

f-Л

r s

го

/ -П_

К О
7), Zo =  3,0 м, п

Ю  г -  п

Рис. 1. Пример подбора величины параметра п.
. 0,99, 2) =  3,0 м, п =  0,75, 3) г„ =  0,2 м, п =  0,99, 4) г„ •

5) Zo =  1,0 м, п =  0,80, 6) Zo =  1,0 м, л =  0,85.
0,2 м, и =  0,75,

филя не лож атся на прямую линию. Прямые, проведенные по нижним 
точкам (до 65 м ), даю т шероховатость го—1,0 м. Т акая величина шеро
ховатости объясняется тем, что телевизионная мачта в Новосибирске 
расположена в городе и окруж ена застройками в один-два этаж а.

Н а рис. 1 дан пример подбора парам етра п. При шероховатости, р ав 
ной 3 м (кривые Л 2) и 20 см (кривые 5 , и значениях п = 0 ,9 9  и п —0,75, 
точки не лож атся на прямую (кривизна разного зн ака).
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При ш ероховатости 1 м и п =  0,80 кривизна еще заметна. При п = 0,85 
точки наилучшим образом лож атся на прямую линию. Полученное зн а 
чение п =  0,85 согласуется с ранее сделанными теоретическими оценка
ми п  для равновесных условий [2, 4].

Д ля  оценки величины а были рассчитаны профили скорости ветра 
при нескольких значениях а. Выяснилось, что величина парам етра а 
заметно влияет на профиль скорости ветра выше уровня h. В нижнем 
100-метровом слое это влияние пренебрежимо мало. В настоящ их р ас
четах а принималось равным нулю.

'W0

З г

о  2 0 3 0

Рис. 2. Теоретическая зависимость i'lO от геострофиче
ского ветра для разных Zo.!) Zo=2 м, 2) ^0=0,5 м, 3) Zo— 0,15 м, 4) Zc=0,I ■ 10~̂ м.

По формуле (3) были произведены расчеты профиля скорости ветра 
в 100-метровом слое для различных значений шероховатости подстилаю 
щей поверхности, широты места, скорости ветра на верхней границе 
пограничного слоя. Величина А рассчиты валась по формулам, приведен
ным в [2].

Анализ полученных результатов показал, что по отношению к неко
торым выш еуказанным характеристикам  скоростп ветра в 100-метровом
слое чувствительна, в то время как отношение скоростей —  оказа-
ЛОСЬ довольн о консервативны м.

Н а рис. 2 и 3 показана теоретическая зависимость величины от
скорости геострофического ветра Vg при более 20 м/сек. и от широты 
места (ф). Из рисунков видно, что в 100-метровом слое этими зависи
мостями можно пренебречь. Физически это молшо объяснить тем, что 
влияние Fg и ф на скорость ветра почти одинаково во всем слое 10— 100 м.

Н а рис. 4 приведена зависимость величины от величины скоро
сти ветра на высоте 180 м, полученная по наблю дениям в Новосибирске. 

Экспериментальные данные хорошо подтверж даю т полученную тео-
ретически консервативность величины по отношению к скорости
ветра при больших скоростях.

Окончательные результаты  расчетов представлены в виде отношения
и число параметров, от которых оно зависит, сведено к двум': z

И zq (табл. 2).
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z

!) Vg = IS м/сек., a =  30°, 2) Vg = 15 м/сек., ip =  бО", 3) = 40 м/сек., <p =  30°,4) Vg. =  40 м/сек., tf =  60°
Я'

В табл. 3 приводятся значения для разных высот, снятые со
среднего экспериментального профиля ветра для Новосибирска, и тео
ретические значения взятые из табл. 2 для Zo=l  м.

Расхож дение теоретических и экспериментальных значений на
всех высотах не превыш ает 6—7%.

Отдельные случаи сильного ветра при условии однородности и без- 
адвективности потока были отобраны из материалов наблюдений на мач
тах в Обнинске и Минске. Величина шероховатости по этим отдельным 
профилям получилась для Обнинска приблизительно 10— 15 см, для 
М инска примерно 2,5 м.

В табл. 4 приведены значения величины для Обнинска и Минска
и теоретические ее значения из табл- 2 для соответствующих значений 
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Рис. 4. Экспериментальная зависимость отношения 

 ̂ от скорости ветра на высоте 180 м.Vio
180

2)
ПОР 
1̂0 '

“70
■5) 0,0 ■ V

‘'М
10

го. Теоретические величины
«10 для шероховатости 2,5 м получены

в результате линейной экстраполяции значений 
значений при шероховатости 2,5 м.

Уг
«10 В табл. 2 до их

При сравнении теоретических и экспериментальных значений
«10

оказалось, что они удовлетворительно согласуются для разных значе
ний Zq. Это позволяет использовать табл. 2 для расчета скорости ветра 
в 100-метровом слое в различных условиях растительного покрова на 
равнинной местности.

Т а б л и ц а  2
«ZЗначения —«10

го см
г  м

0.01 0.5 2.0 4.0 7,0 15,0 50,0 100,0 150,0 200,0

10 1.0 1,0 1,0 1.0 1.0 1,0 1.0 1,0 1.0 1.0
20 1.12 1,15 1.17 1,18 1,19 1,20 1,25 1,33 1.41 1,50
30 1,20 1,26 1.31 1,33 1,36 1,39 1.48 1,59 1,70 1,82
40 1.25 1,33 1,40 1,43 1,46 1,50 1,60 1.76 1.92 2,08
50 1,3! 1,37 1'46 1,49 1,53 1,57 1,70 1.88 2,07 2,25
60 1,35 1,44 1,52 1,56 1,60 1,65 1,78, 1.98 .2,18 2,38
70 1,38 1,48 1,56 !,61 1,65 1,70 1,85 2.07 2.28 2,50
80 1,41 1,51 1,60 1,65 1,69 1,74 1,90 2,14 2,38 2,61 .
90 1.43 1,54 1,63 1,68 1,73 1,78 1,95 2,21 2,46 2,72

100 1,45 1,56 1,66 1,71 1,76 1,82 2.0 • ’ 2,27 2,54 2,82-

■!0?



Т а б л и ц а  3
Значения t'lO

Экспериментальные дан
ные, Новосибирск . . .

Теоретические данные . .

г м

20 30 40 50 60 70 80 90 100

1,24 1,50 1.68 1.80 1.88 1,97 2,05 2.12 2,18
1.33 1,59 1,76 1,88 1,98 2.07 2.14 2.21 2,27

Значения 1̂0

Т а б л и ц а  4

Эксперименталь
ные данные .

Теоретические 
данные . . .

Эксперименталь
ные данные .

Теоретические 
данные . . .

1,18

1,20

20 30

1,34

1,39

Z м

40 50 60 70 80 90

О б н и н с к

1,42

1,50

1,48

1,57 

М и н ск

1,52

1,65

1,57

1,70

1,62

1.74

1,65

1,78

1.70

1.82

Число 
слу- 

100 чаев

1,50 1.80 2,10 2.30 2,50 2.65 2,80 2.92 3,10

1,60 1,94 2,24 2,45 2,68 2.73 2.86 2,98 3,10

Полученная таблица коэффициентов Vz не мол-сет быть использо
вана для расчета профиля скорости ветра в случаях, когда ветер на вы 
соте 10 м меньше 7 м/сек., а такж е в случаях сильных ветров, обуслов
ленных местной циркуляцией (борой и феновыми ветрам и).

И так, исходными данными для расчета профиля скорости ветра яв 
ляю тся Vio и 2 о.

Д ля  характеристики ветра на высоте 10 м следует использовать д а н 
ные наблюдений по анемометрам с 10-минутным осреднением. С мень
шей точностью расчета могут быть использованы данные наблюдений 
по флюгеру Вильда, так  как  скорость ветра в этом случае осредняется 
по промежутку времени не больше 2 м и н ..

При осреднении скорости ветра по малому промежутку времени фик
сируется не средняя скорость потока, обусловленная взаимодействием 
силы барического градиента, силы Кориолиса и сил трения [формула 
(3)], а отдельные порывы, мошность которых определяется масш табом 
вихрей и траекторией их двил<ения. Закон изменения порывистости с вы 
сотой отличен от закона изменений средней скорости, поэтому при экс
траполяции скорости ветра, измеренной по флюгеру, от высоты 10 м 
в верхние слои по формуле (3) могут быть погрешности.

Особенно значительные ошибки могут быть в случае очень сильных 
ветров (более 20 м/сек. на высоте 10 м), когда наблю дается усиленная 
порывистость вСтра. По сравнению с данными по анеморумбометру ско-
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рость ветра по флюгеру в этих случаях может быть завыш ена на 6— 
8 м/сек. [6, 7, 8]. Поэтому при использовании данных флю гера для рас
четов скорости ветра в 100-метровом слое необходимо осреднять пока
зания флю гера за достаточно большой интервал времени. Чем болыле 
порывистость ветра, тем больше должен быть период осреднения.

Поскольку величина скорости ветра на высоте 10 м в значительной 
мере определяется степенью открытости места, то при подборе м ате
риала для расчета ветра в 100-метровом слое необходимо использовать 
данны е станций с учетом их местоположения; при расчете профиля вет
ра для открытого места используются данные станций, расположенных 
на открытом месте, для защиш,енных мест этого ж е района следует ис
пользовать данные станций, расположенных в подобных условиях.

Ш ероховатость подстилающей поверхности Zo определяется по табл. 5.
Д ля промежуточных значении г  и Zo значения определяю тся

Vw
путем линейной интерполяции между соседними значениями ■ Vz

Що
Для

более точных расчетов по данным табл. 2 строятся графики =  /  (z)

=  /i  (Zo) и значения i'z
Vio

снимаются с этих графиков.
Т а б л и ц а  5

Характер подстилающей поверхности в радиусе 1,0—5,0 км 
от места измерения ветра Zo см

Снег (ровная поверхность) .....................................................................
Снежная поверхность с естественным редким кустарником высо

той 2 м ............................................................. ..........................................
Оголенная плотная почва .....................................................................
Скошенная трава, полупустыня, сухая с т е п ь ......................................
Высокая трава, 60—70 см

Vio =  7—12 м/сек. .......................................................... ...................
Ою > 12 м/сек.................................................................................. ...

Редкий кустарник высотой 2 м
Пустыня с песчаными барханами
Лес, перемежающийся оврагами .
Город

низкая застройка ...............
высокая застройка . . . .

0,05

0,5
1,0
2,0

7.0
4.0

15.0

50.0

100,0
300,0

Д л я  уточнения рекомендуемой методики расчета профиля скорости 
ветра по наземным данным необходимы надеж ны е экспериментальные 
м атериалы  по распределению ветра над поверхностями с различной 
шероховатостью. Д альнейш ие исследования долж ны проводиться как 
в направлении выяснения механизма возникновения шквальных ветров 
у земли, так и в направлении определения точности измерения скорости 
ветра по флюгеру в этих условиях.
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3. лг. УТИ НА

ОПЫТ РАСЧЕТА СОСТАВЛЯЮЩИХ БАЛ.ЛНСА ЭНЕРГИИ  
ТУРБУЛЕНТНОСТИ

Изучение баланса энергии турбулентности представляет в настоящ ее 
время большой интерес. О бъясняется это преж де всего тем, что, во-пер
вых, уравнение баланса энергрга турбулентности достаточно широко при
меняется в теоретических работах, посвященных пограничному и при
земному слоям. Кроме того, при экспериментальном изучении турбу
лентности применение этого уравнения дает возможность контролиро
вать правильность получаемых величин. М ежду тем, экспериментальных 
данных о соотношении составляю щ их этого уравнения чрезвычайно мало 
[1, 2].

В цимлянской экспедиции в июле 1965 г. проводился комплекс ис
следований пограничного слоя, позволивший рассчитать отдельные со
ставляю щ ие баланса энергии турбулентности. Расчет проводился для 
высот 1 и 4 м.

К ак известно, уравнение баланса энергии турбулентности для гори
зонтально-однородного слоя записы вается в виде

db̂  ^  ^̂ 2 du _■ g q   ̂ , д
dt * dz ^  Т ̂  Ср ^  дг дг ^

где — динамическая скорость, м ~  скорость ветра, ^ — турбулентный
поток тепла, — кинетическая энергия турбулентности, ,

<2 и'2 и'2 +  да'2
2 ’

8 — диссипация энергии турбулентности в тепло, k — коэффициент тур
булентности. О стальные обозначения общеприняты.

Пульсационные данные, необходимые для расчета составляю щ их б а 
ланса энергии турбулентности, были получены сотрудниками ИФА 
С. Л. Зубковским и Б. М. Копровым и использовались в данной работе 
с их любезного согласия. М етодика пульсационных измерений и расчета 

q, 8 по пульсационным, данным описана в [3].
Р асчет компонент баланса энергии турбулентности проводился сле

дующим образом.
Д ля  расчета первого члена использовались данные полученные 

по з а писи пульсаций ветра, измеренных акустическими анемометрами 
=  и данны е о градибнте скорости ветра, полученные из тра-

диентних ндблюдений. Д ля  контроля данны е V сопоставлялись с ве
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личинами = - ^ ,  где х — касательное напряж ение при 2  =  0, непосредст
венно измеренное по прибору Н. В. Кучерова [4]. Кроме того, р ас
считывалось по данным градиентных измерений ветра [5]. Д л я  расчетов 
использовались случаи, когда согласование величин, полученных по при
бору Н. В. Кучерова и рассчитанных по градиентным данным, было хо
рошим и когда касательное напряж ение плавно менялось по высоте.

