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Е. Д. НАДЕЖИНА

ОБ ИСПОЛЬЗОВАНИИ ДИФФЕРЕНЦИАЛЬНЫ Х УРАВНЕНИЙ  
Д Л Я  ВТОРЫХ МОМЕНТОВ В МОДЕЛЯХ  

ПОГРАНИЧНОГО СЛОЯ АТМОСФЕРЫ

В последнее время резко возрос интерес к построению моделей 
турбулентного течения в пограничном слое, основанных на исполь
зовании дифференциальных уравнений для вторых моментов или 
их модификаций. Одно из таких уравнений — уравнение баланса 
энергии турбулентности — давно и успешно используется в задачах  
пограничного слоя. М ожно ожидать, что значительную инф орм а
цию содерж ат и уравнения для напряжений Рейнольдса, и уравне
ния ^ л я  м асш таба турбулентности, и аналогичные уравнения для 
пульсаций температуры  или любой другой пассивной примеси. П о
пытки построения моделей турбулентного течения'с использованием 
одного или нескольких из перечисленных уравнений были сначала 
предприняты в чисто гидродинамических задачах. Сюда относятся: 
цикл работ Сполдинга, работы Л аундера с соавторами и др. [6, 7]. 
В большинстве из этих работ система уравнений пограничного слоя 
зам ы кается с помощью дифференциального уравнения для м ас
ш таба турбулентности, вывод которого предложен Ротта в 1951 г. 
Идеи подобного зам ы кания стали проникать сейчас и в работы, по
свящ енные строению атмосферного пограничного слоя.

С помощью известных преобразований из уравнений Н авье— 
С токса можно получить уравнения для напряжений Рейнольдса, 
кинетической энергии и диссипации энергии турбулентности, пото
ков тепла или любой другой пассивной примеси и т. п. (см., напри
мер, [1] и [2]). В этих уравнениях, естественно, получаются допол
нительные неизвестные, главными из которых являю тся третьи мо
менты и члены, содерж ащ ие пульсации давления. Р азны е авторы 
предлагаю т разные способы вы раж ения третьих моментов через 
вторые моменты и характеристики среднего движения. Члены, со
держ ащ ие пульсации давления, вы раж аю т обычно через вторые мо
менты, исходя из близкой аналогии с соответствующими членами 
в кинетическом уравнении Больцм ана для идеальных газов.

В настоящ ее время нельзя определенно сказать, какое число 
уравнений опишет процесс с точностью, достаточной для практиче
ских целей, и какая  аппроксимация неизвестных членов в уравне
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ниях является наиболее удачной. Поэтому модели, в частности мо
дели атмосферных течений, отличаются и числом уравнений, 
и способами упрощения этих уравнений применительно к рассм ат
риваемому классу течений.

Коротко остановимся на результатах некоторых последних ис
следований в этой области.

В работе М еллора [3] предлагается модель термически стра
тифицированного атмосферного пограничного слоя, в которой 
использованы дифференциальные уравнения переноса для тен
зора напряжений Рейнольдса. М одель исследуется в прило
жении к приземному слою атмосферы —̂ слою постоянства турбу
лентных потоков. О днако уравнения выписаны в общей форме, так  
что в принципе могут быть применены и для расчета течений в п ла
нетарном пограничном слое. Система уравнений состоит из:

1) уравнений движения д ля  и, v — компонентов скорости;
2) уравнения статики;
3) уравнения неразрывности;
4) уравнения переноса для средней потенциальной тем пера

туры;
5) трех уравнений переноса для одноточечных моментов пуль

саций компонент скорости u'^', v'^ и w'^\
6) трех уравнений для составляю щ их потока количества движ е

ния u ' v ' , u 'w '  и v'w'-, ®
7) трех уравнений для моментов u'Q', v'Q'  и w'Q';
8) уравнения для 9'^.
Во всех уравнениях диффузионные слагаю щ ие считаются м а

лыми. При соответствующей аппроксимации неизвестных членов 
в уравнениях для вторых моментов система уравнений оказывается 
замкнутой. Д ля  приземного слоя уравнения существенно упрощ а
ются, и для этого случая может быть отыскано аналитическое ре
шение, приведенное в работе [3]. Константы оценены на основании 
эмпирической информации о свойствах пестратифицированного 
потока. Результаты  сравнения расчетов с экспериментальными 
данными показали удовлетворительное согласие рассчитанных 
и измеренных средних профилей величин и и 0. Д анны е ж е по со
ставляю щ им и'^, v'^ и даю т гораздо худшие совпадения с экс
периментальными оценками, однако результаты  пульсационных 
измерений нельзя считать достаточно полными.

Аналогичная задача реш ается и в работе Л евеллена и Теска [4], 
где тоже исследуется турбулентный режим стратифицированного 
приземного слоя. И спользуя известные упрощения теории призем
ного слоя, авторы записываю т уравнения для величин и ' и ' ,  v ' v ' ,
w 'w ' ,  u ' w ' , w ' T ' , и ' Т ' ,  Т'^‘. При выводе уравнений корреляции 
третьего порядка предполагались пропорциональными градиентам 
вторых моментов, аналогичная аппроксимация принималась и для
членов типа p'v' .  {р'  — пульсация давления). В простейшем слу



чае задача сводится к решению четырех обыкновенных дифф ерен
циальных уравнений для w'^, b = u'^, + v '^+w'^ ,  и ' Т '  и Т'" .̂ П роведя 
соответствующую нормировку и выбрав масш табы  величин кинети
ческой энергии турбулентных пульсаций Ь в соответствии с теорией 
подобия М онина— Обухова, авторы статьи [4] получают целый ряд 
интересных зависимостей турбулентных характеристик (например,
w '^ lu 'w ' ,  u ' T ' I w ' T ' )  от парам етра z /L , где z — высота, L  — п ар а
метр Обухова—Монина.

Весьма обстоятельное исследование вертикальной структуры 
планетарного пограничного слоя на основе модели турбулентности, 
вклю чаю щей уравнения для вторых моментов, выполнено в работе 
Ш ира [5]. Система уравнений, предлож енная в этой работе, состоит 
из уравнений движения для и и v — компонент скорости, уравнений 
переноса для шести компонент тензора напряжений Рейнольдса,
соотношения Колмогорова k = l']/b [k — коэффициент турбулент
ного обмена, / — путь смещения) и динамического уравнения для 
м асш таба турбулентности. Последнее получается из соотношения

rf/ 3 I d b ____/ ate
dt ' 2 b dt e dt '

Уравнение баланса турбулентной энергии не используется. Система 
уравнений содерж ит девять констант. Н а основе численного реш е
ния стационарной задачи оценивается высота пограничного слоя, 
коэффициент трения, профили разнообразны х метеорологических 
характеристик в пограничном слое.

Перечисленные здесь работы являю тся только первым шагом на 
пути использования дифференциальных уравнений для вторых мо
ментов в моделях пограничного слоя' атмосферы. Очевидно однако, 
что полученные результаты  позволяю т надеяться на достаточную
эффективность дальнейш его развития работ этого направления.

Среди описанных в литературе моделей турбулентного течения, 
использующих уравнения для вторых моментов, наиболее удачной 
нам представляется модель Д ж онса и Л аундера [6] или более но
вая модель Х аньялича и Л аундера [7] — как  по сравнительной про
стоте, так  и по устойчивости констант, входящих в уравнение. Это 
ж е мнение относительно модели Х аньялича и Л аундера вы сказы 
вается в обзоре Брэдш оу [15]. К ак в той, так  и в другой модели 
для описания течения в пограничном слое привлекается, кроме 
уравнений движения и баланса энергии турбулентности, дифф ерен
циальное уравнение для диссипации энергии. В работе [7] не 
используется соотношение, связываю щ ее напряж ение трения с гр а 
диентом средней скорости движения. Вместо этого система уравне
ний дополняется дифференциальным уравнением для т = — u 'w ' ,  
что позволяет и в этом случае реш ать замкнутую  задачу.

Остановимся несколько подробнее на уравнении для диссипации

турбулентной энергии под действием вязкости: e = ^ X l (  — Ь



dUh.
, j  . В общем виде уравнение для диссипации было полу

чено Д авыдовым [2] из уравнений Н авье— Стокса. При больших 
числах Рейнольдса уравнение переноса для е может быть запи
сано Б виде

/ —z~>— ---------- п ----  —\
аГе
dt ■Ъ dui

dxk
ди^ ди./̂ ди, ди
дх

- 2, ди^ ди^
dxh dxi dxi 

д

дХ;

dxkdxi _

dxk
2

dxi ■UkS. dp dui
p dxi dxi dxi (1)

В работе [6] предлагается следую щ ая аппроксимация слагае
мых в правой части уравнения (1).

1. Первое слагаемое, отраж аю щ ее влияние генерации энергии 
турбулентности на процессы диссипации, представляется в виде

2v
ди'^ dui dui I

\
I 7»

dxi dxi 1 dxi dxk b 1 j

где Се1 и Се1 — константы.
2. Второе и третье слагаемые, по предложению  Роди [7], могут 

рассматриваться в сумме, причем предполагается, что сумма этих 
членов определяется только динамикой каскадного процесса и не 
зависит от вязкости, поэтому из соображений размерности

2 'да^ dui duj  ̂
dXh dxi dxi \ dxi^dx,I /

3. В работе [7] показано, что в пограничном слое вблизи стенки 
;^иффузионный член может быть представлен в виде 

—?—— с Ь —г
-UkUi dt

dxi
Члены, содерж ащ ие пульсации давления, считаются в этом урав
нении пренебрежимо малыми.

Таким образом, уравнение для диссипации в пристеночном слое 
принимает вид

dt
dt =  - c , i b дхь 'Сг2—й----\-C дхь -k-y <2)

В дальнейш ем предположим и''^ы'г»0,56, т. е. нормальные напря
жения считаются пропорциональными турбулентной энергии.

Попытаемся применить модель Д ж онса и Л аундера к описа
нию течений в атмосферном пограничном слое. Ц елесообразно рас
смотреть вначале структуру достаточно хорошо изученного экспе
риментально и описанного с помощью теории подобия М онина—



Обухова приземного слоя атмосферы, т. е. рассмотреть двумерный, 
стационарный, квазиоднородный поток со сдвигом, термически 
стратифицированный. При этом турбулентные потоки тепла и ко
личества движ ения не изменяю тся с высотой. Структура такого по
тока может быть описана, исходя из сказанного выше, следующей 
системой уравнений;

dz
и  d Tk - ^ = c o n s t ;

к
da —-s — a-ik g  d T

\ d z  )

1 d r de. . t  , I du g  и
a dz dz  '  ̂ b \ dz  j  T

f  dz

d T  e

0;

dz b
£2

-С-,— =0;

cb2e =  — Cl,  C2, c, aj-=COnst.

(3)

(4)

(5)

(6)

При d T l d z = 0  имеем нейтрально стратифицированный поток 
с логарифмическим распределением скорости ветра. Отметим, что 
предельный случай логарифмического распределения может быть 
получен из решения системы (3) — (6) лишь при условии сохране
ния в уравнении (5) диффузионного члена, в отличие от уравнения 
(2), где диффузионный член при построении простейших моделей 
движения может быть опущен без ущ ерба для описания предель
ных соотношений. При отсутствии диффузионного члена в уравне
нии (5) оно вы рож дается в уравнение (4).

Введем безразмерные переменные:

2 = — - 'ь -г. ^ ■

■ Е :

П = - L = (7)

Здесь Я  — турбулентный поток тепла. Го — тем пература подсти
лаю щ ей поверхности, ^ = g ! T .  Исходные уравнения тогда прини
мают вид

dz dz

- = 1  ;
du

dz
- = 1 + Г ; 1 + e

d H de. -ХГ-Л —
dz dz

c\ ■ 1 — f  2S = 0 .

(8)

(9)

(10)



Граничные условия: при г = 2 о и =  0, 7  =  0 и е =  ео; при z-hkoo 

- ^ = 0 .

После соответствующей подстановки и замены переменных 
уравнение (10) приводится к виду

а!2у
= / ( у ) ,  (И )

где

y = l n ( l  + « ) ;

f i y ) - ^ M Y e ’ (e’ - \ ) + N { e ’ - ;

Отсюда для 6 получается следующее соотношение:

(12)
1 н- е dz

где

f ^ ]  =  Y s '^ ^ + 2 a ln  (К Й П Г Н -1 /Г ) -2 о с  1 /Т  .

Проверим асимптотическое поведение функции d ^ jd z  для пре
дельных случаев стратификации.

1. г / L ^ O ,  L ^ o o  — случай нейтральной стратификации,
--- ---- /Ур ..

f(e )-^---- ул/’е 2 = — ул^е, -----)— N  dz,  что приво

дит к гиперболической зависимости е от 2  и к логарифмическому 
профилю скорости ветра при подстановке в (9).

2. z lL~^— с о —^случай термической конвекции, L - ^ 0 ,
de ~

■ О, т. е. 8 перестает зависеть от высоты.
dz

3. При сильной устойчивости предельное соотношение для 

{u\~_^^~>z)  может получиться только в том случае, если e^->oo-^
О, что и выполняется в решении.
И нтегрируя (12), получим зависимость г = щ ( г1 Ь ) .  Эта зависи

мость представляется нам наиболее интересным результатом из 
тех, которые можно получить при решении системы (1) — (4). 
И з теории подобия не получено никаких достоверных сведений от
носительно вида и поведения функции фе(2 /Ь ). Н аибольш ие труд
ности при решении уравнения (12) вызы вает задание краевого ус-



ловия для е при 2 -
Zo
L  ■

В зависимости от этого условия можно

vi

получить разный наклон кривой (fe{z/L).  И збеж ать этого ограни
чения можно, реш ая двуслойную задачу  и пользуясь в качестве

граничного условия заданием е на уровне высоты неровностей по
верхности [13].