^ du  Аи I
1 радиент скорости ветра - j  вычислялся по данным гр а

диентных измерений ветра в слое 0,25— 16 м. Величина - снима
лась с граф ика скорости ветра, построенного в полулогарифмическом 
масш табе.

Расчет —  проводился по данным пульсационных наблюдений
_____  ?‘'Р

~  =  Г 'д а 'д л я  тех случаев, когда эти данные хорошо согласовывались
с данными турбулентного потока тепла, рассчитанными по градиентным 
измерениям ветра и температуры [5, 6]. Дополнительным контролем п р а
вильности определения турбулентного потока тепла служило замыкание 
теплового баланса

q =  R ~ L E ~  В,

где R  — радиационный баланс, измеренный балансомером Янишев- 
ского [6], Е  — испарение, рассчитанное по данным градиентных измере
ний ветра и влажности [6], В  — поток тепла в почву, рассчитанный по 
данным о профиле температуры в почве и теплофизическим характери
стикам.

Следующий член уравнения баланса энергии турбулентности— дис
сипация 8 — определялся по измерениям спектральных плотностей пуль
саций компонент ветра на частоте 3,6 периода в секунду. Расчет е про
водился в предположении справедливости закона 5/3 Колмогорова — 
Обухова [3].

^  db-̂  „
Расчет проводился методом конечных разностей по данным

о пульсациях компонент ветра (и', v', w' )  в предыдущий и последующий 
сроки наблюдений.

d№ Д 63
d t  A t  '

Значения на уровнях 1 и 4 м оказались на несколько порядков
меньше, чем величина остальных членов. Т акж е очень небольшим ока
залось значение диффузионного члена в }фавнении баланса энергии tvd-

д и дЬ̂булентности — R расчет этого члена проводился при самом про- 
стом предположении, что линеино меняется с высотой и =

^ k дЬ'̂
k dz

~ k  
«1 dz Д &2

dz * dz Za -

Значения k\ и kz рассчитывались, по данным о касательном напряже-

НИИ и о градиенте скорости ветра на уровнях zi и /С =  ■
I z
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Составляющ ие баланса энергии Турбулентности на уровн е 1 и 4 м
(см2/сек.з)

Т а б л и ц а  1

Число Часы, мин. ' ' . f
£  JL
Т Срр At

13

20

22

23

28

14 15 501
г =  1 м 
69,7 437 76

17 55 276 15,1 184 63
10 35 768 32,5 430 1,0 54
11 35 381 45,3 277 8,4 65
12 35 625 31,4 371 9,4 56
13 35 483 34,9 281 3,2 54
17 35 1143 2.3 725 3,2 62
11 15 163 39,5 253 —2,0 125
13 15 815 41,9 452 53
18 55 217 0 141 65
7 35 37 6,1 51 7,6 118
9 35 163 58,1 207 7,7 94

12 55 304 31,6 487 —9,2 145
13 55 339 42,9 543 -2,1 142
15 25 441 30,4 323 69
11 35 776 18,2 842 106
12 55 666 4,2 967 144
19 15 1072 —2,8 583 55

13 12 55 373 119 673 137
13 35 274 67,7 189 55

16 8 55 149 45,3 95 49
20 11 05 63,4 63,9 89 -1 ,8 70

12 05 77,0 20,9 40 7,9 4!
13 05 130,5 51,1 130 —8,5 72
13 55 70,8 25,8 82 85
18 05 156,8 0,6 285 133

22 12 35 94 44,5 80 12,3 58
13 45 178 73,1 129 51

23 8 35 5,4 30,7 28 6,2 78
13 25 41,9 57,3 105 —5,2 106
14 25 83,1 53,3 119 10,1 87
15 55 , 42,0 35,2 46 60

28 10 55 123 37,2 161 100
17 35 383 4,0 586 151
18 05 466 3,6 764 1'63
18 45 403 -1 ,3 641 160
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Проведенные таким образом расчеты показываю т, что этот 4лен  ̂
составляет несколько единиц см7сек®. Следовательно, несмотря на гру
бость такой оценки, можно сделать вывод, что диффузия на уровнях 1 
и 4 м не играет заметной роли в балансе энергии турбулентности.

Результаты  вычислений составляю щ их баланса энергии турбулент
ности на уровнях 1 и 4 м приведены в табл. 1. В последней граф е т аб 
лицы дано соотношение (в процентах) расходной и приходной частей 
баланса.

К ак показы вает таблица, расхождение расходной и приходной частей 
баланса энергии турбулентности составляет менее 50% . Основную роль 
в балансе на высотах 1 и 4 м при конвективных условиях играю т тран
сформация энергии среднего движения в энергию турбулентности и дис
сипация энергии турбулентности в тепло. Поступление энергии турбу
лентности за счет эф ф екта плавучести имеет меньшее значение при 
2 = 1  м и соизмеримо с трансформационным членом при z — 4 м. Неста- 
ционарность и диффузия энергии турбулентности на этих высотах несу
щественны.
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' Значения остальных составляющих баланса энергии турбулентности приводятся 
в табл. 1.



Н. 3. АРИЕЛЬ

ОЦЕНКА ИСКАЖЕНИЙ И ПОГРЕШНОСТЕЙ РАСЧЕТА СПЕКТРОВ  
ПО ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫМ ДАННЫМ

1. В настоящ ее время в метеорологии при изучении турбулентности 
довольно широко используют статистические характеристики метеоэле
ментов и, в частности, спектры.

Расчет спектров по записям случайной величины f ( t )  чащ е всего про
изводится обращением Ф урье корреляционной функции. О днако наличие 
ограниченной по времени записи f { t )  дает возможность надеж но полу
чить корреляционную функцию Rr °{x )  только до аргумента т=Гто, не 
превышающего 0,1Г (Т  — длина записи f ( t ) )  [1]. Поскольку обращение 
Ф урье долж но производиться в пределах от нуля до бесконечности, это 
приводит к необходимости применения аналитических фильтров. В р а 
боте Блекм ана и Тьюки [2] приводятся некоторые виды таких фильтров.

Одним из методов получения спектра является обращ ение Ф урье про
изведения R t{' )̂ ■ . Здесь R  г(т) — корреляционная функция,

полученная по сдвоенному ряду экспериментальных данных, а ------ .L
‘̂ '^1 ‘ т

является фильтром. Подробно эта методика излож ена в работе [3]. И н 
тересно было оценить искаж ения и погрешности спектров, получаемых 
по данной методике. Т акая оценка была проделана, и результаты  при
водятся в настоящ ей статье.

2. Д л я  оценки погрешности из-за ограниченности записи /(г!) были 
использованы общие формулы для дисперсии спектров при обращений 
Фурье корреляционной функции, умноженной на фильтр (t i), при
веденные в [2]. Эти формулы получены в предположении о том, что чет
вертые моменты связаны  со вторыми так, как  это имеет место в гауссо
вом распределении. В случае непрерывной записи f ( t)  дисперсия спектра 
имеет следующий вид (см, [2]):

v a r { P , ( / , ) l ^ ^ f l / Y , ( / , A ) p r ( / ) d / ,  , (1)
—  со

где v a r {РД /,)}— дисперсия спектра РД/О; ЯД/;, Д) — спектр фильтра 
Fi (ri);

sin co'T" \2
. а л (2)

 ̂ — oo ' '
Г — длина записи f ( f ) ;  a ' = 2 n f ' .
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Если для простоты принять P{f)=--A (белый ш ум), то получатся Сле
дующие вы раж ения для относительной погрешности спектра B ( f ) :

а) фильтр Fo — прямоугольник в пространстве времени

(3)

б) фильтр р 2 =
1 +  COS

. О при 1х| >
где Тт — максимальный аргумент, до которого можно считать Rj. (т) 
с погрешностью до 30%,

В Л А )  = 1 +
2 sin47t7’„ / i
3

2 1

прямоугольник в пространстве частот 

— при (U i<

(4)

в) фильтр Fg —

Bs(o)i) =
y i f

Trn
Ttпри coj > i rr.

(5a)

(56)

При использовании фильтров рабочий диапазон частот фактически 
всегда ограничен со стороны низких частот значением - ^ .И з  формул

■' т
(3) -— (5) ВИДНО, ЧТО на высоких частотах, т. е. в рабочем диапазоне 
частот, зависимость погрешности от частоты практически исчезает

и В^ =  У T J T ,  ^ 2  == ] /  j T J T  и 5 з =  V T J T ,  т . е, Bi  и Вз одинаковы,
а В 2 несколько меньше. В большинстве случаев при расчетах использует
ся Тт1Т=0,\ .  Тогда погрешности расчета спектров из-за ограниченности 
записи будут равны Bi =  B i  =  0,3, а 52 =  0,2.

Обычно для  расчета спектров используется дискретный ряд значений 
f { t ) .  Поэтому интересно было оценить погрешности спектра для этого 
случая. Д ля  дискретного ряда значений корреляционная функция полу
чается тож е в виде дискретного ряда значений через интервал At. Это 
значит, что для получения спектра производится обращ ение Фурье про-

<»
изведения /?т-(т) на некоторую функцию Z { t ,A t)= At 'E  6 {t— qAt)  (б —

Q = -co
дельта-функция Д и р ака) для бесконечного ряда значений, либо на

т—1

2   ̂ -  m U )

(здесь m  — Tm!At, Т^  — интервал, в котором известны значения /?т’(т)) 
для конечного ряда f ( t ) .  Подробно это изложено в работах [2, 4]. Из р а 
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боты [2] следует, что выраж ение для дисперсии спектра, рассчитанного 
по дискретному и ограниченному ряду данных, имеет следующий вид:

v a r ( U , l - 4 - J  к  / ;  (6)
— ОО V

где

р ( / + / ' )  P i f - f )  ( ) ’ ■</ ' ■ р )

v a r {U^\ — дисперсия спектра U^, рассчитанного по дискретному ряду 
значений f { t )  для частоты п — число значений f ( 0 ;  — интер

вал между этими значениями; iA{f’ 2 ! ^ ^  — спектр произведения филь
тра и функции At).

Вместо можно оценить Q(f; At) ,  которое связано с следую
щим соотнощением:

Щ/1  Л )  =  Q i ( / + / i )  - f  Q t i f - A ) ,  (8)
где Qiif;  f i ) — есть спектр фильтра. Тогда

« ( / ;  “ t ) - I Q,( / - / , )  2  2  Q { f — h }  <*">
5=~о, q='-K

Спектр ф ильтра Fs есть прямоугольник на участке частот coi —
% (  % \ ^  

< ( 0 < ( 0 i 4 - ^  где (0 1 >  , поэтому все частоты, находящ иеся вне этого
прямоугольника никакого вклада в Q не даю т и нет так  называемого 
перекрывания (см. [2]). А так  как  всегда (так как T m '^ A t ) ,

1^1 1 fYi
то спектр ф ильтра для дискретного ряда равен спектру фильтра для не
прерывного ряда.

Тогда для  P ( f ) = A  в рабочем диапазоне частот (т. е. при coi
\  ^ т )

относительная погрешность спектра может быть определена из следую 
щего выраж ения:

— оо
оо

 ̂ / sin а' п b.t i , ^Здесь а 'Г ^  можно представить следующим образом:
— 00

ОС 7 / sin <й' « Д  ̂ \2 , , 2 7 (o' и Д  ̂ J ,

-оо ̂  ' о

(п — всегда целое число).
В нашем случае ю' изменяется в определенных пределах, а именно 

от до it/Д^. Тогда приведенный выш е интеграл мож ет быть з а 
писан в виде

2 sin2 (I)' и д  ̂ ^  ,
Tfi  J s in 2 « ' A j f
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Н иж е приводятся результаты  численного интегрирования; 
п . . . . . . . . . . . .  . 50 100 . 2 0 0  , 400 ••
25 .........................................19,06-10“ 2 9.5Ы0-3 4,7-10"3 2.38-Ю^^
В (®i).............................  0,309 0,309 0,309 0,309

Т ак как ранее было показано, что погрешность только за  счет огра
ниченности записи составляет примерно 0,3, то из приведенных резуль
татов следует, что роль дискретности данных в формировании norpeui- 
ности (при достаточно большом п) пренебрежимо м ала и уменьшение 
числа точек до 50 погрешности практически не изменяет. Основная по
грешность при расчете спектров обусловлена, таким образом, ограничен
ностью записи f { t ) .  Уменьшение числа точек при заданной длине записи 
означает увеличение интервала А/ между точками, что просто приведет 
к сокращению полного интервала частот, для которого можно считать 
спектр, так  как из-за дискретности ряда / ( / )  рабочий диапазон ограни-'^ 
чен со стороны высоких частот частотой . По-видимому, характер  
изменения погрешности с частотой практически не изменится при другом 
виде спектра P{f ) .

3. Иногда для расчета спектра используется корреляционная функ
ция Rj. (г),  рассчитанная по нормированной структурной функции D ( t ) .  
При наличии крупномасштабных изменений за время записи Т  дисперсия. 
a^ будет меняться и D ( t )  не будет достигать величины 2 а^, т. е. ?̂у- (т) — 
нормированная корреляционная функция, не б у д ет , доходить до нуля. 
Так как корреляционная функция определяется из соотношения R ( r )  =
=  1— то влияние этого эф ф екта скаж ется через нормировку. Истин- 
ная'дисперсия будет больше дисперсии (после исключения круп
номасштабных изменений), полученной по интервалу Т. Если имеется ряд 
записей одинаковой длины при близких внешних условиях, то средняя из 
структурных функций, полученных по этим записям, стремится к истин
ному значению структурной функции (См. [1]). Используя это обстоя
тельство, можно получить связь нормированной корреляционной функ
ции R i( r )  с истинной корреляционной функцией .^о(т)

2 2 .
^ i(^ )  =  i —  ̂ (10)

М ожно показать, что обращ ение Фурье такой корреляционной функ
ции по изложенному методу будет отличаться от истинного нормирован
ного спектра только, постоянным смещением на всех частотах, равным 

 ̂  ̂ г„
; кроме того, каж д ая  ордината еще умнож ается на отно-1 -  — i 2\  01 / 

шение
Действительно, обращ ение Фурье от (10) с фильтром F-s имеет сле

дующий вид;

I „2 \ “о1 —

д ля  |ш̂  — 0)1 . (11)

Если считать обращ ение Фурье от корреляционной функции, умно
женной на фильтр F q (прямоугольник в пространстве времени), то влия-
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ййё этого эф ф екта будет рйЗйым на рйзных чёстотах. Это видйо из сле
дующей формулы:

<̂1 ^

+
/  „2

1 — 'О Sin ш

4. В большинстве метеорологических процессов имеет место изме
нение средней величины приблизительно по синусоидальному закону. 
Эффект такого изменения среднего легко учесть, если считать, что дис
персия процесса остается постоянной. Это справедливо, например, для 
случаячшорскогоиво'ляения, .когда на ветровое волнение наклады вается 
зы бь, и в первом приближении годится для  пульсаций температуры при 
наличии суточного или годового хода.

Еслйсамплиа'уда.измейеиия.ереднегогееть Л ^.а,частота а.уго^-корреля- 
ционную функцию процесса-можноггзаписать, в. следующем виде:

. т
Г [/(/f) — Л s in a^ ] [/(г^ +  х) — A s in a ( ^ - ) -  i:)] d t —

,.-r/2

=  (-:) 4 - COS a t  — 7̂ j  Sin a Г соз a x , (13)

где Wj. ( t )  — обычная корреляциенн.аяй'функция n стацибнарного;:; про
цесса.

' -Третье''слагаемое^в* правой* части выраж ения (1 3 ) 'равнрчнулю ,' так 
как  д л я  того, чтобы f==0, Т  долж но быть кратным целому периоду, тогда 
sin  аГ =О ,, Значит к обычной корреляционной функции (стационарного
.и р ш есса).н до б авл яетсясл агаем о е- cos ах.

Если теперь- использовать преобразование-Ф урье такой  корреляцион- 
ной' функции (т) , умноженной на фильтр Fs, ro н а  спектр 'стационар
ного п р о ц есса 'KaiK бы налож ится спектр в виде прямоугольника, При 
а ^ я /  Т’т  высота этого прямоугольдика .Л2 / 2  на : частотах до ) — <* 
и; А^/4 на.-часхотах от; (те/T J —а до +  «; при а - высота
црЯМ.оухед^ВДка'Д2/.4 на 4 ajCT0 Tax.,0 T а-—: («У Г J -  ДО «--[-'(?/^m)- :Щ )1 рина 
этого пр.9 м .оугодьиика.одртеляет.сл  дедйч:йной. Т,п. При. Т щ .  ш р т о -  
угольник превращ ается': в,, 6 :функдик1 ,,;при: очень, малых Г„^'‘П рм оуголь- 
ник. получается .очень; ши.р.окйй,..:.Та.к .как>влйявй,е ^синусояД'альной ,еред- 

,,ней,,сказива,ется, на. основном. .сцёктреСДсдектре;, случайного дроцесса) 
в,.виде,д1алож.ениа.некоторого прямоугольника, то можно предположить, 
что, лрй. о?;5 >А^ / 2  это.' влияние, будет, адалоза'недаым.
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Е. т. РЫ БАК О В, М. С. АХМ ЕТО В

ТОЧНОСТЬ ОПРЕДЕЛЕНИЯ ВЕТРА В АТМОСФЕРЕ  
МЕТОДОМ РАДИОЛОКАЦИИ

В настоящ ее время широкое распространение получили радиолока
ционные методы определения скорости и направления ветра в атмосфере. 
Естественно, что. с развитием радиолокационной техники применялись 

'различны е радиолокаторы, а такж е изменялись и развивались методы 
определения, скорости и направления ветра.

Н аиболее широко в системе Гидрометеорологической службы при
менялся радиолокатор СОН-2 и «Нептун», а в последнее время радио
теодолит «М алахит» (с дальномерной приставкой и без неё) и радиоло
катор «Метеор».

З а  период с 1943 г. по настоящ ее время по ветровым наблю дениям 
накопился большой фактический материал в виде специальных таблиц, 
пользующийся большим спросом в практической и научной работе. 
Большим недостатком этого материала является отсутствие системати
ческих данных 0  точности определения скорости и направления ветра 
.различными способами.

В настоящ ей статье мы поставили задачу дать  расчетным путем оценку 
' точности определения Скорости и направления ветра разными радиолока
торами и методами, применявшимися в системе Гйдрометслужбы за  про
шедший период, и сравнить результаты  с данными, 'полученными в р аз
ное время Другими методами различными авторами.

П остановка такой задачи  была вы звана тем, что имеющиеся в лите
ратуре данные о точности определения скорости и направления Berpia не 
являю тся достаточными для ряда конкретных случ:аев определения ско
рости и направлений ветра. Известно, например, что точность определе
ния скорости и направления ветра сильно зависит от угла места, под 
которым ведутся наблю дения, а такж е от дальности радиозонда или 
радиопилота, по которому ведутся наблюдения. Причем в зависимости 
только от угла места или только от дальности величины ошибок могут 
изменяться в десять раз и более. В то ж е время в выполненных работах, 
как  правило, учитывается зависимость только от дальности (или от 
.высоты) и почти не учитывается зависимость от угла места. Это,' напри
мер, относится к работам  [1, 2, 3]. Следовательно, в этих работах дается 
осрёдненная'ош ибка по всем, углам  места, при которых велись наблю де
ния,, и действитедьные ощибки могут отличаться от этих средних.

^  р аб отах  Р],'и ^]:рас0м  ошибки скорости и направ
ления ветра в зависимости: от скорости . ветра. . ; , .
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И з формулы для ошибок скорости и направления ветра ( 1 2 ) и (13) 
видно, что ош ибка направления зависит__от скорости ветра, а ошибка 
скорости ветра не зависит от скорости ветра. В действительности эта 
зависимость наблю дается и для скорости ветра потому, что, как  правило, 
больш ие скорости ветра соответствуют наблю дениям при малы х углах 
места, а уменьшение углов места ведет к росту ошибок скорости ветра. 
Но и в этом случае ошибки скорости ветра будут осреднены по всем н а 
блю давш имся углам  места, так как  не всегда большие скорости ветра 
соответствуют малым углам места, особенно на больших высотах.

В работе [4] подробно рассматривается вопрос зависимости ошибок 
скорости и направления ветра о т  ошибок измерения координат в различ
ных системах измерений, но и в этой работе пет достаточного количества 
конкретных расчетов ошибок.

1. Формулы для расчета ошибок скорости и направления ветра 
в зависимости рт ошибок измерения координат

Расчет основывается на следующих предположениях.
1. Ошибки в определении скорости и направления ветра зависят 

только от ошибок измерения координат, входящ их в уравнения, связы 
ваю щ ие скорости и направления ветра с измеряемыми координатами.

2. Ошибки измерения координат не зависят друг от друга.
3. Ошибки значительно меньше измеряемых величин.
При выполнении этих условий вполне допустимо определять ошибки 

путем дифференцирования уравнений, переходя в дальнейш ем к конеч
ным приращ ениям.

- 0 2

Н еобходимые уравнения легко определяю тся по рис. 1 и 2, характери
зующим движение радиопилота в пространстве. Н а рисунках ей й — 
углы места по радиопилоту, Z.j, L 2  — наклонные дальности. Л и  Н 2 — 
высоты, D], D 2 — горизонтальные дальности, а ь  « 2 — азимуты на радио- 
пнлоты, d  — направление ветра, 6  =  0 2  — а ь  уь  Ys — курсовые углы, V  — 
скорость, t — интервал времени; за  который определяется скорость и н а
правление ветра.

И з рис. 2 видно, что ^

......i V t Y - M - \ - P l - 2 D ^ P 2 Cosb,  (1)

откуда получаем уравнение для скорости ёетра

V  = - ^  ^  D l  ^  2DiD^  cos 5 , , , (2)

М7



И з 1рис.| )2 такж& ’дадщ>:п«то г

\Г4-^ - Х>чШЬ, V t  .

й^=бч4-'Т1-

или .
DjSln'S'

- .у

откуда получаем д яя  гнаправления-ятветрао )i

(3)

(4)

(5)

(6)

Д ифф еренцируя уравнения '(■2) и (6) и преобразуя их, как это д ел а
лось в работе [6], получим -лы раж ения

d V  — ~Y  (cos 72 dD^  — cos 7iatZ)i +  sin yjC? 8),

dd =  d « 1  (sin  'iidDi —  sin  ^̂ dD̂ , +  A  cos Y irf§),

аналогичные выраж ениям в работе [6].
Из рис. 1 ВИДН0 ',"' ЧТО -

D  — Lco%^  и D  — HoXgs.. 

Дифференяй-р-у»: их, получим п-. v

dD==.^QS&4L.—.L^^^4^r,’
d D ' =  C tg s 4 ^ : sln2 ®; Vi -

(7)

(8)

(9)

(10)

(11)

Переходя от дифференциалов к ошибкам, получим расчетные ф ор
мулы:

«к =  -Т  V  ('^O.COS j2)2 ^  (az),C0S J i)2  -1- (as A s i n  Tl)^, (12)
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Од =  |/^(oi GOS e)^ + > ( a i l  ,

/ K c tg e > 2  + a, H A  
sin^e

(14)

(15)^

Нами взято два варианта формул для ошибок горизонтальной даль
ности, потому что в качестве третьей координаты для определения поло
жения радиопилота в пространстве иногда применялась наклонная 
дальность, иногда высота.

Для удобства расчетов несколько преобразуем расчетные формулы, ,  ̂
используя следующие равенства;

1) / / = Z s i n s ,  D  =  //ctg s; _______
2) 8 =  а 2 — «1 , следовательно ад = ] Л а а ,  +  но так к а к а „ , =

то 08 =  -Оа У ~ 2 ',
3) =  И = 0 „

("о.c o s +  (“в ,COS ) '  +  ( с‘8 tjSln.т Д (16)

аа
(W)2 (од, sin +  (oD.sitn Tfi)̂  +

+ ( -
у Т  V

4 ----- ^ ic tg s iC o s T i

/ (<3l  C O Ss)^ +

p sln2 e

(17)

(18) 

(19)

где 0„ в градусах,--р =  57,3°.
Формулы (16), и - (17) значительно упрощаются, если:
а) принять, что можно допустить, так как координаты

радиопилота за интервал времени i ,  меняются ютносительно мало (за 
исключением первых 2— 3 мин.), а случайные ошибки измерения коор
динат* в начале и конце интервала одинаковы;

б) пренебречь членом (сУа/р)  ̂ в формуле (17) из-за его относительной^ 
малости;

в) вести расчет ошибок icKopocTH и направления ветра для значений
У1 =  У2 =  0° (радиопилот удаляется от станции по прямой линии) и для 
Yi=Y2 =  90° (радиопилот движется под углом 90° относительно станции). 
Для,всех-других значений .у,,как локазал расчет, ошибки скорости и на 
правления ветра находятся между .этими значениями. -

Теперь расчетные формулы будут иметь вид: 
при Yi =  Y2 =  0°

- (20)t

при - y i = Y 2 =  90°

l,414(j-Hctg Е 
^  Vi

0,025cĵ

av —

t
81,03.,
Vt

(21)

(22)

(23)
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- И мея данны е об ош ибках измерения координат, можно, пользуясь 
ф ормулами (18) и (19), определить ошибки горизонтальной дальности, 
а затем, пользуясь формулами (17) и (16) или упрощенными формулами 
(20) — (23), определить ошибки скорости и направление ветра.

2. Ошибки измерения координат

Паспортные данные по точности измерения координат различными 
радиолокаторами, применявшимися в системе Гйдрометслужбы, при
водятся в табл. I.

, „ , . ; Т а'б Л И ц а 1
Точность измерения координат различными радиолокаторами

Тип прибора . ...... Условия измерений Вероятная 
ошибка г

Средняя квад
ратическая 
ошибка а

СОН-2

Нептун

Малахит

Метеор

L
L
а

а

е

Е

L
а

а

е

L
L
а
S

L
а
е

2—14 км
14—30 км 

12-48° _ 
48-66° 
15-54° 
54-66°

2—30 км
15—45 град. 
45—70 град.

15-70°

1—100 км 
100—200 км

16-75° 
16-75°

1—150 км 
при всех углах 
при всех углах

±50
±250м
±0,6°
±  1,2° 
±0,6° 
±1,8°

±50 м 
±0,5° 
±(1.0°) 
±0,4”

±50 м 
±75 м 
±0,3° 
±0,3°

±40 м 
±0,12° 
±0,12°

74 м 
370 м 
0,9° 
1,8° 
0,9° 
2,7°

74 м 
0.74° 

(1.5°) 
0,6°

74 м 
111 м 
0,44° 
0.44°

60 м 
0,18° 
0,18°

П р и м е ч а н и е .  Для радиолокатора , Нептун" в диапазоне углов места 45—70® 
величина ошибки по азимуту в описании станпии не дана; известно лишь, что она 
больше 0,5°, поэтому эта величина взята приблизительно равной Г, а в табл. 1 она 
заключена в скобки.