Д л я  проверки правильности результата и выбора более или ме

нее правильного условия при z —z%IL следует сравнить результат 
расчетов с имеющимся наибольшим объемом экспериментальных 
данных. Н а рис. 1 приведена 
сводка таких данных, пока- 
зы ваю щ ая, какие имеются 
в настоящ ий момент сведе
ния о функции % ( 2 /L ) . Там 
ж е приведены теоретические 
кривые фе(г/L ) , полученные 
из решения уравнения (10).

Одним из последних экс
периментальных исследова
ний по определению пульса- 
ционных характеристик тур
булентного потока является 
работа М. 3. Холмянского 
[10]. В ней приводятся вы 

численные на основе пульса- 
ционных измерений значения
S на высоте 2 = 1 3 ,5  м при 
L = 3 0  м в сравнении с вели
чинами 8, полученными по 
разного рода эмпирическим
связям . Величина е, вычисленная Холмянским по данным о пуль
сациях производной скорости, составила 100 м^/с^, из решения 
уравнения (10) — 160 м^/с^ по интерполяционной формуле Вин- 
гардта [16] — 50м^/с^

Н а основе расчетов и из рассмотрения имеющихся эксперимен
тальных данных наименее определенной следует считать функцию 
9 e(2 /L ) в области отрицательных z jL .  По-видимому, учет диф ф у
зионных членов в уравнении баланса для Ь поможет в дальнейш ем 
прояснить картину.

Система уравнений (1) — (4) оказы вается удобной при обобщ е
нии задачи расчета реж им а пограничного слоя на случай наличия 
любых других массовых сил, кроме силы плавучести. В частности, 
аналогичная система уравнений может быть использована для опи
сания структуры турбулентного потока, содерж ащ его взвешенную 
примесь.

В работах Г. И. Б аренблатта и Г. С. Голицына [8, 9] сформули
рована зад ач а  о расчете турбулентного течения при наличии

Рис. 1. Зависимость безразмерной функции 
диссипации от параметра zjL.

/  э к с п е р и м е н т а л ь н ы е  д а н н ы е  и з р а б о т ы  [16], 2  — 
и з  р а б о т ы  [14].



мелких взвешенных частиц в потоке. Д л я  зам ы кания системы у р ав 
нений пограничного слоя Б аренблатт и Голицын использовали ги
потезу, позволяюш;ую связать масш таб турбулентности с числом 
Колмогорова (Як)-

agS'w’
k (dujdz)2

Число Колмогорова определяет долю затрат  энергии на взвеш ива
ние частиц от того количества турбулентной энергии, которое гене
рируется в потоке средним движением.

О ткаж ем ся от использования гипотезы подобия для масш таба 
турбулентности и применим к решению этой задачи систему у р ав 
нений типа (1 )—-(4). Воспользовавш ись идеями Г. И. Б аренблатта 
[9], запишем исходную систему уравнений для стационарного одно
родного турбулентного потока в приземном слое атмосферы в виде

dak- dz -=г».== const,

k ds.
dz а dz

\  S

— wdz C x - r - k
du  \2 - r -7 e

ч г )  —  
Й2

- . , 4 = 0 ,

e = c  ■k

(13)

(13')

(14)

■относительное превышение избыточной плот

ности частиц над плотностью газа , s ' w '  — вертикальный турбулент
ный поток примеси. П редполагается, что соотношения Колмогорова 
остаются неизменными при наличии взвеси.

Введем величину — динамическое число Колмогорова. Тогда 
система уравнений (11) — (14) приводится к следующему виду:

da
dz

-----А е 2 = 0 ,dz dz

“И* (15)

(16) 

(17)

где

А  =  -
Ус

С2- ^ - R u
Ч2

М ожно предположить, как  это делается в [8], что существует 
такой режим пыленесущего течения, когда поток вбирает в себя 
м аксимальное количество взвешенных частиц (при неограниченном
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источнике частиц на поверхности). Этот реж им назы вается реж и 
мом предельного нагружения.

Д л я  реж им а предельного нагружения, как  показано в [8], д о л 
жно быть i?K =  const. В этом случае уравнения (15) — (17) имеют 
простое аналитическое решение;

(18)
V A z

(19)

где

Ж ( / ? к ) =

1
С2 — С1

Реш ение (19) совпадает с логарифмическим распределением 
скорости, полученным в работе [8] для случая предельно нагруж ен
ного потока. В обозначениях [8] вы раж ение (19) записы вается т а 
ким образом:

U--
-Ф ( « к ) ( 1 -^ к ) '/л -1п-

г'о (20)

В нашем случае, в отличие от интерполяционных оценок, полу
ченных Б работе [8], мы имеем точную зависимость скорости ветра 
от числа Колмогорова и очевидное определение функции Ф (^?к):

Ф № )=

L Лк(«2- 1)- 'к
| =  -L С2 -  Cl J

Р - ^ к 1
Vj

(21)

И з анализа вы раж ения (19) следует, что данное решение имеет 
смысл для i?K ^ 0 ,5 , т. е. реж им предельного нагруж ения может 
поддерж иваться лиш ь в том случае, если меньше половины турбу
лентной энергии, генерирующейся средним движением, тратится на 
взвеш ивание частиц. Эта оценка зависит от значений констант с\ 
и С2 Б уравнении (17), однако из [6 и 7] следует, что вариации этих 
констант незначительны. Д л я  практических целей важ но использо
вать вы раж ение (19) для получения связи динамической скорости 
на поверхности со значениями скорости ветра на той или иной вы 
соте в приземном слое. Такие связи устанавливаю тся по экспери
ментальным данным в работе О. Е. Семенова [И ]. Следует отме
тить, что эксперимент Семенова, проводившийся в условиях песча
ной бури, характеризуется сравнительно большими разм ерам и 
частиц и малым содержанием взвешенной примеси в атмосфере. П о
этому на реж им приповерхностного слоя в данном случае основное 
влияние оказываю т процессы сальтации частиц [12]. Последние 
определяю т вид зависимости Zo = f { v ^ ) ,  которая получена по экспе
риментальным данным в [И ] и подтверж дена теоретически [12].
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Воспользовавш ись экспериментальной связью Zo=f  (и*), не
трудно по уравнению  (19) рассчитать зависимость от скорости 
ветра на разны х высотах. Зависимость от скорости ветра на вы 
соте 2  =  2 м приведена на рис. 2 для различных значений Rk-  О б
работка экспериментальных данных выполнена Семеновым в пред
положении, что в пыленесуш,ем потоке сохраняется обычный лога
рифмический профиль — без поправочного множителя М  (Rк)^ 
Поэтому экспериментальные точки на рисунке 2 сдвинуты влево по 
отношению к расчетным кривым. Действительно, при песчаных бу
рях количество взвешенных частиц в атмосфере незначительно.

Рис. 2. Зависимость от скорости ветра на высоте 2 м.
1 — э к с п е р и м е н т а л ь н ы е  д а н н ы е , 2 —  р а с ч е т н ы е  к р и в ы е  с у ч е то м  за в и си м о ст и  

2 o = f( t)* ) . 3 — р а с ч е т н ы е  к р и в ы е  д л я  z o = c o n s t.

О днако учет поправки на взвесь становится существенным д ля 
интерпретации экспериментальных данных, полученных в условиях 
сильно запыленной атмосферы.

Н а примере расчета течения в пыленесущем потоке удобно про
верить систему уравнений Х аньялича и Л аундера, предложенную  
в [7]. Особенность и преимущества этой системы уравнений состоят 
в отказе от использования соотношения Буссинеска для касатель
ного напряжения. Д ля  нашего случая уравнения записываю тся т а 
ким образом:

-  2 , 8 0 , 0 7  ■ 2 , 8 & - g - - T = g ^ = 0 ;  (22)

— i t w da
dz -e — ogs'‘w'=Q-, (23)

— Cl ■ttw' du
dz

e2
- C 2 ~

0.5 de
dz

(24)

Система уравнений (22) — (24), кроме обсуждавш ихся уж е 
уравнений для 6 и е, содержит уравнение переноса для напряж е-
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M(R^)

Н И Я  Рейнольдса — u ' w ' . Вывод уравнения (без учета взвешенной 
примеси) приведен, например, в [1].

М оменты третьего порядка и члены с пульсациями давления 
аппроксимируются аналогично тому, как  это сделано выше для 
уравнения (24). Учет влияния примеси на турбулентный поток ко
личества движения в уравнении (20) выполняется так  же, как  это 
делается, например, в [9] для уравнения баланса турбулентной 
энергии. Система (22) — (24), так  ж е 
как  система (15) — 17), имеет при 
/?к =  const аналитическое решение.
Это решение совпадает внешне с вы
раж ениями (18) — (19), отличие ре
шений состоит лиш ь в более слож 
ной зависимости Af(i?K)- К оличест
венное различие в значениях M{R-k ), 
полученных из решения уравнений 
(15) — (17) и из реш ения системы 
(22) — (24), изображ ено на рис. 3.
Оценки области применимости реш е
ния остаю тся прежними.

Получение разумных результатов 
с помощью уравнений (22) — (24) 
существенно само по себе, так  как 
использование уравнения (22) в з а 
дачах  планетарного пограничного 
слоя может быть весьма перспек
тивным.

Приведенные простые модели те
чений в приземном слое атмосферы, 
построенные с помощью уравнений 
для вторых моментов, показываю т,
что применение этих уравнений дает интересные и новые резуль
таты  д аж е в уж е исследованных задачах . Д альнейш ее развитие 
этих моделей мож ет быть направлено на описание нестацио
нарных процессов, в частности, представляет интерес анализ 
функции диссипации в нестационарных условиях. С использова
нием этих моделей мож ет быть получено более полное описание 
процессов при пыльных бурях с учетом наличия взвеси в воздухе 
и процессов сальтации. П редставляет интерес приложение модели 
Х аньялича и Л аундера к описанию процессов при сильном волне
нии — при наличии в воздухе брызг.

Рис. 3. Расчетные значения па
раметра М (Л к).

t  ~ п о  с х е м е  Д ж о н с а —Л а у н д е р а , 
2 —  п о  с х е м е  Х а н ь я л и ч а —Л а у н д е р а .
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л. п. БЫКОВА

ХАРАКТЕР ВОЗДЕЙСТВИЯ ЛЕСНЫХ ПОЛОС 
НА СТРУКТУРУ ТУРБУЛЕНТНОГО ПОТОКА

В литературе, посвященной влиянию лесных полос на микро
климат, обращ ается внимание на первостепенную роль эффектов 
изменения интенсивности турбулентного обмена воздуха под воз
действием лесной полосы. П ервая попытка количественного учета 
влияния лесополос на турбулентную структуру воздушного потока 
предпринята М. И. Юдиным [1]. Основываясь на расчете изменения 
завихренности единичной массы воздуха, движущ егося над поло
сой, автор указанной работы дает оценку оптимальной ширины 
лесной полосы. Р яд  полуэмпирических соотношений для оценки 
ветрозащ итного влияния лесополосы приведен в монографии 
А. Р. Константинова и Л. Р. С трузера [2].

В последние годы для решения этой задачи  используются более 
сложные методы, связанные с численным интегрированием нели
нейных дифф еренциальных уравнений [3, 4]. В работе [3] предло
ж ена методика расчета характеристик турбулентного реж им а за  
непроницаемой лесной полосой, основанная на решении уравнения 
струи. Успешная разработка теории взаимодействия турбулентного 
потока с растительным покровом [5] привела к возможности по
строения более детальной теоретической модели влияния лесопо
лосы на приземный поток воздуха [4]. Н есмотря на существенные 
упрощения, авторам работы  [4] удалось получить ряд интересных 
результатов, относящихся к нижней части расчетной области.

М одель динамической трансформации полей метеорологических 
элементов во всем пограничном слое атмосферы, учитываю щ ая в за 
имодействие потока воздуха с растительным покровом, построена 
в работах [6, 7]. В настоящ ей статье на основе решения замкнутой 
системы уравнений, описывающих процесс трансформации, иссле
дуются физические закономерности влияния лесных полос на струк
туру турбулентного течения.

Исходная система уравнений установивш егося движения воз
духа внутри растительности и над нею записы вается следующим
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образом [6, 7]:

и ■ди ди
дх W — = -дг дг дг - f v -

и dv
дх

О , 2 > / г ;

•W ■dv
дг дг дг

(1)

CdSV U^-^V^-\-4SpV, z ^ k ,
о , 2 >A;

ди I dw
дх дг =0 ;

(2)

(3)

db
дх

дЬ

Со62

ди \2
дг + ( ^ Г + Ш +

дг дг
( ] /м 2 + г > 2 7 р ^ ) з ^  /г,

О , z > h \

k = c y V b .