Д ля уточнения величин ошибок в измерениях координат радиолока
тором СОН-2 в ГГО и радиолокатором «Нептун» в ЦАО в 1950— 1954 гг. 
бьглр проведено большое количество сравнительных наблюдений с опти
ческим теодолитом, В результате этих наблюдений были получены вели
чины ошибок, хорошо совпадаю щ ие с паспортными данными. Так, напри
мер; для (i:0H-2 вероятная ош ибка в определении (измерении) угла 
места при работе с пассивной мишенью получилось равной 0,52° (из 
1288 случаев), а при работе с активной мишенью 0,64° (из 650 случаев). 
Аналогичные наблю дения проводились и с радиотеодолитом «М алахит».
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Хорошие бовпадения ЁейиЧий ошибок в йзмерейййХ'Координат, йолу- 
чаемых из наблюдений, с паспортными данными подтверж даю т возм ож 
ность использования паспортных данных Для расчетов ошйбок скорости 
и направления ветра.

При работе радиолокаторов радиотеодолитным способом в качестве 
третьей координаты используется высота Я , определяемая По данным 
давления и температуры, передаваемым радиозондом. Поэтому для  р ас
четов ошибок скорости и направления ветра необходимо таКже Найти 
ошибки в определении высоты. г  ; '

Определение ошибок высоты производилось по формуле, приведенной 
в работе [9],

- ] / ( * 273 (24)

где cr̂  ̂— средняя квадратическая ошибка в определении высоты; Н  —  
высота, на которой вычисляется ош ибка;/г — средняя барическая ступень 
на высоте; Ор — средняя квадратическая ошибка в определении д авл е
ния; oTf — средняя квадратическая ошибка в определении температуры,,, 

Д ля  определения средней барической ступени /г использовалась мо
дель атмосферы ARDC-1959, помещ енная в «Справочнике по геофизи
ке» [10]. ■ , ; Ч

Значения бр и fft для радиозондов РЗ-049 и Р3-043 взятьг из-работы  
[9] и частично откорректированы согласно данным работы [7]. 

Значения сгр и at для радиозонда А-22 взяты  из работы  [8]. 
Результаты  определения o■̂  ̂ по формуле (24) и все величины, по ко

торым производились вычисления, приведены в табл. 2.
Т а б л и ц а  2

С редние квадратические ошибки в определении давления, температуры  
и высоты и средняя барическая ступень

Я  км h м
РЗ-043 и РЗ-049 А-22

Чр иб Ор мб ■ м;''

0.5 8,5 '_ — _ ■ 3.2 : 0,6 .27.2

1 9 . 4.5 0.5 40 3.2 0.6 28,9

2 10 4.8 0,5 , 48 3,4. .0,6 . 34.5,::

, 3 - -1 1 5,1 0,5 56 3,7 0,6 .::4 } ,Г  .
4 12,5 5.4 0.5 67 4,0 0,7 "■51

5 14 5,6 0.6 79 4.0 , 0, 7,

6 15,5 5.8 0.6 91 3.9 . Q>8 , . 63 ^
7 17 5.9 0,6 10.1 3,7 0,8 .67
8 19 6.0 0,6 115 3.7 0.8 74 ■:
9 21 6,1 0.9 131 3.6 0.8 80

10 24 6,2 1.0 153 3,6 Р .8 /
12 33 6.2 1.0 210 3.7 0.8 127 ^
14 46 5,8 1.0 272 3,8 0.9 >.80 /у V

16 62 5.0 1,0 315 3,5 : 225.,:<ЦЛ
18 84 4.4 1.0 376 3,1 - 1,0<  ̂ .268iU-I

20 117 : 4,0 1,0 474 3,1 1,0
.S'i-A

tJ2I



s.! j^acHet ошибок; скорбстй и направления вет{)й

„ Д л я ,  расяета использовались- данные^ -помоденные. В;.табл: 1 и ^2.гВна- 
чале по формулам (18) и (19) были рассчитаны ошибки-гаризонфадьной 
дальности, а  затем  по ф ормулам (20) — (23) были рассчитаны ошибки 
скорости и направления ветра. Результаты  расчетов представлены в при
лож ениях 1—7.

.-О см н ови м ся на ^некоторых особенностях расчетов и составления 
таблиц.

1. „В, таблицах  .показана зависимость ошибок скорости и .направления 
ветра от высоты Н,  угла места е и курсового угла у. Причем;; как  .уж е от
мечалось в параграф е 1 , расчет проводился для  крайних значений у, 
а .им енно для 7 1 = 7 2  =  0 ° и yi =  Y2 =  90°, так  как  ошибки для всех других 
'ВОЗМОЖНЫХ значений у  леж ат^меж ду этими крайними значениями.

2. В знаменатель формул для ошибок направления ветра входит ско
рость ветра,-В се таблицы для ошибок направления ветра построены для 
скорости ветра iO -м/сек. Следовательно, при скорости- ветра 5 м/сек, 
ошибки направления будут вдвое - больш е табличных, а при скорости 
ветра 20 м/сек,— вдвое меньше, • Аналогично можно найти ошибки н а
правления и для других скоростей^ветра,

3: Во все'^формулы-.для расчета ошибок скорости и направления ветра 
входит интервал времени t, за  который производится определение н а
правления и скорости ветра, Причем известно; что до 3 мин, наблюд-ений 
г =  30 сек,; от Зд о  10 мин;'^=60 сек,; от 10 до 40 мин. ^=120  сек. и более 
40 мин. /= 2 4 0  сек;: П ереходя для удобства построения таблиц о т  минут 
к высотам^ П'ри вертикальной скорости радиозонда 6 -м/сек., получим,' что: 
до 1080 м /= 3 0  сеК;;.до 3600 M i  =  60 сек.; до 14400 м /= 1 2 0  ceKi и-выше 

J = 2 4 0  сек. Аналогично найдем интервалы обработки для вертикальной 
скорости 5 м/сек.

'Учитывая средние вертикальные скорости, подъема -радиозондов, ус
ловно примем, что в период работы радиолокаторов СОН-2 и Ш ептун» 
(примерно e l 943 по 1955 г.) вертикальные.скорости были равны 6  м/сек., 
а в период работы .радиатеодолита «М алахит» и радиолокатора «Метеор» 
вертикальные ,скорости .стали 5 м/сек,, что ввязано с увеличением веса 

._радиазонда,..размера_,оболочек,^..вв-едением..-об.работки-.'Обол.оч,ек—кероси- 
ноь1 „при относительно-небольшом увеличении свободной, подъемной; силы 
оболочек, ; наполненных водородом.

С качкообразное изменение*интервала обработки t  приводит к скач* 
к а м ‘ош ибок скорости:и  направления ветра, что-отражено в таблицах по 
графам  при переходе дт одно.го интервала! обработки к другому. *

Д л я  радиолокаторов СОН-2 и «Нептун» эти; скачки-.имеют место при 
переходе от высоты 3,5 на; 4 км и от 14 на 16 км, а для;радиотеодолита 
«М алахит» и радиолокатора Ш етеор»  — при переходе от 3 на 3,5 км 
и от 1 2  на 14 км.

Вс) некоторых таблицах [наблю даю тся добавочные скачки по горизон- 
талщ и вертикали,;вызванныеаекачками!ош ибок^координат (см. табл. 1 ).

4р П ри работе! радиолокаторов радиотеодолитным способом в -ф о р 
мулы для расчета! ошибок горизонтальной дальности вместо ошибок н а
клонной дальности o'^^'входит ош ибка высоты которая берется из 
табл;' 2. Причем для радиолокаторов СОН-2 й «Нептун» ошибка высоты 
Од бралась изо графы, относящейся к радиозондам РЗ-043 и РЗ-049, так 
каксэти  радиолокаторы  работали только с штими радиозондами; для 
раддахтеодолита «М алахит» ошибка высоты бралась из графы для 
радиозонда А-22, так как  «М алахит» в основном работал с радиозондом 
А-22.
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4. А нализ результатов расчета

Расчетный метод, использованный нами, имеет недостатки и преиму"; 
щества. Главный недостаток, как  отмечалось в работе [1], заклю чается 
в том, что величины ошибок, полученные расчетным путем, учитывают 
только ошибки в измерении координат и не учитывают целый ряд других 
ошибок (напри?лер, ошибки обработки, износ аппарата, состояние атмо-. 
сферы и подстилающей поверхности и др.) и поэтому, как  правило, 
будут несколько занижены по отношению к действительным ошибкам. 
Основное преимущество этого метода заклю чается в том, что он дает 
возможность получить представление о возможных ош ибках скорости 
и направления ветра на всех высотах, при всех углах места, при всех 
курсовых .углах ветра, что не всегда возможно получить из наблюдений, 
особенно, за прошедшие годы.

Р ассм атривая результаты  расчета ошибок в таблицах (см. прил. 1 —
7) можно сделать следующие выводы.

1. Ошибки скорости и направления ветра для всех рассмотренных 
приборов и методов очень сильно зависят от угла места. С уменьшением 
угла места ошибки растут. Величины ошибок только за  счет изменения 
угла места могут изменяться в 10 раз и более. Это говорит о том, что для 
ряда конкретных задач  нельзя рассматривать ошибки скорости и на-' 
правления ветра, не учитывая при каких углах места проходило наблю 
дение. В частности, это важ но при изучении больших скоростей ветра, 
так  как они наблю даю тся'при  очень малых углах места, где возможны 
максимальные ошибки.

2. Д анны е об ошибках скорости и направления ветра, полученные 
без учета углов места, будут осреднены по многим углам места и в ряде, 
конкретных случаев будут значительно отличаться от действительных 
ошибок. Например, для радиотеодолита «М алахит» на высоте 12 км при 
угле места 16° нами получена ош ибка Gy = 1 5  м/сек. (см. прил. 5 ), в то 
лее время в работе [1] для радиотеодолита «М алахит» для той ж е высоты 
для максимальных скоростей ветра (41-т-бО м/сек.) получена ошибка
о у = 4,5 м/сек.

3. Ошибки скорости и направления ветра зависят от высоты или 
дальности (в зависимости от способа наблю дений). С ростом высоты 
ошибки растут.

И з всех приложений хорошо видно, что ошибки скорости и нап рав
ления ветра равномерно растут с высотой до 3—3,5 км, затем  скачком 
уменьш аются и вновь растут до высоты 12— 14 км, где вновь уменьш аю т
ся и вновь растут с ростом высоты. О бъясняется это тем, что на участках 
скачков увеличивается интервал обработки t  входящий в знаменатель 
всех расчетных формул. М ожно предположить, что этим и объясняется 
некоторое уменьшение ошибок в таблицах и н ат р а ф и к а х  работы [1] на 
высотах 6—8 км, если автор пользовался готовыми значениями скорости 
и направления ветра из известных таблиц и книг, тем более что ум ень
шение ошибок с высотой не подтверж дается работой [5], где этот фактор 
был учтен.

4. Ошибки скорости и направления ветра резко возрастаю т при пере
ходе от радиолокационного метода наблюдений к радиотеодолитному, 
особенно при малы х углах места, что хорошо видно из сравнения данных 
приложения 1, Н иж е для удобства сравнения ошибок при определении 
скорости и направления ветра разными способами приводится сводная 
табл. 3.

В последней граф е табл. 3 помещены примерные годы распростране
ния того или иного способа работы, для того, чтобы , при пользовании
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Т а б л и ц а  3
Ощибки изм ерения скорости и направления ветра различными методами

Метод
Угол меета s

15—16 30 60 85
м/сек.

15—16 30 60 85
Примерные

годы
работы

СОН-2, р/л , 
СОН-2, р/т . 
Нептун, р/л . 
Нептун, р/т . 
Малахит, р/т 
Малахит, р/л 
Метеор, р/л

СОН-2, р/л . 
СОН-2, р/т . 
Нептун, р/л . 
Нептун, р/т . 
Малахит, р/т 
Малахит, р/л 
Метеор, р/л

/^=1000 м

1.3

3,4 3,1 2,8 — — 20 18 16 1943-1959
13,0 4,5 3,1 — — 74 25 18 1950-1958
3,4 3.1 1,8 — — 20 18 10 1949

10,2 3,7 1,3 — — 58 21 7 1953—1959
3,4 1,3 0,4 0.4 — 19 7 3 2 1958-1964
1,6 1.5 0,9 0,4 — 9 9 6 2 с 1964
1.3 1.2 0,7 0,2 8 8 8 4 1 с 1960

Я=3000 м
— 4.2 1,9 3,4 — — 23 11 19 —
— 17,1 4,9 4,5 — — 98 28 25 —

— 3,4 1.8 1.2 — — 20 10 6 —

— 11.4 3,9 1,3 — — 65 21 7 -
— 8,0 2,8 0.9 1,2 — 46 16 6 6
— 1,9 1,6 1.0 1,2 — 10 9 6 6
2,5 1,3 1,2 0,7 0,15 15,0 8 8 4 1

Я=8000 м
еон-2Т  р /л ................ — 5,5 4,0 4.5 — — 30 23 25 —

СОН-2. р /т ............... — 22,4 6,4 5,9 — — 128 36 34 —

Нептун, р /л ............... — 4.6 2,1 1.5 — — 26 12 8 —
Нептун, р /т ............... — 15,7 4.7 1.6 — — 87 26 9 —

Малахит, р/т . . .  . — 9,9 3,3 1,0 1,5 — 58 19 6 9
Малахит, р/л . . . . — 2,5 1,3 0.9 1,5 — 15 8 4 1Q
Метеор, р/л . . . . 3,4 1,2 0,7 0.4 0,3 20,5 7 4 3 1

таблицами с данными О ветре и отсутствии данных о способе работы за 
прежние годы можно было примерно оценить возможные ошибки в опре
делении скорости и направления ветра. Причем нужно отметить, что для 
некоторых станций СССР эти годы могут отличаться на несколько лет.
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Ь Р Й Л О Ж Е Н Й Ё  i  

ср ед н и е  квадратические ошибки Чу в бпрёдёлении скорости ветра
станцией СОН-2

Я  м
s=15°

7=0° f=90°

6=30°

7=0°: . y=90°

£=50°

7=0° 7=90°

Е=66°

7= 0° 7= 90°

200 
500 

1000 
1500 
2000 
2500 
3000 
5000 
7000 
9000 

12 000 

16 000 
20000

3.4
3.4
3.4 
1,8 
1,8 
1.9 
2,1 
4,3
4.5

0,6
1.3
2.7 
2,1
2.7
3.4 
4,2
3.4
4.7

Р а д  к 6 л о к  а т  о р

3.0
3.1
3.1 
1,6 
1,6 
1.8 

1,9
1.2 

1.5
4.2
4.3

0.3
0,6
1.3 
0,9
1.3 
1.6
1.9 
1,6 
2,2 
2.8
3.9

2,2
2,2
2.4 
1.2 

1.3,
1.5
1.6 
1.0 
1,3 
1,8 
3,6 
2.1 
2.2

0,3
0,6
1,2
0,9
1.2
1.5 
1,8
1.5 
2,1 
2,7
3.6 
2.4 
3,0

Р а д и о т е о д о л и т

1,5
1,8

2.7
1.8

2.4 
2.8
3.4 
2,8
3.9
4.9
6.5
4.5
5.6

0,2
0,3
0.6
0.4
0,6
0.7
0,9
0.9
1.2
1.5 
1.9 
1.3
1.6

200 4,2 0,6 2,1 0,3 1,0 0,3 0,7 0.1

500 7.1 1,3 3,0 0.6 1.5 0,6 1,5 0.3

1000 13,0 2,7 4,5 1.3 2,1 1.2 2,8 0,6

1500 9,0 2,1 2.8 0.9 1.3 0,9 2,1 0,4

2000 11,7 2,7 3,6 1,3 1.6 1.2 2,7 0,6

2500 14,4 3,4 4,2 1,6 1.9 1.5 3,3 0.7

3000 17,1 4,2 4,8 1,9 2,2 1,8 4.0 0,9

5000 14,1 3,4 4.0 1.6 1.8 1,5 3,3 0.9

7000 19,6 4.7 5.5 2,2 2.4 2,1 4,6 1,2
9000 25,2 6,1 7,1 2.8 3,1 2.7 5,9 1,5

12 000 34,0 8,2 9.6 3.9 4.3 3,6 8.0 1,9

16 000 22,9 5,5 е.7 2,5 3,0 2,4 5,3 1,3

20 ООО 29,3 6,8 8.8 3,1 3,9 3,0 6.7 1,6

ПРИЛОЖЕНИЕ 2
С редние квадратические ошибки сг̂  в определении направления ветра

станцией СОН-2

Я  м
е = 15° Е = 30° е = 50° Е = 66°

7=0° 7=90° 7=0° 7=90° 7=0° 7=90° 7=0° 7=90°

Р а д и о л о к а т о р

200 3 19 2 17 2 13 1 9

500 8 19 4 17 3 13 2 10
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Продолжение приложения й

Н  м
е= 15°

7 = 0 ° Т=90°

е = 3 0 °

7 = 0 ° 7= 90°

s= 5 0 °

7 = 0 ° , 7= 90°

£ = 6 6 °

7 = 0 ° 7=90°

1000 
1500 

2000 
2500 
3000 
5000 
7000 

9000 
12 000 
16 000 
20000

15 
12
16 
20 
23 
20 
27

20
10
10
11
11
24
25

7
6
7
9

11

9
13
16

*52

18
9
9

10
10
7
8 

23 
25

7
5
7
9

И
9

12
16
21
14
18

Р а д и о т е о д о л и т

14
7
8 
8 
9 
6 
8

10
20
12
13

4
3
4
5
6
5
6 
8

11
7
9

200 3 25 2 12 2 6 1
500 8 42 4 17 3 8 2

1000 15 74 7 25 7 12 4
1500 12 50 6 16 5 7 3
2000 16 67 7 20 7 ■ 9 4
2500 20 82 9 24 9 11 5
3000 23 98 И 28 11 12 6
5000 20 81 9 23 9 10 5
7000 27 112 13 32 12 14 6
9000 35 148 16 40 16 18 8

12000 47 194 22 55 21 24 И
16000 31 131 14 39 14 17 7
20000 38 168 18 50 18 22 9

15 
10 
13
16 
19 
16 
22 
28 
37 
25 
32

4
9

16
11
15
19
23
19
27
34
46
30
38

П Р И Л О Ж Е Н И Е  3 
Средние квадратические ошибки определении скорости ветра 

станцией „Нептун"

Н  м
е = 15° е=:30° , С = 45° е = 70°

7 = 0 ° 7= 90° 7 = 0 ° 7= 90° 7 = 0 ° 7=90° 7 = 0 ° 7=90°

Р а д и о л о к а т о р
200 3.3 0,4 3,0 0,3 2,5 0.3 1,2 0,1
500 3,4 1,2 3,0  ̂ 0,6 2,5 0,6 1,2 0,3

1000 3,4 2,2 3,1 1,0 2,5 1,2 1,4 . 0,4
1500 1.8 1,8 1.6 0,7 1.3 0.9 0,7 0,3
2000

9*

1.8 2,2 1.6 1,0 1.3 1,2 0,9 0,4

1127



Продолжение приложения i

Я  м
£ =  15°

-(=0 ° -(=90°

6=30°

7 = 0° 7= 90°

в=45°

7 = 0° 7=90°

в=70°

7 = 0 ° 7=90°

2500 
3000 
5000 
7000 
9000 

12 000 
16 000 
20000

1.8
1.9
1,0
1,2
1,5
1,8
1,0
1,3

2.8
3,4
2,8
4,0
5.2
6,8
4.6
5.6

1,8
1,8
1,0
1,2
1.3 
1.8 
1,0
1.3

1,Зе

1,6
1.3 
1,9
2.4 
3.3 
2.1 
2,7

1.5
1.5 
0,9 
1,0
1.3
1.6 
1,0
1.3

Р а д и о т е о д о л и т
200 4.8 0,4 2,2 0.3 1,3 0.3 0,5 0.1,
500 7.0 1,2 2.7 0.6 : 1.6 0.6 0.7 0.3

1000 10,2 2.2 3,7 1,2 . 2,1 1.2 0.9 0,4
1500 6,8 1.8 2,4 0,7 1,3 0,9 0,6 0,3
2000 8.6 2,2 2.8 ■ 1,0: 1,5 1.2̂ 0.7 : 0,4
2500 10.4 2,8^ 3.3 1,3 1.8 1.5- 0,9 : 0.6
3000 11,4 3,4 3,9 1,6 2,1 1.9 1.0 0.7
5000 10,1 2.8 3,0 1.3 : 1.6 1,& 0,9 0.6
7000 13.8 4.0 4.2 1.9 2,1 ' 2 ,^ 1,2 0.7
9000 18.2 5,2^ 5,3 2,4 2.8 2,8 1.5 1,0

12000 24.2 6.8 7,4 3.3 3.9 3,7 1.9 1.3
16 000 : 16,5 4.6 5.2 2,1 2.8’ 2.5 1.3 0.9
20000 21,4 5.6 7.0 2.7 3.9 3.1 1,8 1,2

1,5̂
1.9
1,5̂ '
2.2̂
2.8
3,7
2,5
3,1

0,9
1,0
0.7
о;9
1.2
1,5
1.0
1,3

0,6 
0,6 
0,6 
0.7 
1,0 
1,3 
0.9 > 
Ь2

П Р И Л О Ж Е Н И Е  4

С редние квадратические ошибки в определении направления ветра
станцией „Нептун"

Я  м
в—15° £ = 30° £ = 45° £ = 70°

7=0° 7=90° 7=0’ 7=90° 7=0° 7=90° 7=0° 7=90°

200 3 19
Р а J

1

1 и 0 л 0 к J 
17

1 т 0 р 
1 14 1 7

500 6 19 3 17 4 .■ 14 1 7
1000 13 19 6 18 7 15 2 7
1500 10 10 5 9 5 7 2 4
2000 13 10 6 9 7 8 2 4
2500 16 10 8 9 9 8 3 5
3000 20 10 9 10 ■ 10 8 4 5:
5000 16 6 8. 6 9 5 3 4
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п р о д о л ж е н и е  п р и л о ж е н и я  4

Н  м
е=15°

Т = 0 ° 7 = 9 0 °

£=30°

7=0° 7=90°

8=45°

7«=0° 7=90°

£=70°

7=0° 7=90°

7000 
9000 

12000 
16 000 
20 ООО

23
29
39
26
32

7
8

10

6

7

11
14 
18 
12
15

7
8

9
7

12
16
21
14
18

Р а д и о т е о д о л и т

4 
6 
8

5
6

200 3 27 1 12 1 8 1 3
500 6 40 3 16 4 9 1 4

1000 13 58 6 21 7 12 2 5
1500 10 38 5 13 5 7 2 3
2000 13 48 6 16 7 8 2 4
2500 16 58 8 18 9 10 3 5
3000 20 65 9 21 10 11 4 5
5000 16 56 8 17 9 9 3 4
7000 23 76 11 23 12 12 4 6
9000 29 98 14 29 16 15 6 8

12 000 39 135 18 41 21 22 8 И
16 000 26 91 12 29 14 15 5 7
20000 32 119 15 39 18 21 6 10

ПРИЛОЖЕНИЕ 5 
Средние квадратические ошибки Яу в определении скорости ветра 

станцией „Малахит"

Я  м
£ = 16° £ = 30° £ =  .50° е=|85°

7=0° 7=90° 7=0° 7=90° 7 =  0° 7=90° 7=0° 7=90°

200 4,0 0,3
Р а д

1,9
и 0 т е о д 

0,2
0 л ИТ 

0,9 0.1 0,3 0,1
500 5,0 0.6 2,4 0,3 1,2 0.2 0,4 0,1

1000 3,4 0,6 1,3 0,3 0,6 0,2 0,4 0.1
1500 4,5 0,9 1.6 0,4 0,7 0,3 . 0,6 0,1
2000 5,6 1.3 2.1 0,6 0.9 0,3 0,7 0,1
2500 6,7 1.6 2,4 0,7 1,0 0,4 0,9 0,1
3000 8,0 1,9 2.8 0,9 1,2 0,4 1.2 0,1
5000 6,5 1.6 2,1 0,7 0,9 0.4 0,9 0,1
7000 8.9 2,2 3.0 1.0 1,3 0.6 1,3 0,1
9000 11,3 2.8 3.7 1.5 1,6 0,7 1,6 0,1

12 000 15,3 3,9 5,0 1,9 2,2 0,9 2,2 0.1
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П р о д о л ж е н и е  п р и л о ж е н и я  5

Н  м
е= 16° £ = 30° е= 50° £ = 85°

7=0° 7=90° : 7=0° 7=90° 7=0° 7=90° 7=0° 7=90°

16 000 10,7 2,5 3,7 1,3 1,6 0.6 1,5 0,1
20 ООО 14,2 3.3 5,3 1,6 2,4 0,7 1,9 0.1

Р а д и о л о к а т о р
200 3.4 0,3 . 3,0 0,2 2,2 0,1 0,3 0,1
500 3,4 0.6 3,0 0,3 2.2 0,2 0,4 0.1

1000 1.6 0,6 1,5 0,3 1,2 0,2 0,4 0,1
1500 1,8 0,9 1.5 0,4 1,2 0,3 0.6 0,1
2000 1,8 1,3 1,6 0,6 1.2 0,3 0.7 0,1
2500 1,8 1.6 1.6 0,7 1.2 0,4 " 0,9 0,1
3000 1,8 1,9 1,6 0,9 1.2 0,4 1.2 0,1
5000 0,9 1,6 0,9 0,7 0,7 0,4 0,9 0,1
7000 1,0 2,2 1,0 1,0 0,9 0.6 1,3 0,1
9000 1,2 2.8 1.0 1,5 1,0 0.7 1,6 0,1

12000 1,3 3,9 1,3 1.9 1,2 0,9 2.2 0,2
16 000 0.9 2,5 0,9 1,3 0,7 0,6 1.5 0,2
20 ООО 1,0 3,3 1,0 1,6 0.9' 0,7 1.8 0,2

ПРИЛОЖЕНИЕ 6

С редние квадратические ошибки в определении направления ветра
станцией „Малахит"

Я  м
е = 16° 30° - 50° s= 85°

7=0° 7=90° 7=0° 7=90° 7=0° 7=90° 7=0° 7=90°

200 2 19

Р а 1 

1,0

1 и 0 л 0 к г 

18

1 т 0 р 

1 13 1 1

■ 500 3 19 2 18 1 13 1 2

1000 3 9 2 9 1 6  ̂ 2

1500 6 10 3,0 9 1 6 1 3

2000 7 10 3 9 2 7 1 4

2500 9 10 4,5 9 2 7 1 6

3000 10 10 6.0 9 3 7 1 6

5000 9 6 4,5 4 2 4 1 6

7000 13 6 6 6 3 4 7

9000 16 7 9 6 4 6 1 9

12 000 22 7 10.5 7 4 7 1 12

16 000 15 4 7,5 4 3 4 1 9

20000 18 6 9 6 4 6 1 10
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П р о д о л ж е н и е  п р и л о ж е н и я  б

И  м
8=16°

т=0° 7= 90°

Е=30°

7 - 0 ° 7= 90° '