(4)

(5)

Здесь и, V, W — составляю щ ие средней скорости ветра по осям х,  у, 
Z соответственно; G — скорость геострофического ветра; f  — п ар а
метр Кориолнса; 6 — средняя энергия турбулентных пульсаций; 
k  — коэффициент турбулентного обмена по вертикали для количе
ства движения; I — масш таб турбулентности; аъ, Со, % — универ
сальные постоянные. Свойства подстилающ ей поверхности опреде
ляю тся высотой растительности h, коэффициентом аэродинамиче
ского сопротивления элементов растений Cd и удельной поверхно
стью фитомассы S .  Ось х  направлена по геострофическому ветру, 
ось 2  — по вертикали вверх. Заметим, что здесь рассматривается 
случай изменения свойств поверхности вдоль линии, перпендику
лярной геострофическому ветру, т. е. приземный ветер направлен 
под некоторым углом к линии раздела поверхностей.

Д л я  зам ы кания системы принята следую щ ая модель. В слое р а 
стительности применяется предложенное в работе [7] соотношение 
д ля  масш таба турбулентности

/ = - хг
1 2,5г//г Y c ^sh

Z (6)

Вне растительного покрова используется гипотетическое соотноше

ние для функции c0 =  c i - ^ ,  которая определяется как  эфф ективная 

частота пульсаций.

а ди>
a F

ди> 0.635со2

(1-Нрг)2 “ дг
д(и

~дГ z ' ^ h . (7)
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Это соотношение является модификацией уравненид А. Н. Колмо
горова, предложенного в [8]. М одификация сводится к введению 
поправки Б л эк ад ар а  (1+^2)^, описывающей эф ф ект ограничения 
м асш таба турбулентности на больших высотах. В уравнении (7) 
Cl, «со — эмпирические постоянные.

Сформулируем граничные условия для системы уравнений 
(1)- (7) .

1. Д ля  компонент скорости ветра выполняю тся условия прили
пания потока на уровне шероховатости почвы под растительным 
покровом (при 2 = 2 '  u = v~w-=Q)  И условиб совпадения средней
скорости потока со скоростью геострофического ветра на верхней 

I границе расчетной области Н  {u = G, v = 0).
I 2. Д л я  уравнения (4) испольтовались условия непроницаемости

; поверхности для потока энергии турбулентности [ а ь к —— = 0  ) 
j . '  0 2  '

I  И затухания турбулентности на уровне z  = H  (Ь =  0).
I 3. П оскольку соотношение (7) справедливо в области / г ^ 2 ^

^ Я ,  нижнее граничное условие для со ставится на уровне z  = h.
Значение функции со на этом уровне находится из решения задачи

L  с использованием уравнения (6). Н а верхней границе для функции
да

^  (О принято условие a.j^k “^ = О -

4. Н а границе л: =  0 значения турбулентных характеристик на-
I ходятся из решения системы уравнений (1 )—^̂ (7) с граничными ус

ловиями при отсутствии адвективных членов в уравнениях (1),  (2), 
(4),  (7).

5. П редполагается, что на достаточно большой высоте все воз-
I мущ ения метеорологических элементов, вызванные сменой свойств
I подстилающ ей поверхности, затухаю т. Это означает, что на уровне

z  =  H  при_л:>0 условия для функций и, v, Ь остаю тся те же, что 
указаны  в п. 1 и 2, а д ля  функции со принимается со {х, Н)  =  
=  со(0, Я ) = c o n s t.

Общую схему рассматриваемого процесса можно представить 
таким  образом. П оток воздуха, который в течение длительного вре
мени находился над однородной подстилающ ей поверхностью, 
встречает на своем пути лесную полосу, проходит через нее и далее 
снова движ ется над однородной поверхностью. Н аш а задача со
стоит в том, чтобы выяснить, как  изменяю тся характеристики тур
булентного течения под влиянием лесных полос различной кон
струкции.

При расчетах парам етры  конструкции лесополос изменяются 
Б следующих пределах: L (ширина полосы) =  (8 -f-24) м, s =  
=  (1,6-^3,3) м“ \  Cd =  0,03, h = \ 0  м .-Рассм атриваю тся два типа лес
ных полос: аж урны е полосы (удельная поверхность фитомассы s 
постоянна по всему профилю) и продуваемые (в этом случае зн а 
чения парам етра s в области стволов ( z ^ h i )  приняты равными 0,2 
от этой величины в кронах) .Г"“  "

2 З а к .  №  207

Л е - ! и н  . л с к и й  
Г э д р 0 м г т е 0 ,;0  -  о гл '\  ■ и н - т

БИБЛИЭТЕ1{А
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Характеридхцки поверхности, с которой набегает поток, и по
верхности за  полосой примерно соответствуют высокой траве (или 
картофельному п о лю ): /г =  0,5 м, с<г =  0,1, s =  5 м“ Ч

Реш ение выполнено при значениях постоянных: /= 1 ,2 6 - 1 0 “  ̂ c“ S 
х = 0 ,4 , Со=0,046, ci =  0,04 аь =  аоо=0,73, z'^ = lO~^ м, Я = 7 0 0  м, Р =  
=  и //0 ,00027 G.

Система уравнений (1) — (7) с граничными условиями решена 
численно на ЭВМ  М-222. Нелинейные дифференциальные уравне
ния в частных производных аппроксимировались конечно-разност
ными уравнениями по неявной шеститочечной схеме. Решение вы 
полнялось методами матричной и простой прогонки совместно с ме
тодом последовательных приближений.

Анализ результатов решения

1. Д ля  выяснения механизма влияния лесной полосы на турбу
лентный обмен рассмотрим характеристики турбулентного состоя
ния воздушного потока, пересекающего лесополосу, в зависимости 
от ее конструкции. Н а рис. 1 приведены изолинии значений турбу
лентной энергии, полученные при расчете обтекания полос с одина
ковыми геометрическими характеристиками (/г =  10 м, L =  16 м ), но 
с различной проницаемостью; CdS =  0,l m~i — для плотной полосы; 
C(js =  0,05 м“  ̂— для аж урной полосы.

Очевидно, что по мере движения воздушного потока над лесной 
полосой профили характеристик турбулентности деформируются, 
постепенно приспосабливаясь к условиям измененной поверхности 
и образуя внутренний пограничный слой. Высота внутреннего по
граничного слоя (б )  определяется из условия

I т (х, г) -  т (0. г)]_  ^  J
t  (0. Z)

где т  — напряж ение турбулентного трения. Н а рис. 1 величина б 
показана пунктиром. Непосредственно за  лесной полосой возникает 
новый пограничный слой, характеристики которого устанавлива
ются под влиянием новой подстилающей поверхности. Однако по
ток воздуха долго еще сохраняет «след» пограничного слоя, воз
никшего над лесом.

Проследим за  развитием пограничного слоя над плотной лесной 
полосой (рис. 1 а ) .  Из рисунка видно, что внутренний пограничный 
слой над лесополосой очень быстро растет по высоте и при х = Ь  он 
уж е имеет значительную вертикальную  мощность. При значениях х, 
превышающих L,  т. е. над подветренным краем  полосы и далее, 
высота пограничного слоя, сформировавш егося над лесной полосой, 
ум ен ьш ается -^  граница раздела направлена к земной поверхности. 
Этот слой оказы вается неустойчивым и очень скоро разм ы вается. 
В подобных условиях в полосе и непосредственно за  ней наблю да
ется резко выраженное затишье, однако профили ветра и х аракте
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ристик турбулентного обмена по мере продвижения вдоль оси х  
довольно быстро восстанавливаю тся (рис, 2).

Посмотрим теперь, как  ведет себя внутренний пограничный 
слой при обтекании потоком проницаемой лесной полосы (рис. 1 б ) . 
В этом случае слой воздуха, в котором структура потока сохра
няет влияние лесной полосы, имеет меньшую вертикальную  мош,-

Рис. 1. Изолинии средней энергии турбулентности (м^с^). Расчет обтекания 
проводился для плотной (а) и ажурной (б) лесных полос (L=16 м).

П у н к т и р н ы е  л и н и и  — в н у тр е н н и е  п о гр а н и ч н ы е  сл о и . Р а с ч е т  в ы п о л н ен  п ри  G = 1 0  м /с .

ность, но ОН более устойчив и простирается до значительных р ас
стояний от полосы (в 40— 50 раз превосходящих высоту деревьев).

Н а рис. 3 приведены примеры обтекания потоком лесных полос 
одной и той ж е проницаемости (c<js =  0,1 м~‘), но различной ширины 
(24 и 8 м). П ри анализе результатов расчетов, представленных на 
рис. 1 и 3, становится очевидным, что сходный характер развития 
пограничного слоя мож ет быть получен при различных значениях 
ширины и плотности полосы.

Следует обратить внимание на одну особенность, которая, по- 
видимому, оказы вает реш аю щ ее влияние на характер изменения
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конструкции полосы (L=16 м).
/  — п л о т н а я  п о л о са  (C jjS= 0 , l  м -*), 2 — а ж у р н а я  п о л о са  ( с ^$ = 0 ,05  м - ' ) .

Рис. 3. Изолинии средней энергии турбулентности (м^с^). Расчет обте
кания проводился для лесных полос (cdS=0,l м-') различной ширины. 

а)  L = 2 4  м, б ) L “ S м. П у н к т и р н ы е  л и н и и  — в н у т р е н н и е 'п о г р а н и ч н ы е  сл о и .



пограничного слоя за  полосой. При натекании потока на лес изме
нение напряж ения трения имеет характер резкого всплеска (точно- 
так  ж е ведет себя и энергия турбулентности). Расчеты  показали,, 
что максимальные значения функции т (или Ь) приходятся на го
ризонтальное расстояние л: =  (5-^15) м. Это расстояние зависит 
от плотности посадки: чем больше удельная поверхность элементов- 
растений, тем ближ е к наветренному краю  полосы располагается 
максимум Ь.

Расчеты  показали, что пограничный слой, сформировавш ийся 
под влиянием лесной полосы, будет достаточно устойчивым в том 
случае, когда максимум энергии турбулентности близок к подвет
ренному краю  полосы (см. рис. 3 6).  Исходя из этого можно д ать  
приблизительную оценку оптимальной ширины лесополосы. По н а
шим расчетам  (при значениях параметров са и &, близких к реаль
ным), величина L  составляет примерно 10 м. Вместе с тем важно,, 
чтобы внутренний пограничный слой при приближении к заветрен
ному краю полосы достиг бы и значительной вертикальной мощ но
сти. С учетом этого, по-видимому, следует приведенное выше значе
ние оптимальной ширины лесополосы несколько увеличить.

Многочисленные экспериментальные и теоретические исследова
ния ветрозащ итного Влияния лесных полос указы ваю т на то, что 
турбулентная структура потока в значительной мере обусловлива
ется конструкцией лесополосы. В случае плотных полос воздушный 
поток не проходит сквозь полосу, а переваливает через нее; струк
тура потока меняется сравнительно мало. Ажурные полосы, дейст
вуя подобно гидродинамической реш етке, разбиваю т и разм ель
чаю т крупные вихри и тем самым способствуют образованию  за  по
лосой зоны мелких вихрей. П оследняя выполняет роль буфера, 
который препятствует обмену между верхними и нижними слоями 
воздуха.

Эти выводы получили наглядное подтверждение на представ
ленных нами графиках. Здесь след пограничного слоя, образовав
шегося над лесной полосой, играет роль буферного слоя (или зоны 
мелких вихрей), который ведет как  бы к расслоению атмосферы. 
При этом турбулентный обмен между различными слоями оказы 
вается ослабленным. Горизонтальная протяженность этой зоны, 
а следовательно, и эффективность защ итного влияния полосы зави 
сят от ее конструкции. Возникновением и развитием над лесной по
лосой и за  нею внутренних пограничных слоев и связанной с этим 
зоны ослабленного турбулентного обмена, по-видймому, можнО' 
объяснить тот факт, что влияние лесных полос распространяется на 
значительные расстояния.

2. М еханизм обтекания лесных полос воздушным потоком, 
а следовательно, и их ветрозащ итное действие в значительной мере 
зависят от степени продуваемости этих полос. Результат влияния 
лесных полос различной конструкции на распределение ветра полу
чен Ю. П. Бялловичем [9] на основе обработки большого числа 
экспериментальных данных. В зяты е из рис. 2 этой работы кри
вые, характеризую щ ие скорость ветра за полосой по отношению-
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к  скорости в открытой степи на высоте 2 м над поверхностью по
чвы, приведены на рис. 4 а.

Рисунок 4 б иллю стрирует результаты  наших расчетов для по
лос, высота и ширина которых близки к значениям соответствую
щих величин в указанном  выше эксперименте Бялловича, а тол
щ ина продуваемого слоя {hi) изменяется от О до 0,7/г. П ри расче
т а х  значение скорости геострофического ветра принято равным

CstCii

Рис. 4. Ослабление скорости ветра за лесной полосой (х '= х  — L) по отно
шению к скорости набегающего потока в зависимости от конструкции лесо

полосы.
а)  э к с п е р и м е н т а л ь н ы е  д а н н ы е  Б я л л о в и ч а  [9]: I )  й = 7 ,5  м , L = 8  м , а ж у р н а я  п о л о са ;
2) h = 8 ,7  м , L = 9  м , f t i= 3  м ; 3) f t= 8 ,2  м , L = 6 ,5  м , h i = 5  м ; б ) р е з у л ь т а т ы  р а с ч е т а  при 
Л = 1 0  м , 1 = 8  м . c ^ s = 0 , l  м->: / )  f i i= 0  ( а ж у р н а я  п о л о с а ); 2) h i = l , 5  м ; 3) h i = 3  м;

4) /J i= 4 .5  м ; 5) h ,  =  7 м.

10 м/с. И з рисунка видно, что, согласно нашим расчетам, полож е
ние минимума скорости для аж урной лесополосы совпадает со зн а 
чением X, соответствующим концу полосы, а у полос продуваемой 
конструкции минимум скорости отодвинут от подветренного края 
на некоторое расстояние. При этом, чем больше продуваемость, тем 
■слабее вы раж ен минимум скорости ветра и тем дальш е он располо
ж ен  от подветренной опушки. Так, положение минимума скорости 
для продуваемых лесных полос, как  показали расчеты, отодвинуто 
от  подветренного края на расстояние, равное при hi =  l м двум вы 
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сотам полосы, а при / i i= 7  м — восьми. Полученные нами расчеты 
в общем хорошо согласую тся с результатами натурных наблю де
ний, которые показываю т, что это расстояние составляет две—:семь 
высот полосы (рис. 4 а ) .

П рофили горизонтальной скорости за  лесной полосой посте
пенно восстанавливаю т свой первоначальный характер. По нашим 
расчетам, ослабление скорости ветра на высоте 2 м под воздейст
вием лесных полос прослеж ивается до расстояний (4 0 -^50)/г. Н аи 
более ж е эффективно полосы влияю т до расстояния, равного (15-f-

ЬГч  —

Рис. 5. Изменение поверхностного напряжения трения ( tj/ti)  
по горизонтали (х '= х  — L).

У ел. о б о зн а ч е н и я  см . р и с , 4 б.

20) h. И з сравнения рис. 4 а и 4 б  видно, что эти результаты  нахо
дятся в удовлетворительном соответствии с экспериментальными 
данными.

В качестве основного критерия защ итного действия лесной по
лосы принимается ослабление напряж ения турбулентного трения 
за  полосой по сравнению с его величиной в набегаю щ ем потоке 
(на той ж е высоте над поверхностью почвы). Граф ик влияния лес
ных полос на горизонтальное распределение функции т непосред
ственно над покровом приведен на рис. 5. П оказанны е здесь кри
вые получены на основании тех ж е расчетов, что и при построе
нии рис. 4 б. И з рис. 4 б и 5 непосредственно следует, что с увели
чением высоты продуваемого слоя (в данном примере более 1,5 м) 
ветрозащ итная эффективность лесной полосы снижается.

Хорошее совпадение результатов расчета с экспериментальными 
данными свидетельствует о том, что принятая схема взаимодейст
вия потока с лесной полосой в целом правильно отраж ает физику
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процесса.^ П роведенные расчеты показываю т возможность исполь
зования данной модели для подготовки практических рекоменда
ций по разработке оптимальной конструкции лесных полос.
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б : г . в а г е р , е . д . н а д е ж и н а

ПРИБЛИЖ ЕННЫ Е ОЦЕНКИ ВЛИЯНИЯ СУТОЧНОГО ХОДА  
РАДИАЦИОННОГО БАЛАНСА НА РАСПРЕДЕЛЕНИЕ  

МЕТЕОРОЛОГИЧЕСКИХ ХАРАКТЕРИСТИК  
НАД ОРОШЕННЫМ УЧАСТКОМ

Существующие методы расчета метеорологических характери
стик над орошенными землями в пустынных районах [1] обычно не 
учитываю т влияние суточной изменчивости внешних параметров,, 
использующихся при этих расчетах. Однако известно, что ампли
туды суточных колебаний радиационного баланса в пустыне весьм а 
значительны, и это обстоятельство мож ет сказы ваться на оценках 
изменения метеорологических элементов под влиянием орошения. 
Разум еется, для корректного описания нестационарного процесса 
в условиях горизонтальной неоднородности долж на быть реш ена 
система уравнений, описывающих течение в турбулентном погра
ничном слое, с учетом нелинейных членов и производных по вре
мени. О днако решение нестационарной, двухмерной нелинейной з а 
дачи представляет в настоящий момент большие трудности чисто- 
технического характера. Поэтому можно попытаться провести 
оценки влияния суточного хода радиационного баланса на расчеты 
характеристик воздушного потока над орошенным участком по- 
имеющейся модели горизонтально-неоднородного стационарного- 
пограничного слоя. Т акая  модель подробно описана в [2, 3].

Д л я  выполнения расчетов по этой модели необходимо зад ать  
значения следующих внешних параметров: г — относительной в л а ж 
ности на поверхности, {R — В ) — разности радиационного балан са 
на поверхности и потока тепла в почву, 2 о — шероховатости поверх
ности, Н  — высота пограничного слоя, Vg, д н  и вн — соответст
венно геострофического ветра, удельной влаж ности и температуры  
на верхней границе пограничного слоя.

П редположим, что из всех этих парам етров наибольшую измен
чивость в суточном ходе имеет величина (R —  B).  Д ействительно, 
из рис. 1, на котором показан  суточный ход {R — В)  по экспедици
онным данным в пустынном районе вблизи ст. Ч аш кент [5], видно,, 
что амплитуды {R — В)  как  над неорошенным, так  и над орошен
ным участком весьма велики (0,6 кал/(см2 • ми н ) ). Значения г, Zq,.
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t’g, Н, Ян и Ти  будем считать не изменяющ имися в течение суток. 
Тогда, выбрав несколько значений {R — В)  на граф ике {R —  B)  =  
= f { t )  и рассчитав по этим значениям {R — В)  соответствующие 
характеристики воздушной массы над орошенным участком, полу
чим некоторое представление о суточной изменчивости рассчитан
ных характеристик. Разумеется, никаких фазовых сдвигов при т а 
ких оценках получить не удается без полного реш ения нестацио
нарной задачи. Таким образом, выполненные расчеты даю т пред
ставление только о возможных амплитудных характеристиках 
получаемых величин.

Приведем примеры расчетов. В качестве исходных данных о су
точном ходе радиационного баланса использована эмпирическая

Р-В кал/(м^-с]

Рис. . Суточный ход (R — В) по экспериментальным данным [5], 
1 —  п у ст ы н я , 2 —  о а зи с .

кривая, приведенная на рис. 1. Были рассчитаны профили тем пера
туры, влажности, коэффициента и энергии турбулентности, турбу
лентных потоков тепла, влаги и количества движения на различных 
расстояниях от границы раздела орошенного и неорошенного уча
стков для значений {R — В),  снятых с граф ика в моменты Z‘= 4 ,  6, 8 , 
10, 12, 14, 16, 18, 20 ч. Профили соответствующих характеристик 
над неорошенным участком получались по той ж е схеме методом 
стационирования — так, как  это описано в [3]. Д л я  сравнения были 
сосчитаны все указанны е величины при среднесуточном значении 
{R —  B).  Относительная влаж ность поверхности неорошенного уча
стка принималась равной 30 и 10%, орошенного участка — 70%.  
Ш ероховатость поверхности была принята равной 1 см. Влияние 
изменения шероховатости при смене поверхностей не учитывалось. 
Бы ли использованы постоянные значения Я = 2  км и Ug =  10 м/с. 
Значения д н  и Тн  варьировались. Уравнение баланса энергии тур
булентности реш алось с учетом стратификации влаж ности [4]. П о
следнее обстоятельство существенно при выполнении расчетов над 
■орошенными участками, где градиенты влажности могут быть очень 
велики.
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в  результате расчетов по численной схеме получаем безразм ер
ные характеристики, нормированные таким образом:

___ ^  ч k Ь
«я ’ ^ " v l  ■

Здесь q-m (бн) — насы щ аю щ ая влаж ность при температуре 6и, k  — 
коэффициент турбулентного обмена, Ь — кинетическая энергия тур
булентности. При этом рассчитываемые характеристики полностью 
определяю тся значениями следующих безразмерных параметров;

У И = ----------- 5---- — > 1  ̂= --------------- Г1---------- . ,

2(й,Я sin tf 4а6^
т = — -̂--------- ■, я ^CpVg 

k
и значениями коэффициентов «& =—— , aq =  kjkq,  ат = к!кт и с =

къ
=  0,046. Изменчивость значений {R — В)  определяет изменчивость 
п арам етра М.  Таким образом, практически расчет ведется по экс
периментально определенным значениям парам етра М в различные 
моменты времени.

Результаты  выполненных оценок для значений температуры на 
различных уровнях над земной поверхностью были представлены 
отклонениями температуры на данном уровне от значений темпе
ратуры, вычисленных по среднесуточному значению {R — В)  для 
того ж е уровня. Эти отклонения максимальны в дневные часы и со
ставляю т примерно 85% среднесуточного значения в 14 ч на уровне 
щероховатости. По мере удаления от поверхности суточная ампли
туда колебаний убывает, и отклонения величин, полученных по ч а
совым значениям {R — В ) ,  от величин, рассчитанных с использова
нием среднесуточного значения {R — В),  становятся несуществен
ными. Н ачиная с высот /^ 0 ,4  Я , эти отклонения составляю т около 
10% среднесуточного значения температуры на этом уровне. П о
этому для высот, больших 0,4Я, оценки изменения температуры 
под влиянием орошения вполне можно проводить по среднесуточ- 
ны.м данным. Н а рис. 2 (кривая 4) показаны  безразмерные откло
нения температур от среднесуточного значения на уровне z =  2 м, 
полученные по экспедиционным данным на орошенном участке 
вблизи ст. Чаш кент. Экспериментальные максимальные значения 
амплитуды отклонений составляю т примерно 38% среднесуточного 
значения. К ривая 3 изображ ает суточный ход рассчитанных для 
соответствующих условий отклонений экспериментального средне

суточного значения от фактического ( ------ .= Удовлетвори-
'  он '

тельное согласование экспериментальных и рассчитанных по схеме 
величин позволяет надеяться на правдоподобность проведенных 
оценок.
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Кривые 1 я 2 па рис. 2 показы ваю т суточную изменчивость от
клонений удельной влажности на уровне г =  2 м от ее среднесуточ
ного значения и отклонений турбулентного потока влаги на уровне 
земной поверхности от соответствующего среднесуточного значе-

Рис, 2, Суточный ход безразмерных отклонений удельной 
влажности (/) и турбулентного потока влаги (2) от со
ответствующих величин, рассчитанных по среднесуточ
ному значению {R — В).  Сравнение экспериментальной 
(4) и теоретической (3) кривых отклонений температуры 

от среднесуточного значения,
J, 3. 4)  г = 2  м ; 2)  г»-го ; Q = [k d q ! d z  —  (к d q /d z )

ния. Изменчивость удельной влаж ности на всех высотах очень не
велика, максимальное отклонение от среднесуточного значения со
ставляет  не более 15% среднесуточной величины. Изменчивость по
тока влаги гораздо больше. Так, например, в 14 ч на уровне земной
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поверхности амплитуда отклонений равна примерно 65—70% сред
несуточного значения.

К ак  указы валось выше, этот расчет не дает возможности полу
чить фазовы е смеш,ения в суточном ходе различных характеристик. 
О днако для орошенного участка суточный ход с максимумом удель
ной влаж ности и испарения в дневные часы является вполне прав
доподобным (см. [6]).

0.-10̂

Рис. 3. Суточный ход отклонений температуры и 
испарения с учетом (2, 4) и без учета (1, 3) изме

нения (R — В).

Сравнение амплитуд отклонений (0 — 0 ср. сут) для разны х гори
зонтальных удалений от границы раздела орошенного и неорошен
ного участков показало, что с изменением л: амплитуда отклонений 
изменяется ничтожно мало.

С равнивая кривые У и 2 на рис. 1, замечаем , что при полной 
аналогии во временном распределении абсолютные значения вели
чин {R — В)  на орошенном и пустынном участках заметно р азл и 
чаются, особенно в дневные часы. В среднем это различие состав
ляет около 35—38% . П редставляет интерес проверить, какое влия
ние оказы вает на рассматриваемы е характеристики учет изменчиво
сти парам етра М  под влиянием орошения. Д л я  этого рассчитывались 
профили метеорологических элементов над орошенным участком 
в заданны е моменты времени для двух случаев: 1) в предположении,
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что величина {R.— В)  не изменяется при смене поверхностей; 2) по 
экспериментальным значениям (R ■— В)  на орошенном участке.

Сравнение результатов расчетов для этих двух случаев пока
зано на рис. 3. Задание фактических значений {R — В)  над оро
шенным участком увеличивает амплитуду температурных отклоне
ний на всех горизонтальных расстояниях от границы раздела 
поверхностей (кривые 1 и 2).  М аксимальное отклонение тем пера
туры достигает 90% среднесуточного значения. Тот ж е эф ф ект н а 
блю дается и при расчете испарения (кривые 3 я 4).

Таким образом, выполненные оценки позволяю т составить не
которое представление о возможных отклонениях в рассчиты вае
мых изменениях метеорологических характеристик под влиянием 
орошения, возникающих за счет наличия суточного хода радиаци
онного баланса. Эти оценки могут быть полезны при расчетах эф 
фективности проектируемых мелиоративных сооружений.
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Ф. Н. ШЕХТЕР, Б. Г. ВАГЕР

ИССЛЕДОВАНИЕ ВЛИЯНИЯ РАЗЛИЧНЫХ ФАКТОРОВ 
НА СУТОЧНЫЙ ХОД ТЕМПЕРАТУРЫ  

В ТЕПЛОВОМ ПОГРАНИЧНОМ СЛОЕ АТМОСФЕРЫ

В последние годы уделяется большое внимание вопросу о строе
нии нестационарного пограничного слоя атмосферы [1— 5]. В ряде 
работ [1, 2] коэффициент турбулентности определяется непосред
ственно из замкнутой системы уравнений, а в других [3— 5] для его 
нахож дения использую тся полуэмпирические формулы. Н аиболее 
полно термический режим (с учетом радиационного теплообмена) 
рассмотрен в работах [3— 5], причем в [3, 4] реш ается зад ач а  с н а
чальными условиями, а в [5] — периодическая заДача. В работе [5] 
впервые рассмотрено влияние вертикального профиля среднесуточ
ной температуры на ее суточный ход. В то ж е время радиационный 
теплообмен представлен слишком упрощенно, без учета его зави 
симости от влагосодерж ания воздуха.