в=50°

7= 0° 7=90°

' £ = 8 5 °

 ̂ 7 = 0° 7= 90°

Р а д и о т е о д о л  ит
200 
500 

1000 
1500 
2000 
2500 
3000 
5000 
7000 
9000 

12000 
16 000 
20000

2

3
3
5
7
9

.10
9

13
16
22

15
18

23
29
19
25
32
39
46
37
50
65
88

61
82

1
2
2

3
4
5
6
5
6 
9

10

7
9

11 
13 

, 7 
9 

12 
13 
16 
12 
16 
21 
30 
21 
30

1
1
1
1
2

2-,
3
2

3
4 
4
3
4

5
6 
5
5
6 
6 
7 
5 
7 
9

13
9

13

2

2

2

3
4;
6
6,

6

7
9

13
9

10

ПРИЛОЖ ЕНИЕ 7 
Средние квадратические ошибки в определении скорости Чу 

и направления ветра станцией „Метеор"

Н  м
е==5° е = 10° £= 30° е= 50° е= 85°

7=0° 7=90° 7=0° 7=90° 7=0° 7=90° 7=0° 7=90° 7=0° 7=90°

200 2.8 0.3 2,7
а,

0,2
V

2,4 0,1 1,6 0,1 0.3 0,1
500 2.8 0,9 2,7 0,4 2,4 0.1 1,6 0,1 0,3 0.1

1000 1,3 0,9 1,3 0,4 1,2 0,1 0.9 0,1 0,1 0.1
1500 1,3 1,3 1,3 0,6 1,2 0,2 0.9 0.1 0.1 0.1
2000 1,3 1.6 1,3 0,9 1.2 0,3 0,9 0.1 0,1 0,1
2500 1,3 2,1 1,3 1,0 1,2 0.3 0,9 0,1 0,1 0,1
3000 1,3 2,5 1.3 1,2 1,2 0,4 0.9 0,1 0,1 0,1
5000 0,7 2,1 0.7 1,0 0,6 0,3 0,4 0,1 0,2 0.1
7000 0,7 3.0 0,7 1,5 0.6 0,4 0,6 0,2 0,3 0,1
9000 0.7 3,7 0.7 1.9 0.7 0,6 0,6 0,3 0,3 0.1

12 ООО 0,9 5,0 0,7 2,5 0,7 0,7 0,6 0,4 0,4 0,1
16 000 0.4 1.6 0.4 0,4 0,3 0,3 0,3 0,1
20000 0.4 2.1 0.4 0,6 0,4 0,3 0,3 0,1

200 2,0 16,5 1.0 16,5 1,0 13,0 1,0 10,5 1,0 1,0
500 5,0 16,5 3,0 16,5 1,0 13,0 1,0 10,5 1,0 1,0

1000 4.5 7,5 3,0 7,5 1.0 7,5 1,0 6,0 1.0 1,0
1500 7,5 7,5 3.0 7,5 1,0 7,5 1,0 6.0 1,0 1.0
2000 9.0 7,5 4,5 7,5 1,0 7.5 1,0 6.0 1,0 1.0
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п р о д о л ж е н и е  п р и л о ж е н и я  7

е=5° е =  10° 8=30° е=50° е=85°
Я  м

2500
3000
5000
7000
9000

12000
16000
20000

т=о°

12,0
15.0
12.0
16.5
22.5 
28,0

Т=90°

7.5
7.5
4.5
4.5
4.5
4.5

т-о °

6.0
7.5 
6,0
9.0

10.5
15.0
9.0 

12,0

7=90°

7.5
7.5
4.5
4.5
4.5
4.5
3.0
3.0

7 = 0 °

1,0
1,0

1.0
3.0
3.0 
4,5
3.0
3.0

7=90°

7.5
7.5
3.0
4.5
4.5
4.5
3.0
3.0

7=0°

1,0
1,0
1.0

1,0
1.0
1,0

1.0
2,0

7=90°

6,0
6,0
3.0
3.0
3.0
3.0
2.0 
3.0

7 = 0 °

1.0
1,0
1.0;
1,0 .
1.0

1,0
1.0

1.0
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в .  Af. М И Х Е Л Ь

К ВОПРОСУ ОБ ОЦЕНКЕ ОШИБОК МЕТОДА ШАРОВ-ПИЛОТОВ, 
НАБЛЮДАЕМЫХ С ОДНОГО ПУНКТА

В теории ошибок метода шаров-пилотов, наблю даемых с одного пунк
та, рассматривается, как  известно, зависимость ошибок скорости Аи и н а
правления Ап ветра от ошибок измерения угловых координат ш ара — 
от его азимута а, вертикального угла б и высоты Н  (или вертикальной 
скорости W  ш ара).

Д ля  того чтобы оценить размеры  Ау и Ап в каж дом  конкретном слу
чае, необходимо знать еще приближенные величины ошибок в определе
нии угловых координат ш ара, т. е. ошибки А а ь  А о г ,  А б ь  А б з  

и А Я ь АЯг, относящиеся к моментам измерений t\ и tz-
М ежду тем, если об ош ибках угловых координат ш ара-пилота можно 

получить некоторое представление, зная, например, тип теодолита [1, 2, 
3], то об ош ибках высоты его, несмотря на многолетние базисные наблю 
дения за  ш арами-пилотами, в литературе имеются еще весьма недоста
точные сведения [1, 4, 6], особенно для высот более 1 км.

Н иж е приводятся средние сезонные значения относительных ошибок
в табличной высоте Я  ш ара-пилота (оболочка № 20) для утренних

и вечерних сроков наблюдений и для дневных часов, вычисленные по 
многолетним базисным наблю дениям в П авловске (длина базы  1640 м, 
рис. 1).

К ак видно из рис. 1, наибольш ее значение ±  - ^ н а б л ю д а е т с я  в ниж 
них слоях атмосферы, обладаю щ их наибольшей турбулентностью. Осо-

д ябенно велики положительные по знаку отклонения - j j -  в дневные часы 
летом, когда сильно увеличивается термическая турбулентность.

Д анны е о в е л и ч и н а х , снятые с кривых рис. 1, позволяю т лучше
оценить ошибки скорости и  направления ветра, приведенные в формулах 
и таблицах ошибок обычного метода шаров-пилотов, наблю даемы х с од
ного пункта [2].

Рассмотрим в полной формуле ошибок Ау и Ап ошибки А одяиД «дя, 
обусловленные лиш ь влиянием ошибок А Я и указанны е в работе [2].

4 K » H - ® ® ^ ’ +  0 ,0 1 6 7 co se c tg 8 (r.-U 7 ,), ( I)

=  (2)
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где Wi  и W — истинные средние вертикальные скорости ш ара-пилота 
за  время ti и х = и — U,

6 =  |«° — «2 ] или 6 =  |л° — « 2  ±  180°|.
Нетрудно видеть, что снятая с граф ика (рис. 1) д ля  данной высоты,

Шсезона и срока суток величина приблизительно равна

Д(Г^) W x - W  , М

дя , так  как

Д Я
я т

при А /= 0 - ^ = = Ь ^ ,  при W r — Wi =  0

V

Д Я
я

п р и  вычислении второго члена формулы (1) можно положить, что 
в среднем — Wi =  Wi— W, как  это было допущено автором в работе [2].

Нпм

± А" %

Рис. I. средняя относительная ошибка ДЯ
Я

30 ~ н

табличной (теоретической) вы

соты шара-пилота (%).  Павловск 1929—1940 гг.
/  — зи м а, г  — весна, 3 — лето, 4 — осень; а  — день, б  — утро.

Это допущение, очевидно, соответствует тому, что в таком случае Wx  —
— W ~ 2 ( W \ — W).  В работе [2], в частности при составлении таблиц 
ошибок метода шаров-пилотов, было сделано близкое к средней вели
чине W i— W  в слое 2—5 км (см. рис. 1) допущение, что W i— W ^ W x  —
— W i = l O  м/мин. и, следовательно (при W = 2 0 0  м /м и н .),- '  —W

W x ~ W x  _  а и W r - W ^ 2 0  м/мин.
W

Таким путем, определив по граф ику (рис. 1) величину Wi — W 
W

ДЯ
Я

[а следовательно, найдя “У полагая W z — W ^ W \ — W  и зная все
остальные величины, входящ ие в формулы (1) и (2), нетрудно рассчи
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тать по ним значения ошибок Аг»дя и Д«дя, обусловленных неточным оп
ределением высоты H = W t  и табличной (теоретической) вертикальной 
скорости W  ш ара-пилота.

Практически удобнее, однако, вместо такого вычисления второго 
члена формулы (1) и вычисления Ап  в формуле (2) воспользоваться 
приведенной в работе [2] табл. XI приложения. Н айденные по этой таб 
лице значения 0,0167 cos 6 ctg6(H^'x— W)  м/сек. и 0,955 —
— град., надо увеличить во столько раз, во сколько найденное из 
рис. 1 значение ^  больше, чем принятое в табл. XI значение

W ~  200 ~ ^ '0 -
При этом в соответствии с тем, что по данным Н. Ф. Н акоренко, ко

эффициент корреляции между ошибками теоретических высот нижней 
[Hi)  и верхней (Яг) границ слоя, для которого определяется ветер ме
тодом однопунктных шаров-пилотов, является положительным и дости
гает величины 0,9 [5], абсолютные значения ошибок г> ^  и 0,0167
cos 6 c tg  6 {Wr— Wi)  вычитаются одна из другой.

М аксим альная возм ож ная ош ибка А'Одя и Д/гдя легко может быть 
оценена, если сделать обычное допущение, что в данном конкретном
с л у ч а е — == может быть больш е снятого с рис. 1 в З р а з а  и что
оба члена формулы (1) имеют одинаковый знак.

Наконец, рис. 1 дает возможность определить, как было указано 
выше, среднюю и максимальную  величину относительной ошибки высо
ты нижней границы облаков, измеренной методом ш аров-пилотов при 
обычном допущении 1 ^ = const в тот или иной сезон и время суток.
К этим, снятым с графика (рис. 1) значениям следует, однако, доба
вить еще существенную ошибку от неточного измерения промежутка 
времени т̂ум от выпуска шара до момента, когда он начал туманиться 
в облаках.
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Б. М. ИЛЬИН, И. И. ЧЕСТНАЯ

ОБРАБОТКА БАЗИСНЫХ ШАРОПИЛОТНЫХ НАБЛЮДЕНИЙ
НА ЭВМ «УРАЛ-4»

\ В настоящ ее время самым распространенным методом измерения 
скорости и. направления ветра выше уровня мачт является метод ш аро
пилотных наблюдений. При этом наибольшей точнос'й>ю обладает б а 
зисный мётод шаропилотных наблюдений.

Базисный метод редко применяется в оперативной работе, а исполь
зуется лишь для решения специальных вопросов, когда однопунктные 
наблю дения не обеспечивают достаточной надежности. Основной причи
ной этого является чрезвычайная трудоемкость как  самих наблюдений, 
так  и, особенно, их обработки [1]. Д л я  облегчения обработки принято 
вычислять высоты не для всех отсчетов, а лиш ь д ля  выборочных. П ром е
жуточные высоты находятся с помощью .интерполяции. Такой процесс 
приводит к значительному сглаж иванию  получаемых данных и сниже
нию их точности.

Специфика метода шаропилотных наблюдений затрудняет стыковку 
полученных результатов с измерениями ветра на малых высотах. Этот 
метод дает мгновенные значения ветра, осредненные для довольно боль
ших слоев.

В приземном слое ветер, как  правило, измеряется на строго фикси
рованных высотах и осредняется за  достаточно больш ие промежутки 
времени. Д л я  уменьшения влияния этого ф актора при изучении ветрово
го реж има пограничного слоя атмосферы обычно применяется следую 
щий способ. Ш ары-пилоты выпускаются друг за  другом (с интервалом 
по времени 10— 15 мин.). П осле обработки единичных наблюдений по
лученные результаты  осредняются за  определенные промежутки време
ни (чащ е всего за интервал 1 час). Рассчитанные таким образом х ар ак 
теристики ветра лучше стыкуются с наблю дениями за  ветром в призем
ном слое, выполненными со специальных м ачт/

Д ля  уменьшения толщины слоя, по которому осредняется ветер, со
кращ аю тся интервалы времени между отсчетами по теодолитам (нами 
все отсчеты выполняются с интервалом 0,5 мин.). Эти меры, сказы ваю 
щиеся положительно на результатах, во много раз увеличиваю т объем 
требуемой обработки наблюдений, что приводит к необходимости пере
хода к обработке базисных шаропилотных наблюдений на электронных 
вычислительных машинах.

С этой целью и была составлена специальная программа для ЭВМ 
«Урал-4». Исходными данными для расчетов являю тся длина б,азы, пре-
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вышейие одного iiyHKta нйд ApyrHii. asHMyt базы  й отсчеты rof)H3bHT^rfts- 
пых и вертикальных углов на двух^пунктах (вместе с углами задается 
время отсчета). Рассмотрим кратко основные этапы вычислений н,а ма< 
шине в соответствии с данной программой. . -

1. П роизводится вычисление Высот ш ара-пилота "над Поверхностью 
земли по формулам проектирования на горизонтальную плоскость.

„  6 sin р , „  s>

тт Ь s i n  ® I /1  \
(1)

где Нъ, Я -f — высоты ш ара-пилота над первым и вторым пунктами со
ответственно; а, р — горизонтальные углы по отсчетам на первом й вто
ром пунктах; б, у  — соответствующие вертикальные углы; Ъ — длина 
базы.