П реж де чем переходить к изложению  данной работы, нам к а 
ж ется целесообразным отметить следующие обстоятельства. Во- 
первых, при решении задачи о тепловом реж име пограничного слоя 
с учетом радиации часто упускаю т из вида тот факт, что при нали
чии радиационного теплообмена тепловой пограничный слой р ас
пространяется значительно выше турбулентного. Его верхняя гр а 
ница располагается на высоте 2— 3 км, а иногда и выше, значи
тельно превыш ая турбулентный пограничный слой. Следовательно, 
система уравнений, описываю щ ая строение пограничного слоя, 
долж на автоматически переходить в систему уравнений Для свобод
ной атмосферы. Попутно отметим, что выше турбулентного погра
ничного слоя имеется суточный ход температуры, обусловленный 
радиацией. Поэтому условие равенства нулю отклонений тем пера
туры от ее среднего значения на верхней границе пограничного 
слоя, принимаемое в некоторых работах, вообщ е говоря, некор
ректно. Во-вторых, попытке моделирования суточного хода темпе
ратуры  с учетом всех обратных связей долж ен предш ествовать 
анализ влияния на решение уравн ен и я теплопроводности различ
ных его членов. М одели с обратными связями безусловно правиль
нее отображ аю т реальную  картину, но удовлетворительное
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от времени суточные колебания температуры  оказы ваю тся завися
щими от профиля среднесуточной температуры. Следовательно,
надо реш ать задачу  об определении тЭ’(г, t) и Г (г) совместно. О д
нако получить уравнение для средней температуры в этом случае 
принципиально невозможно. Остается один путь реш ения — метод
последовательных приближений. З а д а в а я  произвольно Го (г), вхо
дим с ним в уравнение (1) и вычисляем йо(2 , t). Интегрируя най
денные отклонения температуры за  сутки, находим среднее ffo(z)
и новый профиль средней температуры Ti{z,  t) = To{z) + -&o{z). Этот 
процесс повторяем до Тех пор, пока не получим совпадения рассчи
танного таким образом среднего профиля с предыдущим.

П реж де чем переходить к анализу вклада различных процессов 
теплообмена в суточный ход температуры, отметим следующее в а ж 
ное обстоятельство. При постоянстве коэффициента турбулентности 
по высоте в уравнениях (1) — (4) исчезают члены с dkjdz.  Отсюда 
следует, что моделью для коэффициента турбулентности, в кото
рой он принимается постоянным по высоте, например так  назы 
ваемой «моделью с изломом», при исследовании суточного хода 
метеоэлементов пользоваться нежелательно. Учет зависимости ко
эффициента турбулентности от времени приводит к появлению 
в уравнениях для отклонений температуры и влажности от их сред
несуточных значений дополнительных источников, которые в (1) 
и (3) обозначены через Ф (г, t) и F {z, t) соответственно.

К ак видно из формул (2) и (4), наряду с периодическими ис
точниками имеются и апериодические. Ясно, что для получения пе
риодического решения уравнений (1) и (3) влияние непериодиче
ских источников долж но скомпенсироваться. Рассмотрим следую 
щий пример.

В ертикальная скорость не зависит от времени и линейно во зр а
стает по абсолютной величине от уровня земной поверхности до 
верхней границы рассматриваемого слоя {z = H)  по закону w { z )  =  

2,
= W h  —  . Д л я  антициклоничеСких усл овий , при которы х обы чно

наблю дается продолж ительная безоблачная погода, в работе [10] 
приводится значение W h = — 0 ,5  см /с. Средняя температура убы 
вает по высоте с постоянным градиентом, равным 0,36°С/100 м [И ]. 
Среднесуточное распределение влажности подчиняется экспонен
циальному закону а  =  0,4 km~i). Значения безразм ер
ных параметров в формуле (5) такие: р =  2,22, с = — 10, v =  0,8, что 
соответствует размерным постоянным Р =0,134 м/с, с= 3 ,3 3  км~^. 
Это дает изменение коэффициента турбулентности на высоте 
( — 300 м ), где он принимает максимальное значение, в течение су
ток от 4 до 25 м^/с. (Расчеты, проведенные с разными наборами 
параметров р, с, v, показали, что их численные значения влияют 
лишь на скорость распространения волны и ее амплитуду, не изм е
няя характера общей картины.) Остальные внешние параметры
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для 60° с. ш. следующие: Я = 3 0 0 0  м, 7  =  300 К, рСр =  300 кал/(м ^Х  
Х °С ), Y p  =  0,6°C/100 м, ат =  а в = 1 . Решение уравнений (1) и (3)- 
проводилось методом прогонки при ш аге по времени, равном 
30 мин, и неравномерной сетке по высоте (234 точки).

П опытка получить корректный профиль влаж ности из уравне
ния (3) привела нас к выводу о заметной роли равновесного гр а 
диента б р. Поскольку мы не обнаружили в литературе достовер
ного численного значения этого парам етра, то предпочли при реше-

/см км

Рис. 1. Составляющие Ф(г, t )  в момент максимума температуры на уровне 
земной поверхности ( а )  и в момент минимума ( б ) .

1 —  о б у с л о в л е н н ы е  р а д и а ц и о н н ы м  т е п л о о б м ен о м , 2 —  т у р б у л е н т н ы м  о б м ен о м , 3 —  в е р 
т и к а л ь н ы м  п ер ен о со м  в о зд у ш н ы х  м асс .

НИИ уравнения (1) задать  распределение плотности водяного пара 
априорной формулой

Рв(г, / f ) = e - “^ [ l - [ - v ( l -2 г ) с о 8 ( г ; - т ( г ) ] .  (6)

Величина сдвига ф азы  т ( г )  задается в виде t = 10 z, ч т о  является 
аппроксимацией решения (3).

Уже первое приближение дало распределение' средней тем пера
туры, отличаю щ ееся от исходного (линейного) максимум на 0,3° С. 
Такую точность можно считать удовлетворительной, и следова
тельно, на этом примере мы вправе рассмотреть влияние отдель
ных факторов на формирование суточного хода температуры.

П реж де всего остановимся на отдельных составляю щ их вы ра
ж ения (2), которые представлены на рис. 1 в моменты времени, 
соответствующие максимуму и минимуму температуры на поверх
ности (здесь и в дальнейш ем на всех рисунках все результаты  бу
дут приведены в размерных переменных). В моменты времени,
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когда ■& {z, t) близко к нулю; качественная картина такая  же, как  
в максимуме.

Первые три члена описывают радиационные эффекты, причем 
член с dkpldz  больше двух остальных. Результирую щ ий радиацион
ный приток тепла, связанный со среднесуточным профилем темпе
ратуры, оказался положительным в области инверсии водяного 
пара и отрицательным там, где влаж ность убы вает с высотой.

Следующие два члена — это часть турбулентного притока тепла, 
обусловленная отличием профиля среднесуточной температуры от 
линейного с равновесным градиентом. При ^ =  1 и y ^ = 0  эти члены 
обращ аю тся в нуль. Из рис. 1 видно, что при принятой модели для 
k {z, t) указанная часть турбулентного притока тепла при устойчи
вой стратификации среднего фона положительна от поверхности до 
высоты максимума коэффициента турбулентности, а выше — отри
цательна. При неустойчивой стратификации фона (y4-y^>'Yp) 
знаки меняются на обратные. В области максимума коэффициента 
турбулентности имеется узкая полоса, где существен только рад и а
ционный теплообмен.

П оследний, член в (2) характеризует эф фект упорядоченного 
вертикального переноса воздуш ных масс, связанный со средним фо
ном. Отсутствующие в (2) члены, вы раж аю щ ие потоки тепла от 
диссипации кинетической энергии турбулентности и локального 
градиента давления, намного меньше рассмотренных выше.

Н а рис. 2 приведены перестройка температурной стратиф ика
ции в течение суток и вертикальный профиль среднесуточной тем 
пературы. Качественно картина совпадает с реально наблю даемой 
в атмосфере.

К ак происходит формирование суточного хода температуры под 
влиянием различных факторов, хорошо видно из рис. 3.

Наличие суточного хода коэффициента турбулентности приво
дит к появлению асимметрии в температурной волне: крутой
подъем и пологий спуск (кривая / ) .  Асимметрия увеличивается 
с высотой и одновременно возрастает среднесуточное отклонение. 
Это явление есть результат того, что ночью турбулентный обмен 
значительно слабее, чем днем, и он не в состоянии полностью лик
видировать нагрев воздуха, вызванный хорошо развитой турбу
лентностью. Этим ж е объясняется большее запазды вание по ф азе 
минимума температуры по сравнению с максимумом. П олож итель
ное среднесуточное отклонение начинает уменьш аться там, где тур
булентный обмен становится слабым уж е и днем.

К ривая суточного хода температуры, обусловленного одним р а 
диационным теплообменом, претерпевает несколько превращений. 
Она такж е асимметрична, но в нижнем километре у нее, наоборот, 
пологий подъем и крутой спад (кривая 2).  Асимметрия увеличи
вается с высотой и появляется все возрастаю щ ее с высотой отри
цательное среднесуточное отклонение. Такой характер деф орм а
ции температурной волны легко объясняется с помощью получен
ных в работе [12] результатов. К моменту, когда на уровне земной
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поверхности тем пература минимальна, в атмосфере сформировы
вается мощ ная инверсия. В ней и еще несколько выше ее верхней 
границы имеет место сильное радиационное охлаждение. По мере 
прогрева поверхности и разруш ения инверсии это охлаж дение осла
бевает и сменяется постепенно увеличиваю щ имся нагреванием.

КМ

Рис. 2. Распределение температуры по высоте.
/  — п р о ф и л ь  с р е д н есу т о ч н о й  т е м п е р а т у р ы , 2 — в  м о м ен т  м а к с и 
м у м а  н а  у р о в н е  зе м н о й  п о в ер х н о сти , 3  — в б л и зи  з а х о д а  С о л н ц а ,

4 — в  м о м ен т  м и н и м у м а , 5 — в б л и зи  в о сх о д а .

Радиационный нагрев воздуха становится наибольшим и дости
гает максимальной высоты в момент максимума температуры на 
уровне земной поверхности. Некоторое время, пока поверхность 
еще достаточно нагрета, продолж ается незначительный прогрев 
воздуха. К ак  только начинается формирование инверсии, этот про
грев сменяется охлаждением, которое возрастает и распространя
ется все выше по мере углубления инверсии. О днако при глубокой 
инверсии над ней снова появляется слой незначительного нагрева, 
который приводит к некоторому увеличению запазды вания мини
мума.
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Рис. 3, Распространение суточной температурной, 
волны.

/  — п ри  о д н о м  ту р б у л е н тн о м  те п л о о б м ен е , 2 — при о д н ом  р а - 
д и а ц и о н н о м  те п л о о б м ен е , 3 — п ри  и х  со в м естн о м  д ей ств и и , 
4  — при  о д н о в р ем ен н о м  в о зд ей ств и и  о б о и х  в и д о в  те п л о о б м ен а , 

и  в е р т и к а л ь н о го  п ер е н о са , 
а )  2« 1 9 0 0  м , б) 2=1300  м , в)  ^= 7 0 0  м , г )  2= 2 0 0  м , д)  2 = 0 .



Описанный процесс имеет место лишь до высоты, распростране
ния дневного нагрева, которая в рассматриваемом случае равна 
примерно 1 км. Н а этой высоте днем происходит охлаж дение воз
духа, однако ночной нагрев над слоем инверсии еще сохраняется, 
что и создает картину противофазы. Н а еще больших высотах р а 
диационный обмен приводит к незначительному, приблизительно 
одинаковому в течение всех суток охлаждению  воздуха, и мы вновь 
наблю даем смену ф аз уж е за счет поглощ ения солнечной радиации.

Суточный ход температуры, получающийся при одновременном 
действии турбулентного и радиационного теплообмена (кривая 3),  
имеет минимумы, близкие к минимумам в суточном ходе, обуслов
ленном одним радиационным теплообменом, а максимумы — одним 
турбулентным. Такой характер суточного хода температуры нахо
дится в согл'асий с известным положением о преобладаю щ ей роли 
турбулентного теплообмена днем, а радиационного ночью [11]. О д
нако с приближением к границе турбулентного пограничного слоя 
кривая 3 все более приобретает черты, присущие суточному ходу 
температуры, обусловленному одним радиационным теплообменом.

Н а рис. 3 четко выступает увеличиваю щ аяся с высотой непери- 
одичность суточного хода температуры, получающегося при одном 
радиационном теплообмене (кривая 2).  Эта непериодичность не
сколько уменьш ается при одновременном воздействии радиацион
ного и турбулентного теплообмена, но исчезает только при учете 
в уравнении (1) такж е и членов с вертикальной скоростью.

П олученная в рассмотренном примере картина формирования 
суточного хода температуры относится к некоторому определен
ному состоянию воздуш ных масс. О днако д аж е частный анализ по
зволяет сделать некоторые общие выводы.

1. В условиях безоблачной горизонтально-однородной атм о
сферы бывают такие ситуации, когда устойчивая среднесуточная 
стратиф икация температуры с постоянным градиентом может сф ор
мироваться лишь при одновременном воздействии турбулентного 
и радиационного теплообмена на фоне нисходящего упорядочен
ного движ ения воздуха.

2. Х арактер изменения с высотой коэффициента турбулентности 
имеет существенное значение во взаимодействии турбулентного 
и радиационного теплообмена, а следовательно, и в формировании 
суточного хода температуры. Н а это обстоятельство для призем
ного слоя указы вал  еще М еллер [13].
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А. С. Д У БО В

О ПАРАМЕТРИЗАЦИИ ПРОЦЕССОВ В ПЛАНЕТАРНОМ  
ПОГРАНИЧНОМ СЛОЕ ПРИ ЧИСЛЕННОМ  

ПРОГНОЗЕ ПОГОДЫ

П ринципиальная необходимость учета процессов в планетарном 
пограничном слое при построении численных схем прогноза по
годы указы валась  еще в работе основоположника этой проблемы 
И. А. Кибеля [1]. Первые количественные оценки влияния вклю че
ния диссипативных сил турбулентной вязкости в этом слое на про
гноз наземного давления [2] показали определенную значимость 
этих процессов. С высотой этот эф ф ект быстро затухал и уж е на 
уровне 700 мб прослеж ивался весьма слабо.

Влияние притоков тепла при прогнозе на 1—2 суток сказалось 
совсем слабо. Работы  по включению неадиабатических эффектов 
[3, 4] показали, что это влияние делается существенным для з а 

благовременного прогноза, свыше 3-—4 дней. В какой-то степени 
этот вывод был обусловлен несовершенством методики расчета 
притоков тепла, но главным образом отраж ал  известных ф акт о ре
шающем влиянии притоков и стоков энергии на формирование ме
теорологического реж им а за  длительные сроки (порядка месяца 
и более.)

С этой точки зрения вполне естественным представляется инте
рес к проблеме корректного описания притоков и стоков энергии 
в задачах  численного моделирования общей циркуляции атм о
сферы.

В известных работах Д ж . Смагоринского и его группы (М анабе 
и др.) [5, 6] турбулентные потоки тепла (Я ) и количества движ е
ния (т) в пограничном слое описывались с использованием модели 
для пути смешения по Россби—М онтгомери. Н а уровне подстилаю 
щей поверхности они рассчитывались по известным формулам;

Я

Ср?

f = ^ c a { h ) \ v { h ) \ v ( h ) ,  (1)

= C o { h ) \ v [ h ) \ [ T o - T { h ) ] ,  (2)
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где р и Ср — плотность и теплоемкость воздуха; v( h )  и Т (h) — век
тор скорости ветра и температура, измеренные на высоте h; То—• 
тем пература подстилающей поверхности. Коэффициент сопротив
ления Cd рассчиты вался в соответствии с логарифмическим профи
лем скорости ветра, значение шероховатости принималось равным
1 см, ближайш ий к подстилающей поверхности уровень, на котором 
на каж дом  шаге рассчитывались скорость ветра и тем пература, 
располагался на высоте /г =  75 м.

Сопоставление различных способов параметризации процессов 
в пограничном слое было выполнено в работе [7] применительно 
к модели Смагоринского и др. [5]. Т ак как  один из уровней модели 
располагался на высоте 75 м, то его можно было принять за верх
нюю границу слоя постоянных турбулентных потоков и использо
вать различные стилизации для описания процессов обмена в при
земном и приводном слоях. И спытывались, три варианта:
а) коэффициент сопротивления Со (он ж е коэффициент тепло- 
и влагообмена) на верхней границе приземного слоя принимался 
всюду постоянным; б) учитывались различия между морем и сушей 
(над морем коэффициент сопротивления был примерно в 3—5 раз 
м еньш е); в) использовался подход к оценке турбулентных потоков, 
развитый М ониным—Обуховым, с аналитическими выражениями 
квазиуниверсальны х функций. Выполненные расчеты показали, что, 
во-первых, ощутимые различия между названными подходами 
(3°С  в температуре) появляю тся только через сроки порядка не
дели, и, во-вторых, что наиболее существенное влияние оказываю т 
различия значений Св над океаном и материком. В частности, 
в случае, когда коэффициент сопротивления над океаном был взят 
меньше, чем над сушей, циклоны и антициклоны развивались над 
океаном более интенсивно.

И сследовались такж е различны е полуэмпирические теории по
граничного слоя с априорно задаваем ы м  путем смещения (посто
янная величина и зависимость от высоты по Б л ак ад ар у ). С остоя
тельность того или иного подхода проверялась, в частности, по су
точным ходам метеоэлементов (например, по наличию ночного 
максимума в е т р а ) . Различия в подходах проявлялись здесь такж е 
через интервал времени порядка недели.

В ряде отечественных работ по краткосрочному прогнозу такж е 
учиты валась специфика процессов в пограничном слое атмосферы. 
В диссертации В. И. Воробьева [8] использовалась полуэмпириче- 
ская модель турбулентного обмена, предполагаю щ ая заданный 
профиль турбулентного потока тепла. Разработки  В. И. Воробьева 
были приложены к общей прогностической схеме, недостаточно ус
тойчивой (относительные ошибки прогноза превыш али единицу), 
поэтому введенное им влияние диссипативных сил оказалось сильно 
преувеличенным (в адиабатическом приближении введение при
земного трения увеличило оправдываемость на 23% и, что уж е сов
сем странно, привело к более успешному прогнозу цикло- и анти
циклогенеза). К ак нам представляется, увеличение оправдываемо- 
сти в этом случае было обусловлено скорее улучшением чисто мате-
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-матической стороны задачи  (с введением вязкости схема стала 
более устойчивой), чем более аккуратны м описанием, физики про
цесса. ^  .

В. М. Кадыш ников [10] при расчете вертикальных скоростей, не
обходимых ему для прогноза облож ных осадков, использовал для 
определения вертикальной скорости на верхней границе погранич
ного слоя не формулу Дю бю ка, а полуэмпирическую теорию, р а з 
витую в работах С. С. Зилитинкевича [И ]. В. М. Кадыш ников 
{так ж е как  й В. И. В оробьев), учел, в частности, изменчивость х а 
рактеристик турбулентности по горизонтали. Количественное влия
ние последнего эф ф екта в названных работах не приводится.

Учет процессов пограничного слоя был выполнен такж е группой 
сотрудников Гидрометцентра СССР под руководством М. С. Фукс- 
Рабиновича [12, 13]. Расчеты  турбулентных притоков тепла и коли
чества движ ения в приземном слое были выполнены на основе ре
комендаций, изложенных в [11]. Значения температуры и скорости 
ветра на верхней границе приземного слоя определялись экстрапо
ляцией значений этих метеоэлементов с уровня 850 мб, условно 
принимаемого за  верхнюю границу планетарного пограничного 
слоя. По оценкам этих авторов, вклад  турбулентных членов в у р ав 
нениях движения в адиабатическом случае составляет 10%, 
а в уравнении притока тепла — 20% . Результаты  расчетов по север
ному полуш арию на срок 1—3 суток показали, что учет погранич
ного слоя почти не сказы вается на характеристиках движения 
в средней тропосфере. У земли ослабление кинетической энергии 
для  зонального потока и длинных волн составляет 4—5% , а для бо
лее мелких возмущений 8—9% . Средняя величина геострофиче
ского коэффициента трения составила для умеренных широт 0,032, 
угол поворота ветра в пограничном слое а =  19°.

Помимо подхода к оценке эффектов пограничного слоя при по
мощи интерполяционных формул, основанных, как  правило, на тех 
или иных полуэмпирических теориях, сущ ествует «интегральный» 
метод расчетов турбулентных потоков тепла, влаги и количества 
движ ения у подстилающ ей поверхности, использующий инф орма
цию о значениях соответствующих метеоэлементов на границах 
планетарного пограничного слоя. Теория подобия, позволяю щ ая 
установить общий характер такого ряда зависимостей, была р а з 
вита С. С. Зилитинкевичем [11]. Аналогичный, чисто эмпирический 
подход, не реализованный в какой-либо конкретной численной 
схеме, был развит А. С. Дубовы м и Л . Р. Орленко [14]. Согласно 
[11], турбулентные потоки у подстилающ ей поверхности в ы р аж а
ются через значения соответствующих метеоэлементов на границах 
планетарного пограничного слоя и квазиуниверсальны е эмпириче
ские функции;

(3)

. (4)

43

и



Здесь — динамическая скорость; f  — параметр Кориолиса; za — 
ш ероховатость подстилающ ей поверхности; Vg — модуль скорости 
геострофического ветра; х =  0,40-— постоянная К арм ана; -&н и iJo — 
значения потенциальной температуры на верхней и нижней грани-

цах планетарного пограничного слоя соответственно; --------;
Cj)p

Л ([х), 5([х) и C(f-i)— квазиуниверсальные, эмпирически опреде-

ляемые функции парам етра устойчивости [л = ------------- Q; где g  —
_  ! Т и \

ускорение силы тяж ести, Т — средняя тем пература слоя.
Определению вида функций А,  В, С посвящены работы С. С. Зи- 

литинкевича (по наблю дениям в О’Нейле, США) [11], К ларка (пу
стыни А встралии) [15], А. С. Д убова и Н. В. Кучерова (Тихий 
океан) [16], Г. Н. Соловьева (Обнинск) [17]. Полученные эмпири
ческие данные С. С. Зилитинкевич аппроксимировал следующими 
аналитическими выражениями:

а) устойчивая стратификация ( |i> 0 )

A = 4 ' ) / [ J .  ; 5 = l n i J .  — 4 ] / р  ; C = l n  [j- —  б ) / " ^ ;  ( 5 )

б) неустойчивая стратиф икация ( | i < 0 )

Л =  1 0 |[х Г ’̂  -----1; С =  1 п ^^^------ 0,1. (6)X %

Записанны е выще соотношения справедливы только для [1=5^0. 
При нейтральных условиях функция С (,и) долж на обращ аться 
в нуль. Аналитические представления (5) и (6) этого не обеспечи
вают, но поскольку в расчетное выраж ение (4) входит произведе
ние QC([x), причем при приближении к нейтральным условиям 
С (р,) стремится к бесконечности по логарифмике, а Q — линейно, 
обращ ение в нуль разности ■дъ —  ’&о при этом обеспечиваются.

Сводка значений Л (0) и £  (0), полученных различными авто
рами в теоретических моделях, приводится в 19]. Эксперимен
тальные оценки этих величин могут быть получены с помощью д ан 
ных о зависимостях А (ц) и В  (ji), построенных по м атериалам  спе
циальных наблюдений, сводка которых имеется в [17]. Н ами были 
приняты следующие значения констант: Л =  5,7, 5  =  2,0. Отметим, 
что такое ж е значение постоянной В  принято в работе Л онга [18]. 
Выбранное значение А  обеспечивает правильные величины угла 
поворота ветра в планетарном пограничном слое.

С учетом всего выш есказанного аналитические вы раж ения (5) 
и (6) перепишутся теперь в следующем виде;

а) устойчивая стратиф икация (^ -> 0 )

A = 5 , 7 + 4 / t x  ; 

5 = l n ( 7 , 4 - f i J ^ ) - 4 / [ T ;

C = ln iJ . — 61/ii. . (7)
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б) неустойчивая стратиф икация ( |х < 0 )

/ 3 , 1  +  I I ’ 

5 = 1 п (2 0 ,2  +  ^ ) - 1 ;

С = 1 п li^l - 0,1. (8 )

П одставляя (7) и (8) в (3) и (4), получим соотношения, связы -. 
вающ,ие турбулентные потоки тепла и количества движения с гео- 
строфическим ветром и вертикальным перепадом потенциальной 
температуры в пограничном слое, при заданном парам етре ш ерохо
ватости zo. Д ля  условий суши этот параметр является независимым 
внешним фактором, величина которого определяется высотой, плот
ностью распределения и аэродинамическим сопротивлением эле
ментов неровностей подстилающей поверхности [20].

Д л я  условий океана шероховатость перестает быть чисто внеш 
ним фактором и является функцией динамической скорости. В со
ответствии с простейшей моделью Ч арнока [21] примем, что

го= 0 ,0 3 5 -
g (9)

Тогда после подстановки (9) в (3) и (4) и использования аналити
ческих представлений для А  (|д,), В  ((х) и С (|я) и численных значе
ний мало меняющихся параметров (х==0,4, ^  =  9,81 м/с; 7’= 2 7 0 °С ) 
получим следующие уравнения:

а) устойчивая стратификация (fx> 0)

0,4 | / 1п4,88 • 10^- 1

\
1 -1-0,161

IQI

+ 2 7 ,0 V\Q\ ' V  ( 5 , 7 + 2 7 , 0 - ! ^

IQI In 4,82 • lO^-
01

б) неустойчивая стратиф икация ( i i< 0 )

-41,1

- f | - i / ' l n l , 9 .  1 0 ^ - ^ -----------^ ^
^  1 + 0 ,1 7 6

^ ______________________Q

+  2 ,1 8 -”
О

1 +  0,067-

V IQ 1

Q
0.4м*

0 ,1 + 1 п 1 ,9 2  • lO ^-g ^ ).

Здесь Q в м / ( с • °С ), W в м/с.