При 358° <  а, ^ < 2 ° ,  1 7 8 ° < ^ , р <  182°, 176° <  | а -  р [ <  4°, 8,
Y >  88° расчеты  производятся по ф орм уле проектирования на верти
кальную  плоскость

^  sin 8' sin (Y ±  s)
^  — sin (S' ± Y)  ’ .  ̂ ’

где с — расстояние меж ду пунктами; б', у '  — проекции вертикальных 
углов на вертикальную  плоскость, проходящую через базу; е — превы
шение второго пункта над  первым (в угловых единицах).

Вычисления высот производятся д ля  всех моментов времени, отсчеты 
для  которых введены в машину. Полученные высоты выдаю тся на пе
чать.

2. П осле вычисления высот производится их контроль. Этот этап 
является одним из основных, так  как  от точности вычисления высот з а 
висит точность всей дальнейш ей обработки. Ошибки вычисления высот 
обусловлены различными факторами; ош ибками в отсчетах углов, не- 
синхронностью отсчетов и другими. П ри обработке наблюдений вручную 
контроль высот ш ара-пилота производится визуально. Рассчиты ваю тся 
вертикальные скорости ш ара-пилота, и по их изменению с высотой д е
лается вывод о н.аличии ошибочных высот. Такой способ носит довольно 
субъективный характер и часто определяется интуицией и опытностью 
специалиста, производящ его обработку. Каких-либо количественных 
критериев при таком контроле не приводится. При обработке на машине 
необходимы количественные критерии, по которым можно было бы сде
лать вывод о наличии ошибочных высот. Д л я  этой цели были рассмо
трены результаты  обработки базисных шаропилотных наблюдений и кон
троля высот опытными Специалистами. При этом было установлено, что 
в большинстве случаев высоты признаю тся ошибочными, если выпол
няется следующее условие

\ W i + i - W i \ > 0 , 3 b W ,  <3)

W  Wi — вертикальная скорость ш ара-пилота в г-тый момент, времени, 
W  — средняя вертикальная скорость ш ара-пилота за  весь интервал вре -̂ 
мени подъема.

Полученный критерий и был принят для контроля высот при обра
ботке на машине. По рассчитанным высотам вычисляются вертикальные 
скорости для всех моментов времени и производится их осреднение. Да^ 
лее сравниваю тся вертикальные скорости д л я  г-того и (//+■ 1)-того моментов 
времени. Расхож дение на величину, большую чем 0,35 W, свидетелбСт-
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йует Q наличии оШибки. В этоМ случйе сравниваю тся вертикальные скб- 
рости для (г-Ы )-го  и (г +  2)-го моментов времени. Если их разность пре
выш ает указанную  величину, то ошибочной признается высота для 
(г-н 1 )-го момента времени, так  как она входит в расчет вертикальных 
скоростей для г-того и (г-1-2)-го моментов. Н а основе такого алгоритма 
проверяю тся все высоты ш ара-пилота. П осле контроля производится ли-
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Рис. 1. Высоты шара-пилота над поверхностью земли, 
а  — 28 ию ля 1965 г., 17 час. 40 мин.: 6  — 6 ию ля 1965 г., 13 час. 10 мин.; в — 9 ию ля 1965 г ., 8 час. 
50 м ин . - 1 — первоначально рассчитанны е; 2 — после контроля и интерполяции; 3 — обработанны е

вручную.

нейная интерполяция высот для тех моментов времени, в которые высоты 
были забракованы . Высоты ш ара-пилота после контроля и линейной ин
терполяции такж е выдаю тся на печать, что позволяет сравнить их с пер
воначальными результатами обработки и еще раз проверить правиль
ность рассмотренного метода контроля.

Н а рис. 1, в качестве примера, представлены высоты ш ара-пилота до 
исправления и после него для трех случаев. К ак видно из рисунка, все 
высоты, которые отклоняются от общего хода, забракованы  и заменены 
интерполированными значениями. Т акж е отмечается удовлетворитель
ное совпадение высот, рассчитанных на машине и вручную.
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s. По полученным высотам и исходным данным для первого пункта 
вычисляю тся составляю щ ие скорости ветра по формулам

Hi ctg Sf sin — Hi_i  ctg 6 ^ _ 1  sin a*^j
U, -- ------------------- 7-----------------------------,

Я^CtgB^COS^a* —Я^_^Ctg8^_JC0Sa*_, ^

где a*-— горизонтальный угол, отсчитанный от направления север-юг 
( а * = а  +  азимут б азы ),  ̂— время отсчета. Составляю щ ие скорости рас
считываются для направлений запад-восток (ы) И север-юг (о ). По зн а 
чениям и VI V вычисляются модуль скорости ветра V и направление dd.  
Рассчитанные величины Ui, v^, dd^ относятся к высоте середины 
слоя Яср =  0 ,5 (^ i +  Я /+ 1>.

Д л я  расчета дивергенции, вертикальных скоростей по полю ветра 
целесообразно использовать полные потоки [2]. В программе наряду 
с расчетами скорости и направления ветра производится такж е вычис
ление полных потоков по ф ормулам

о /= 1

Величины 5 (« )  и S { v )  относятся к высоте Полученные значения 
выдаю тся на печать в следующем порядке: //ср, Vt,  dd^, Vi, Hi,  
S{u), S(v).

4. П осле этого производится расчет характеристик ветра для стан
дартных высот Яст. В качестве стандартны х выбраны уровни 50, 100, 
200 м и так  д алее через 100 м до высоты 1 км, затем  через 200 м до
2 км и д алее через 500 м. Выбор указанны х стандартны х уровней обус
ловлен необходимостью получения более детального профиля ветра 
в пограничном слое атмосферы. Значения и и и на стандартны х высотах 
вычисляются путем линейной интерполяции значений компонент ветра 
на двух высотах, ближ айш их к данному стандартному уровню. Д ал ее  
по величинам и и у вычисляются V  и dd,  поскольку линейная интерпо
ляция модуля скорости ветра и, особенно, направления мож ет привести 
к большим ошибкам. Рассчитанные величины выдаю тся на печать в сле
дующем порядке: Яст, V. V, dd.

5. Поскольку программа предназначена для обработки базисных ш а
ропилотных наблюдений с целью получения средних характеристик ветра 
в пограничном слое, при расчетах предусмотрена возможность осред
нения обработанных наблюдений. В программе имеется блок суммиро
вания составляю щ их скорости ветра на стандартны х высотах. При не
обходимости по соответствующей команде (с помощью ключей передачи 
управления) выдаю тся на печать средние значения и, v и рассчитанные 
по ним величины V а dd  для стандартны х высот. Осреднение можно 
проводить по любому числу наблюдений.

П рограм м а рассчитана на обработку наблюдений, содерж ащ их не 
более 50 отсчетов. Время обработки одного выпуска составляет около
1 мин.

П ри обработке наблюдений с помощью указанной программы значи
тельно повыш ается точность получаемых характеристик ветра. К ак из
вестно [1], самыми распространенными способами обработки служ ат

139



графические методы, обладаю щ ие наибольшей быстротой, но являю 
щиеся при этом наименее точными. П ереход к обработке на маш ине по
зволил использовать более точные аналитические методы.

Подробный анализ обработки наблюдений с помощью данной про
граммы и обработки вручную не проводился. При сопоставлении основ
ное внимание уделялось результатам  контроля высот. Все случаи, при 
которых высоты ш ара-пилота признаю тся ошибочными при обработке 
вручную, при вычислениях по программе такж е считаются ошибочными 
и заменяю тся интерполированными значениями. Б олее того, в некоторых 
случаях при расчетах по данной программе отмечается более жесткий 
контроль, который при вычислениях вручную провести практически не
возможно.
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м. с. АХМЕТОВ

АЭРОКЛИМАТИЧЕСКИЕ ЗАКОНОМЕРНОСТИ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ  
НЕКОТОРЫХ ХАРАКТЕРИСТИК ВЕТРА В НИЖНЕМ  

ТРЕХКИЛОМЕТРОВОМ СЛОЕ НАД ЗАПАДНОЙ СИБИРЬЮ  
(К  СЕВЕРУ ОТ 54° С. Ш.)

Большинство работ, посвяш,енных исследованиям ветра в погранич
ном слое атмосферы, базируется на рассчитанных данных или на м ате
риалах эпизодических наблюдений. Расш ирение сети аэрологических 
станций и увеличение материалов наблюдений даю т возможность при
ступить к разносторонним исследованиям, базирую щимся на м атериа
лах сетевых аэрологических наблюдений.

В данной работе рассматривается распределение характеристик вет
ра с высотой и по территории в пограничном слое атмосферы над З а п а д 
ной Сибирью. Выбор этого района обусловлен тем, что эта территория 
является в настоящ ее время одной из самых интенсивно' осваиваемых 
и в то ж е время малоисследованной в аэрологическом отношении.

М атериалом для исследования • ветрового режима этого района по
служили сетевые данные с разными рядами наблюдений. В связи с этим 
оказалось необходимым провести сравнение данных за разные периоды. 
Известно, что различия в значениях скорости ветра, полученных по р я 
дам  различной длительности, могут быть весьма существенными. Н а 
пример, согласно работе [11], на всех высотах скорости за  период 1956-- 

.1961 гг. оказы ваю тся большими, чем климатические средние за  преды 
дущ ие годы.

П остановка этого вопроса имеет цель проверить, насколько репре
зентативны имеюидиеся климатические ряды, так как при использовании 
такого м атериала приходится иметь дело с данными четырех-, трех- 
и д аж е  двух- и одноразовых наблюдений в cvtkj .̂

Рассмотрим профили средних скоростей ветра V за  периоды 1940-^- 
1952 и 1959— 1963 гг. по данным станций Барабинск и Александровское, 
а так ж е’за  период 1954— 1963 гг. по данны м наблюдений ст. С алехард 
(рис. 1).

К ак показы вает рис. 1, средняя скорость ветра испытывает наиболее 
значительные изменения в нижнем 100-метровом слое атмосферы. При 
этом на станциях А лександровское и Барабинск величины Уш1Уф сущ е
ственно больше, чем на ст. С алехард. Т акж е четко видно, что значения 
скорости по наблю дениям до 1952 г. меньше, чем скорости за периоды 
1954— 1963 н  1959— 1963 гг. Эта разность для первых двух пунктов во
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всем рассматриваемом слое, зй исКлюЧеййеМ нйлших 100—20б м, имеет 
систематический характер. Очень незначительный рост разности наблю 
дается только с высоты 2 км (от 1 до 1,5 м /сек.), в то время как для 
ст. Барабинск характерен явно выраженный рост разности с высоты
1 км (от 1 до 2,5— 3,0 м/сек.).

Одной из причин расхождения средних скоростей за  рассм атривае
мые периоды является уменьшение числа наблюдений п  с высотой. H a 

zy

Рис. 1. Распределение средней скорости ветра по высоте за различные периоды"
времени.

а  — С алехард , б — А лександровекое, а  — Б араби нск; 1) 1940—1952 гг., 2) 1954—1963 гг.,
3) 1959—1963 гг. (4 срока), 4) 1959-1963 гг. (3 срока).

пример, для ст. А лександровское это число составляет 4037, 3477, 1760 
соответственно на уровнях 0; 0,5; 2 км и 5653, 4587, 2019 д ля  тех ж е 
уровней для ст. Барабинск. Д л я  рядов наблюдений последних лет п  
почти не изменяется. Здесь, вероятно, играет роль еще и то обстоятель
ство, что число лет на ст. Барабинск с односрочными наблюдениями 
больше, чем на других станциях. Завыш енные значения величины сред
ней скорости в нижних слоях за  последние годы, а такж е уменьшение 
скорости на высоте флю гера могут быть объяснены и изменением защ и 
щенности станций [7].

Помимо этих факторов обращ аю т на себя внимание незначительные 
расхождения средних скоростей за  1954— 1963 и 1959— 1963 гг. (А = 0 ,2 —
0,3 м/сек.) и почти одинаковые значения средних суточных скоростей 
при  четырех- и трехсрочных наблю дениях за  1959— 1963 гг. Влияние 
сроков наблюдений на средние суточные скорости подробно изложены 
в работе [8].

Н аличие значительных расхождений между данными климатологи
ческих рядов ветра до 1952 г. и после него прослеживается и по другим 
характеристикам ветра, например по преобладаю щ ему направлению.
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Т а б л и ц а  1
XapaKtepHCTrtKH бетра по вы соте за различные периоды . С алехард

Период, месяц
Флюгер

Н dпр

1 км

'Н п̂р

2 км

Н ■‘пр

3 км

Н ‘ пр

1940-1952 гг, I 
VII

1954—1963 гг., 1 
VII 

1
1959—1963 гг., VII 

I
VII

53
53
47
42
45 
40
46 
39

ю8юз
сЗЗсв
ю23юз
с44св
ю24юз
с35св
ю25юз
с39св

51
35
52 
32 
54 
31 
54 
28

з9сз
сзПс
юзЗЗЗ
с42св
юз35з
с34св
юз35з
с34св

47
44
51
34
55
38
55
36

юз38з
з28сз
з!сз
сз8с
ЗОсз

сзЮс
юз44з
сз2с

46
59
36
62
40
63
38

321СЗ

Збсз
сз16с
збсз
сз14с
з2сз
сзбс

4 срока 

3 срока

Н иж е приводится табл. 1, где помещены преобладаю щ ие направления 
fî np и их повторяемости Я % , рассчитанные по методике, разработанной 
Е. С. Рубинштейн [2].

К ак следует из данных табл. 1, характеристики преобладаю щ его н а 
правления на различных высотах близки между собой за период 1954— 
1963 и 1959— 1963 гг. Те ж е характеристики по данным до 1952 г. и за 
последующие периоды значительно отличаются. Анализ таких ж е  д ан 
ных по ст. Барабинск показывает, что различие между старыми и новы
ми рядам и наблюдений выражено еще ярче, особенно в теплое время 
года.