(10)

( И )
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Формулы (10) и (И )  удобны для расчетов геострофического 
ветра и перепада температур в пограничном слое по данным о тур
булентных потоках тепла и количества движения. Н ас интересует 
обратная задача, поэтому были построены специальные номо
граммы, позволяю щ ие находить турбулентные потоки по данным
о внещних ф акторах (рис. 1 и 2 ). Д ля  нейтральной стратификации 
была рассчитана специальная номограмма (рис. 3). Функция, изо-

Рис. 1. Зависимость турбулентрюго потока тепла, деленного на удельную 
теплоемкость {Q=H/cpp С/{м-с))  у поверхности раздела океан — атмо
сфера от перепада потенциальной температуры в пограничном слое (#а — ’&о) 

и скорости геострофического ветра (Vg).

браж енная на этом рисунке, представляет собой решение системы 
двух уравнений. Одно из них — известное соотношение М онина—■ 
Казанского [9]

\2
- 3 2 , 6  , (12)

а второе-— соотношение Ч арнока (9).
Д ля  суши зад ач а  услож няется в силу того, что появляется до

полнительный независимый параметр —: величина ш ероховато
сти. Следует отметить и другую сложность построения неадиабати
ческих схем прогноза для суши — необходимость предвычислять



температуру подстилающ ей поверхности. Обычно это делаю т с по
мощью уравнения теплового баланса подстилающ ей поверхности, 
куда входят поглощ енная коротковолновая радиация и эф ф ектив
ное излучение, сильно зависящ ие от облачности. При численном 
моделировании общей циркуляции облачность задается ее клим а
тологическими характеристиками. П ри краткосрочном прогнозе из
менения облачности нужно предвычислять, а поскольку этого сей-

'JgMlZ

Л

Рис. 2. Зависимость динамической скорости {и^ м/с) у поверхности раздела 
океан—атмосфера от перепада потенциальной температуры в пограничном 

слое {•&h — 'б'о) и скорости геострофического ветра (Vg).

час делать надежно еще не умеют, вопрос о прогнозе температуры 
подстилающ ей поверхности остается открытым, в силу чего мы 
ограничимся для  материковых областей использованием только 
адиабатической модели пограничного слоя. Тогда, полагая р. =  0, 
мы получим вместо (10) и (11) уравнения М онина— К азан 
ского (12).

Таким образом, расчеты касательного напряж ения для сущи вы 
полняются следующим образом. По заранее определенным величи
нам парам етра Кориолиса^ щ ероховатости подстилающ ей поверх
ности и значениям геострофического ветра на уровне 850 мб в точ
ках  регулярной сетки с помощью граф ика (рис. 4) определяется
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Рис. 4. Зависимость геострофического коэффициента 
трения от числа Россби по Казанскому—Монину со 

значениями констант Л =  5,7, В =2,0.

модуль динамической скорости. Затем  по 
известному соотношению теории подобия 
[ И ]

sin а. =  А  (0)'

Рис. 3. Зависимость коэффи
циента геострофического 
трения {u^JVg) у поверхно
сти раздела океан—атмо
сфера от скорости геостро
фического ветра при ней

тральной стратификации.
К р у ж к и  — д а н н ы е  н а б л ю д е н и й  

в С ев ер н о й  Атлантике.

находится угол между направлениями 
геострофического и наземного ветра, по
сле чего определяю тся проекции напря
ж ения трения на горизонтальные оси ко
ординат. Эти величины непосредственно 
содерж атся в исходных прогностических 
уравнениях.

I Д л я  условий океана величина н а
ходится с помощью графиков (рис. 2). 
П арам етр шероховатости здесь явно не 
присутствует, поскольку он является 
функцией скорости ветра.
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. о. к. ЗАХАРО ВА

ДИНАМИКА ОБТЕКАНИЯ МОРСКОЙ ПОВЕРХНОСТИ 
ПРИ РАЗВИТОМ ВОЛНЕНИИ

■ Д л я  описания течения воздуха вблизи поверхности, представ
ляющей собой упрощенную схему взволнованной поверхности 
моря, служит система уравнений движения и баланса турбулент
ной энергии:

к. .  Ш 1 1 “  -  1”+ “ .  +  ( / f .  т )  + - 0 .  ( »

7 = 0  при z y>  h.
Здесь и — скорость ветра; Ь — энергия турбулентности; z — коор
дината, отсчитываемая от подошв волн; h — высота волн; А, — р ас
стояние между волнами; у  — безразмерный коэффициент аэроди
намического сопротивления волны; с — скорость движения волн; 
Кж — коэффициент турбулентного обмена импульсом.

Эта система описывает турбулентное движение воздуха у по
верхности, покрытой двумерными препятствиями одинаковой вы 
соты h, движущ имися с одной скоростью с и имеющими одинако
вую форму, коэффициент аэродинамического сопротивления кото
рой равен у. Все препятствия находятся на равном расстоянии А. 
друг от друга.

Верхние граничные условия для этой системы уравнений ста
вятся на высоте 10 м от поверхности и отраж аю т тот факт, что 
влияние препятствий на такой высоте уж е пренебрежимо мало. 
Другими словами, поток импульса и турбулентная энергия вихрей 
здесь выходят на постоянную величину, что обычно наблю дается 
в так  называемой логарифмической области турбулентных тече
ний: ,

da
dz z =  10 м

Н ижнее граничное условие долж но быть написано для границы, 
которая отделяет турбулентное ядро течения от вязкобуферного
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слоя, непосредственно примыкающего к подстилающ ей поверхно
сти, где значительную  роль начинаю т играть вязкие силы. Здесь 
в углублениях меж ду препятствиями вводится вторая динамиче
ская скорость которая отличается от полной динамической ско

рости v^-- - на величину полной силы аэродинамического со

противления препятствий, приходящ ейся на единицу площ ади под
стилающей поверхности. Последнее положение иллюстрируется 
равенством, полученным из закона сохранения импульса:

h

9 a ' v l = 9 a ' v f + - ^ \ { u - c f d z .  (3)

Здесь Zs — высота вязкобуферяого слоя, равная 30v/o* . В без
размерном виде Zs/h = 30/RS,  где R=hv: f jv ,  S  = v%/v^.. Второй член 
справа в равенстве (3) есть вы ш еуказанная сила аэродинамиче
ского сопротивления F.

Течение в углублениях меж ду препятствиями предполагается 
аналогичным течению над гладкой поверхностью, но динамическая 
скорость потока здесь а не Поэтому нижние граничные ус
ловия имеют вид:

( 4 )

Константа В,  равная 14, известна из неоднократных измерений 
профиля скорости турбулентного потока над гладкими поверхно
стями. Константа ci такж е известна из измерений интенсивности 
турбулентных пульсаций в так  называемой логарифмической об ла
сти турбулентных течений.

Систему уравнений (1) с выш еуказанными граничными усло
виями можно численно решить на ЭВМ, если известна формула для 
коэффициента турбулентного обмена импульсом Ки.

М ожно отметить, что в подобного рода задачах  путь смешения, 
входящ ий обычно в выраж ение для Ки, долж ен быть так  или иначе 
связан  с коэффициентом аэродинамического сопротивления у, так  
как  последний, естественно, связан  с полем вихрей, которые обра
зую тся за  препятствием. О днако формулы, устанавливаю щ ей такую  
связь, пока нет, поэтому приходится искать и сравнивать решение 
задачи  для различных гипотез относительно коэффициента Ки.

Система (1) была реш ена на ЭВМ  М-220 для следующих вы ра
ж ений коэффициента турбулентного обмена импульсом:

а) К я = с Н У Ь  , /=осг;

б)

в) А Ги=/'и*;

г) K . = l v ^ - ,  ' (5)

4 *  51



Следует отметить, что в случаях б ), в) и г) необходимость в ре
шении уравнения баланса турбулентной энергии в области z < h  от
падает, поэтому здесь производился расчет на ЭВМ лишь одного 
уравнения с теми ж е граничными условиями для [х, что и для си
стемы (1). Подробно о результатах решения задач  в) и г) см. в [1].

Рис. 1. Зависимость энергии турбулентных пульсаций от безразмерной высоты 
для различных значений параметров yh/X и hv ц: jv.

1) yh l%=W-=  и /it)*/'v=10=; 2) 4 -  10-= и  10®; 5) 8 - Ю-* и 10'; 4) 10-= и  300; 5) 4 • 10-= и  300.

Уравнение движения в случае г) можно такж е решить аналити
чески. Результаты  служ ат проверкой правильности составленной 
программы на ЭВМ.

Н иже приводятся графики по результатам  расчета с использо
ванием гипотез а) и б).

Н а рис. 1 приведены безразмерные профили энергии турбулент
ности в зависимости от zjh.  Значения парам етра yhjX менялись от 
10“® до 8- 10~^ а парам етра R  — от 300 до 10®. С ростом yhjX  энер
гия турбулентных пульсаций увеличивается. Но такая  картина н а
блю дается лишь при малых числах Рейнольдса (hv^lv  = 300) и не
больших значениях yh/X.  При 7?=10® имеет место обратная зависи
мость. П оследнее обстоятельство связано с тем, что полная вели
чина добавочной генерации турбулентной энергии Ф/г как ф ункция
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от парам етра имеет экстремум. Величина определяется следую 
щим выражением;

л
{ u - c f d z .  (6>

В результате решения системы (1) получено, что величина 
[и — с) убывает с ростом парам етра yh/X,  поэтому, согласно равен
ству (6), функция Ф /1 долж на иметь экстремум.

П унктирная кривая на рис. 1 взята из [2] для у ^ А  =  ОД и /г== 
=  0,1 м. Здесь параметр R  равен примерно 10®, однако величина 
у/гД приблизительно в 10 раз больше, чем наибольш ее значение 
yh/X,  для которого производился расчет в настоящ ей работе. Этим 
и объясняется то обстоятельство, что значения функции меньше, 
чем полученные в настоящ ей работе.

К ак уж е отмечалось, результаты  расчета получены для крайне 
упрощенной модели подстилающ ей поверхности. К артина взволно
ванной морской поверхности столь изменчива и сложна, что стати
стическое описание ее к настоящ ему времени является единственно 
возможным. О днако имеющиеся экспериментальные одномерные 
функции распределения параметров волнения не могут служ ить 
достаточно полным описанием такой поверхности, так  как  п ар а
метры волн не являю тся статистически независимыми величи
нами. К сожалению , данные о многомерных дифф еренциальных 
функциях распределения к настоящ ему времени нам пока не изве
стны. Именно поэтому полученные по модели результаты  прихо
дится осреднять применительно к морю несколько упрощенным; 
способом.

С начала находится зависимость коэффициента сопротивления 
Сио от высоты h и с/и* такой модельной поверхности, для которой 
величина hv^Jv  равняется величине h v ^ / y  морской поверхности при 
развитом волнении, а высота пре_пятствий равна средней квадрати 

ческой высоте морских волн V h ^ , которая связана со скоростью' 
ветра Ию при развитом волнении следующим известным соотноше
нием:

У  = 0 , 1 5 - ^  =  1 1 0 - ^ .  (7>- сг сг '  ^g

Д ля того чтобы найти С„о ( ] /  или С„о («ю. ис-
„ /ги^ с 10 \ 

пользуется сетка кривых —— , - j — j ,  полученных в ре

зультате расчета с использованием гипотезы а) или б ), так  как ре
зультаты  расчета Си в этих двух случаях практически совпадаю т.

Н а рис. 2 изображ ена зависимость С„о от ] /"  h^ для значений 
y h l l= lO ^ ^ ,  2- 10“®, 4- 10“ ®, 8- 10“® и различных с/о^.
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Затем  используется, одномерная дифф еренциальная функция 
Релея

(8)

Д ал ее  считается, что каж дом у h  соответствует одно X, т. е. отно
шение /гД  принимается постоянным и равным 0,1. Т акж е предпо
лагается выполнимость' соотношения

(9)

которое после простых преобразований примет вид

Тогда средний коэффициент сопротивления С„оо^^^ю, Д'ЛЯ
морской поверхности при развитом волнении и фиксированном 
у/гА можно вычислить по формуле

С О  '  -____ • ______

С„о о(и ю.  - ^ ) = |  С , , [ У Ъ \  ^  ) ] / р  /
/ 

d
\ V i P  } \  Vh2

(11)

Аналогично определяю тся значения средней силы аэродинамиче
ского сопротивления формы морских волн Foolv\  и средней энер
гии, поступающей от ветра волнам {Fc)oo/v\.  Т акж е интересно^ 
было найти среднюю величину безразмерного диффузионного со

противления потоку тепла слоя воздуха от поверхности воды

до высоты 10 м. Ф ормула для расчета имеет следующий вид 
(подробно см. [3]):

10

Здесь Ргт — турбулентное число П рандтля. Величина 9,83 есть 
безразмерное диффузионное сопротивление вязкобуферного слоя, 
вычисленное по модели Л евича д ля  коэффициента /Си в этом 
слое [4].

Р и е . 2 . З а в и си м о с т ь  к о эф ф и ц и ен т а  со п р о т и в л ен и я  С и о  м о д е л ь н о й  п о в е р х н о 
сти , в ы со т а  п р еп я т ст в и й  к о т о р о й  р а в н а  с р е д н е к в а д р а т и ч е с к о й  в ы со т е  м о р 

ск и х  вол н  V h \  а п а р а м ет р  h v ^ j v  р а в ен  п а р а м е т р у  У  h ^ v ^ j v  м о р ск о й  п о 

в е р х н о с т и  п р и  р а з в и т о м  в ол н ен и и , о т  п р и  р а зн ы х  зн а ч е н и я х  с /и * .