Н а основании проведенного анализа можно сказать, что старые кли
матические ряды могут дать только общее представление о режиме вет
ра в пограничном слое атмосферы.

В качестве примера приведем табл. 2 и 3, в которых помещены неко
торые характеристики ветра, полученные за различные периоды наблю 
дений.

Т а б л и ц а  2
С редние значения показателя а, определенны е для различны х мест  

в интервале вы сот от 10 до  3000 м

Н  км
а
Олчо\оо

н

аU .1
3 ==

ошосо0̂сха>
Ш

|=(Он
<га
X  0> с? • та 
О

iiiи:s
О

о
X
S

VO
РЗ
CUа

■ 1  о

Р
5  о

<  G.

CJО-
S

ю
S
оо
CQ
О
X

о
со•V
вта
а
чо

it:о
5S

О
ЯS

Ш

05
та

1 -

1 -3-
С е-

л ^о. f- 
D3 >0

!-
О.
О
а
OS
3
юо

X

«ао.га
S

2 3 4 5 1 1 3 1 2 2 3 4 6 5

0,1 0,12 0,14 .0,23 0,14 0,17 0,14 0,21 0,28 0,22 0,20 0,14 0,15 0,10 0,15
0,2 0,17 0,17 0.24 0Л6 0,20 0,15 0,25 0,26 0,25 0,24 0,20 0,18 0,12 0,18
0.5 ОДб 0,15 0,21 0,16 0,17 0,13 0,20 0,22 0 , 2 1 0,24 0.22 0,18 0,09 0,17
1,0 0,14 0,13 0Д8 0,15 0.15 0 , 1 1 0,18 0,20 0,18 0,22 0,21 0,16 0,08 0,15
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в  табл. 2 приводятся значения а  — показателя простого степенного 
закона,

2ф j 0 )

рассчитанные по данным за  период до 1952 г. Закономерности ветра по 
а  рассмотрены в работах [1, 9].

Н азвания пунктов с одинаковыми цифрами под ними относятся 
к одинаковым широтным поясам. Например, цифра 2 означает распо
ложение станций вблизи 58° с. ш.

Распределения парам етра а  с высотой закономерно изменяются 
в широтном и меридиональном направлениях. С зап ада на восток и с юга 
на север значения а для Fioo/Ki) и Кгоо/^^ф сначала увеличиваются, а з а 
тем убывают. Н апример, по линии Тобольск — К о л п а ш е в о Е н и с е й с к  
а соответственно равно 0,12—0,22—0,20; по линйи Омск — Барабинск — 
Новосибирск 0,17— 0,14—0,28; по линии Тобольск — С алехард 0,12—
0,14—0,23— 0,14. Т акая закономерность для станций, расположенных 
в лесостепной зоне и в высоких широтах (лесотундра), сохраняется 
вплоть до высоты 3 км, в то время как в таежной части территории п а
раметр а для высот 500 м и выше увеличивается в западно-восточном 
направлении.

О бращ ает на себя внимание и то, что а растет до высоты примерно 
200—500 м, далее убывает, а с высоты 1000 м остается, постоян
ным или меняется очень незначительно. Последнее обстоятельство в свою 
очередь в известной мере зависит от периода обработки материалов 
наблюдений. Подтверждением может служить сравнение, значений о. 
в табл. 2 и 3 для ст. Барабинск, Александровское.

В табл. 3 приводятся значения а и У^/Уф, рассчитанные по данным 
за .период 1959— 1963 гг. '

Т а б л и'ц а 3

Величины 7z/V(j) и а =

100 200 500 900 1000
Месяц

Vz/Vф а У,/Уф а а а у,1Уф а

А л (з к с а н д р о в с ■ К 0 е
. , , ,

....... I..... 2,37 0,37 2,40 0,29 2,62 0,24 2,92 0,24 2,75 ■ 0,22
IV, . 2,44 0,39 2,36 0,28 2,56 0,23 0,70 0,22 2,61 0,21

VII 2.06 0,31 2,20 0,26 : 2,43 0,22 2,30 0,18 2,50 ,.0,20
X--' 2,21 0,34 : 2,32 .0,28. 2,58 0,23 2,58 0,21 2,55 ' 0,20

Год 2,40 0,38 2,40 ■ 0,29 2,60 0,24; 2,69 0,22 2,69 : 0,21
,# Б а р г 1 б и к с ь

Г 1,94 0,29 2,06 0,24 2,25 ; 0,20 2,45 о;2о , 2 : з о : 0,18
IV 2,05 0,31 2,16 0,25 ■2,26 0,20 2,37 0,1“9 ;2,33 0,18

VII 2,42 0,38 2,26 0,27 2,22 ■̂ 0,20 2,16 0,17* ' * 2;19' 0,17
■ X- 1,96 0,29 2,13 ' о;25 • 2,32 ) Oi21 : 2,06 ■ 0,Ш- ;2i33  ̂ : 0,18
Год 2,24 0,35 2,27 0,28 2,32 0;21 ' 2,29 ^ '0,18 = '2,36' ■ 6,18
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:И з табл. 3 видно, что полученные величины а .значительно ■больше, 
чем в табл. 2. Причем такой рост а с высотой, как в табл. 2, не наблю 
дается.

Д анны е табл: 3 поз-воляют проследить распределение; значений . а 
и Уг/Уф по сезонам. Они наибольш ие в .январе — апреле над Алексан-, 
дровским, в то время как  над Барабинском они наибольш ие в апреле 
и июле: Во всем диапазоне высот .для первого пункта, характерны  не^ 
сколько большие значения а и Vz/Уф, чем для второго пункта.;.Такое: Ж:е; 
различие выявляется и на основании анализа самих величин V. Одной 
из важных причин такого рода различий является циркуляционный ф ак
тор.

Однако известно, что а  довольно сложным образом зависит от осо
бенностей рельефа, термической стратификации воздуха и расстояния 
от поверхности земли. Поэтому использование степенного закона в виде 
(1) может быть допущено только для грубых оценок. Тем не менее даж е 
такая оценка является вал<ной, когда имеем дело с материалами 40-х 
и 50-х годов, в которых отсутствует информация о ряде внешних ф ак
торов, определяющих профиль ветра (например, защ ищ енность стан
ции).

П редставляет интерес сопоставить значения а  и Уг/Уф, полученные 
разными авторами [1, 9]. В среднем они колеблю тся от 0,14 до 0,17 
(и 1,44— 1,48) над ровной поверхностью .и от 0,22 до 0,26 (и 1,71) над 
ровной поверхностью, поросшей лесом. Б лиж е всего к этим величинам 
данные табл. 2 (0,14 и 1,37 для Б арабинска — лесостепь и 0,21 и 1,64 для 
Александровского—лесная зо н а ) . Качественно они согласуются и с данны 
ми табл. 3, т. е. а и в среднем над лесом больше, чем над откры 
той местностью. Основной причиной расхождения количественных х а 
рактеристик а и Vziy^  (по разным источникам) является особенность
подбора материала и эпизодичность наблюдения. Так, в работе [1] рас
четы были произведены без учета скоростей меньше 3. м/сек.

В заклю чение рассмотрим структурную функцию скоростей ветра 
в пограничном слое по данным наблюдений за 1959— 1963 гг. В общем 
виде эту функцию можно написать

а(Д 1/) =  /^ (Д 2 ), (2)
где Аг — расстояние по вертикали между двумя точками пространства, 
сг(АУ) — стандартное отклонение разности вектора в этих точках.

Этот вид функции использован в работах [4, 10].
В данном случае а(А У ) можно рассматривать как сумму дисперсий 

составляю щ их разностей векторов ветра:

о ( А У ) = У ' о 1  +  о1,  (3)

или

c { A V ) = = Y - [ A V ] - [ A V y f ]  +  [ t ^ V l - [ h V j ] .  (4)

Величина Д1/=У2— Уф долж на создаваться в основном масштабом 
турбулентности (вихрям и), размеры которых сравнимы с Лг.

Д ля  определения о(АУ) нами были использованы данные о скоро
стях при направлениях ветра с наибольшей повторяемостью, при кото
рых, ка-к правило, наблю даю тся-больш ие скорости ветра.., .

Н а рис. 2 приводятся примеры полученных нами по ф ормуле (4) 
структурных функций за  различные часы суток ( 1 7 ' й 23) в зимнее время 
(январь) , которые п озволяю т,;в ' вдкой^то степени ;еудить о структуре 
роздушных потоков в вертикальном направлении.,’ , ;



И з рис. 2 видно, что зимой для обеих станций характерен рост зн а
чений ог(АУ) до 400—500 м и незначительное изменение их выш е этого 
слоя. Зависимость значений ff(AV) от времени суток незначительна 
и леж ит в рам ках погрешностей метода. Такой ход значений 0 (AV) 
с высотой над различными пунктами (соответственно над различными 
климатическими районами — лесная зона и лесостепь) можно объяс
нить тесной связью их с термическими и динамическими условиями кон
кретного района.

а  {а  V)

Рис. 2. Эмпирические структурные функции.
<3 — А лександровское, б — Б араби нск; /  — 17 час., 2 — 23 часа.

М ожно было бы представить рассматриваемую  нами функцию в ан а
литическом виде

а(Д 1/) =  Л ( 1 - й - “^ 0  +  «о- (5)
Здесь А  и а -— постоянные величины, значения которых зависят от 

выш еуказанных условий наблю дения (рис. 2). Величина сго позволяет 
оценить ошибку метода наблюдений косвенным путем —-путем экстра
поляции кривых сг(АУ) в сторону малых высот. В нашем случае сго» 
~ 5  м/сек., что согласуется с данными работы [13], где получены ошибки 
определения скоростей ветра в диапазоне вертикальных углов 16—30° 
при радиотеодолитном способе наблюдений в среднем такого ж е по
рядка.

Д ля  малых скоростей ветра (летние условия) надежные структурные 
функции получить не удалось вследствие больших абсолютных ошибок 
метода.
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О методах определения турбулентных потоков количества движения и тепла над 
морем. Б о р т к о в с к и й  Р. С., Б ю т н е р  Э. К. Труды ГГО, 1968, вып. 226, стр. 3—17.

В работе собраны результаты измерений коэффициента ветрового со
противления Сц, равного отношению V ^ J ^гдео динамическая скорость,
«ш — значение скорости ветра на высоте 10 м. Обсуждается вопрос о зави
симости Са от спектра волнения и стратификации ат.вдосферы. Изложены 
основные идеи ряда теоретических работ по определению и по расчету 
влияния волнения на величину С„. Оказывается, что С„ за счет волнения 
при ветре около 5 м/сек. увеличивается на .30“/о, при ветре 10—15 м/сек. 
на 100%.

Измеренные значения С„ превышают значения Сц над гладкой поверх
ностью примерно на такую же величину. Исходя из этого, авторы предпо
лагают, что перенос тепла над морем при умеренных ветрах (г/ш<10 м/сек.) 
происходит так же, как и над гладкой поверхностью. Это дает возможность 
определять поток тепла Н над морем по измерению разности температур 
B03 îyx — вода &а — ©даИ скорости ветра на одном;,уровне Я=рСр81(0д —

Неизвестный коэффициент St при этом можно вычислить теоретически. 
Значения St, полученные по разным моделям с1роения тонкого приповерх
ностного слоя воздуха, оказываются очень близкими между собой, если 
только в модели учитывается наличие пере.ходной области — буферного 
слоя между слоями, где преобладает молекулярный и турбулентный перенос 
тепла. ТОЛШ.ИНЫ слоев определяются по известным универсальным профи
лям и (г) над. гладкой поверхностью.

Для сравнения приведены значения St, вычисленные^ по моделям Монт
гомери и Шеппарда без учета буферного слоя.

Табл, 4, Илл. 2. Библ. 48.

УДК 551.554

УДК 551.521.32.

О методике расчета эффективного излучения поверхности океана. Г и р д ю к  Г. Б.
Труды ГГО, 1968, вып. 226, стр. 18—33.

В статье определяются коэффициенты формулы Брента для расчета из
лучения атмосферы на материалах аэрологических наблюдений в Северной 
Атлантике. Излучение атмосферы рассчитывалось по радиационной номо
грамме Ф. Н. Шехтер. Аналогичная проработка по определению коэффи
циентов проведена на основании измерений излучения атмосферы, выпол
ненных в Северной Атлантике при помощи радиометра ГГО с фильтром из 
германия. Обработка результатов измерений подтвердила расчеты по ра
диационной номограмме. Отмечается высокий коэффициент корреляции ме
жду величинами излучения атмосферы и излучения черного тела при тем
пературе воздуха.

На основании проведенного анализа рекомендуется формула для рас
чета излучения атмосферы над океаном в случае отсутствия данных о влаж
ности воздуха. Для определения влияння облачности на излучение атмосфе
ры используются литературные данные об излучательной способности об
лаков разных ярусов и данные измерений высоты облаков нижнего и сред
него ярусов в холодное и теплое время года над Северной Атлантикой. На 
основании этих данных рассчитываются облачные коэффициенты для обла
ков трех ярусов. По данным о повторяемости различных форм облаков над 
океаном рассчитываются средние облачные коэффициенты. На основании 
материалов обработки измерений излучения атмосферы при облачном небе 
получены облачные коэффициенты, подтверждающие результаты расчетов.

Рассматривается вопрос о влиянии температурной стратификации по
граничного слоя над океаном на величину излучения атмосферы.

Табл- 7. Илд. 5. §ибл. §5.
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