Ц и ф р ы  у  к р и в ы х  — в ел и ч и н ы  с / а * :  1) 2) y h / l = 2  ■ 10-^; 3) у й /Я = 4  ■ lO -’ ;
4)  7 Л Д = 8  • 10-3.
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Н а рис. 3 изображ ена зависимость коэффициентов Сиоо Foo/v^,-

^0-10 от скорости ветра на уровне 10 м для разных значений пара-

f  Сиоо-10̂
~o-ts
0̂0

0.5

O'-

Рис. 3. Зависимость коэффициента сопротивления Сц оо. 
силы аэродинамического сопротивления формы Fool^^ 
и безразмерного диффузионного сопротивления потоку 
тепла Лоо~ от скорости ветра при фиксированных зна

чениях yh/X при развитом волнении.
I  — к о э ф ф и ц и е н т  с о п р о т и в л ен и я  q,,, в ы ч и сл ен н ы й  по р е з у л ь 
т а т а м  м о д е л и  б ; I I  — к о э ф ф и ц и е н т  с о п р о т и в л ен и я  qq, в ы ч и с 
л ен н ы й  по  р е з у л ь т а т а м  м о д е л и  б , но  с l= R h ,  гд е  Р = я /2 ;  I I I  —2
с и л а  со п р о т и в л е н и я  ф о р м ы  F x l v  ; I V  — б е з р а зм е р н о е  д и ф ф у з и 
он н о е  с о п р о т и в л ен и е  т е п л о в о м у  п о то к у ; V  —  э к с п е р и м е н т а л ь н а я  
за в и с и м о с т ь  к о э ф ф и ц и е н т а  с о п р о т и в л ен и я  м о р ск о й  п овер х н о сти  
о т  ск о р о сти  в е т р а  по д а н н ы м  Д и к о н а  и  У эб б а ; I )  yh /K= lO -^,

2) уЩ К = 2 ■ 10-=, 3) y h / X = i  ■ 10-=, 4) у Ы Х = 8  ■ 10-=.

метра yh/X и разных моделей относительного коэффициента Ки- 
Т ак  как  результаты  расчета С„ и F / v \  для моделей а) и б) п рак
тически совпадаю т, то случай а) не приводится. Б ольш ая разница 
в результатах расчета по моделям а) и б) наблю дается лишь в ве
личине безразмерного диффузионного сопротивления потоку тепла
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П оследнее связано с тем, что коэффициент Кк  в случае б) для 
области z > h  определяется приближенно (подробно см. [5]).

Н а рис. 3 приведены значения вычисленные с использова
нием результатов расчета по модели а ) . Н аблю дается слабая з а 
висимость от yh/X,  особенно при малых скоростях ию. Д ля  
сравнения приведены таклсе значения коэффициента сопротивле
ния, вычисленного по результатам  расчета по модели б ), но l = ^ h ,  
где Р = 0 ,2  (в этом случае уравнение движения такж е реш ается ан а
литически [5]). И з рисунка видно, что экспериментальная кривая, 
полученная Диконом и Уэббом, проходит посередине меж ду ре
зультатам и вычислений по модели б) и модели б) с /= p /i .  Это го
ворит о том, что истинная зависимость для пути смещения долж на 
быть где-то между / =  p/i и /= Х 2'.

Рис. 4. Зависимость безразмерной энергии, по
ступающей от воздушного потока к волнам при 

развитом волнении, от скорости ветра.
1 — ПО э к с п е р и м е н т а л ь н ы м  д а н н ы м  К о н е н к о в о й  и К о 
л е с н и к о в а , 2 — по  д а н н ы м  Е ф и м о в а , — по  д а н н ы м  

Д о б с о н а  5].

Н а рис. 4 изображ ена зависимость средней энергии, поступаю
щей от воздушного потока к волнам (/^с)оо/и*, от скорости ветра 
для четырех значений парам етра у/гД. Н а этом рисунке нанесены 
экспериментальные точки, полученные для развиваю щ егося волне
ния. Д анны е этих измерений подробно приведены в [5]. По порядку 
расчетные значения и данные натурных измерений совпадают.

Т ак как  диффузионное сопротивление входит в выражение 
для отношения коэффициента теплообмена S t  к коэффициенту со
противления, т. е.
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5 ^ /С „ = 1 /1 /Т 7  г
'0 - 1 0 (13)

то интересно рассчитать это отношение для развитого, волнения 
в виде

s t i c , = = i / y c ; : ^ 7 y \  (14)
Значения вычисленного таким образом отношения S t IC u  при

ведены в табл. 1.
Т а б л и ц а  1

Зависимость отношения StjCu, вычисленного по формуле (14), 
при различных скоростях ветра и различных значениях параметра yh/X

■ 103
Mio

А
6 8 10 12 14

1 1,16 1,115 3,075 3,045 0,987
2 1,098 1,01 0,975 0,957 0,893
4 1,005 0,963 0,895 0,841 0,795
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Э. к . БЮТНЕР

ГОРИЗОНТАЛЬНЫЙ ПЕРЕНОС ТЯЖЕЛЫХ ЧАСТИЦ 
ВОЗДУШНЫМ потоком

в  воздуш ном потоке, движ ущ емся над поверхностью, покрытой: 
сухим песком (или другими аналогичными частицами), на опреде
ленном расстоянии L от края долж но установиться состояние ди
намического равновесия. Это состояние характерно тем, что в нем 
число N  взлетаю щ их с единицы поверхности частиц равно числу 
выпадающ их, при этом интенсивность полного переноса частиц 
в горизонтальном направлении Q достигает определенного, макси
мально возможного при данной скорости ветра значения Qp. (В е
личина Q обычно измеряется количеством твердого вещ ества 
в граммах, проходящего за  1 с через полосу бесконечной высоты, 
шириной 1 см, расположенную  перпендикулярно потоку. Иногда ее 
назы ваю т твердым расходом.)

Состояние динамического равновесия долж но установиться 
в воздушном потоке из-за того, что отрыв частиц с поверхности про
исходит либо за  счет воздействия напряж ения Рейнольдса pa(t)®^)\
доходящ его до поверхности, либо за  счет ударов разогнанных воз
душным потоком первичных частиц. К ак  показано в [1], увеличе
ние концентрации песчинок в воздухе при фиксированной скорости 
ветра на уровне z  = 2 м уменьш ает и величину Pa(w®*)^ и среднюю-
скорость воздуш ного потока в слое, занятом  сальтирую щ ими части
цами, W. И  то и другое долж но приводить к уменьшению интен
сивности срыва частиц с поверхности. К ак  показы вает эксперимент, 
такое равновесное состояние устанавливается довольно быстро (па 
данным [2], величина L  равна нескольким метрам при скорости 
воздуш ного потока Ыг, равной 10 м/с на высоте 2 = 2  м ) .

Полное напряж ение Рейнольдса в ветропесчаном потоке p av \ ,
которое отличается от Ра(и®^)^ на величину силы, затрачиваем ой
на разгон песчинок, такж е зависит от интенсивности переноса пе
ска по горизонтали. При одном и том ж е значении скорости ветра и  
величина и* в ветропесчаном потоке возрастает с увеличением Q, 
так  как  при этом увеличивается сопротивление приповерхностного
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слоя (как отмечено у Багнольда [3], сальтирующие песчинки о ка
зы ваю т в принципе такое ж е сопротивление потоку, какое оказы 
вает грузчикам передвигаемый по полу ш каф ). Это означает, что 
гидродинамический параметр шероховатости го такж е зависит 
от интенсивности горизонтального переноса. Т ак как интенсивность 
переноса песка Qp в состоянии динамического равновесия увели
чивается с ростом скорости ветра, то величина zo такж е возрастает 
с ростом скорости ветра и намного превыш ает значения Zo, х ар а к 
теризующие песчаную поверхность при отсутствии переноса песка.

Ц ель настоящей работы — получить динамические характери 
стики переносящей частицы воздушного потока в равновесном со-^
стоянии, а именно, зависимость величин и,,,, v%, « и  Qp от скорости 
ветра, для поверхностей, покрытых частицами различных плотно
стей и размеров, и сопоставить результаты  расчета с эксперимен
том. В земных условиях для этого можно использовать данные и з
мерений при переносе песка в пустынях и при низовых метелях 
в Антарктиде.

В этой работе мы ограничимся идеализированным случаем по
верхности, покрытой монодисперсными частицами. Кроме того, ч а
стицы считаются достаточно крупными и тяжелыми, чтобы в пер
вом приближении их можно было считать сальтирующими в воз
душном потоке.

В [1] были вычислены характеристики траекторий сальтирую- 

щих частиц в зависимости от двух параметров: Ти  и и, где

1 и = ^ о — т — ; м = ------ . (1)
4  g d  '  w q  '

Здесь 0 =  ро/р — отношение плотностей частиц и воздуха, g  — уско
рение силы тяж ести, d  — средний разм ер частицы, Wo — начальная
вертикальная скорость отрыва, и —-средняя скорость потока, разго
няющего частицы. Основные параметры , определяющие элементы

траекторий частиц, Ти  я и такж е получаются в процессе расчета. 
Это расш иряет возможности экспериментальной проверки гипотез, 
леж ащ их в основе расчетной схемы, так  как можно привлекать не 
только данны е измерений твердого расхода, но и данные о профи
лях  скорости ветра, о шероховатости и об элементах траекторий 
сальтирую щ их песчинок.

В [1] получена связь значений полной динамической скорости
v^,  динамической скорости у поверхности v% и величины и с интен
сивностью поверхностного источника частиц и с их  физическими 
свойствами. Основным аргументом, от которого зависят функции
v^., и u/v^ ,  является параметр

А = С зА^^о^ / 1 ( г « ) ,  (2)
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где Сз — коэффициент аэродинамического сопротивления отдель
ной песчинки; N  — число частиц, срываемых в единицу времени 
с единицы поверхности; произведение Nwo характеризует интенсив
ность поверхностного источника частиц.

Интенсивность горизонтального переноса вы раж ается через ин
тенсивность источника следующим образом:

Q ^ = ^ N x „ ^ N w o - ^ = N w o - ~ f A ^ u ) , (3)

где длина пры ж ка Хп — известная функция от парам етра Ти.  

fi.f2

Вид функции /г, так  ж е как  и fi, известен (рис. 1), но значение

их аргумента Т и  в  равновесном состоянии определяется в свою оче
редь величинами я и, а такж е начальной скоростью при от
рыве Wo.

Таким образом, чтобы замкнуть задачу  и получить значения у,:, 
, « и Qp, а такж е характеристики траекторий частиц для по

верхностей, покрытых частицами различных плотностей и разм е
ров, нужно задать, две функции: wq и Nwo от (или от v%) при
разных и р.
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Непосредственных экспериментальных данных, из которых 
можно было бы получить эти функции, цока нет. Проведенные 
в свое время Багнольдом [3] измерения траекторий песчинок р а з 
мером й = 2 , Ъ - 10~2 см и плотностью рп =  2,654 г/см^ в лабораторны х 
условиях привели автора к выводу, что для них величина Wo при
мерно равна v ,̂.

М еханизм отрыва частиц с поверхности мож ет быть двояким: 
отрыв может происходить либо за  счет напряж ения Рейнольдса 
воздушного потока, либо за  счет выш ибания с поверхности вторич
ных частиц первичными, разогнанными воздушным потоком до 
больших скоростей. Вероятно, в естественных условиях работаю т 
оба механизма, причем первый, очевидно, долж ен преобладать при 
сравнительно небольших скоростях ветра, близких к критической 
скорости начала отрыва, а роль второго долж на возрастать с уси
лением ветра, но неизвестно, становится ли он в конце концов пре
обладаю щ им.

Если отрыв частицы происходит под непосредственным воздей
ствием воздушного потока, то отношение Wo/v^ долж но быть об
ратно пропорциональным диаметру d  и плотности р частиц в пер
вой степени. Действительно, напряж ение Рейнольдса в расчете на 
одну частицу (paV^^d^) пропорционально # ,  а ее ускорение обратно
пропорционально массе, т. е. pd^, поэтому величина Wo/v^ долж на 
быть приблизительно пропорциональна l/pd.

Связь интенсивности срыва Nwo с разм ерам и и плотностью ч а 
стиц можно попытаться установить следующим образом. П олная 
кинетическая энергия среднего движ ения воздушного потока, з а 
трачиваем ая на отрыв частиц с каж дой единицы площ ади, про
порциональна и непосредственно от размеров частиц не з а 
висит. С другой стороны, она ж е долж на быть равна Npd^w^^l2, 
откуда следует, что если Wo— 1/pd, то произведение Л/шо пропор
ционально l/d^‘, не зависит от р и, вероятно, пропорционально квад 
рату Если главную роль в срыве частиц играет механизм «вы
шибания», то вертикальная скорость взлета Wo не долж на непо
средственно зависеть от плотности частиц. Она долж на опреде
ляться значением конечной скорости, приобретенной сальтирую щ ей 
частицей к моменту удара о поверхность, Ык.

Если пренебречь частью кинетической энергии, переходящей 
в тепло при ударе, то можно записать

m u l = p m —T ^ , (4)

где р — среднее число частиц, взлетаю щ их с поверхности при к а ж 
дом ударе; множитель 2/3 отраж ает то обстоятельство, что в сред
нем вылет частиц в любом направлении в пределах верхней полу
плоскости равновероятен. Экспериментально известно, что частицы 
подлетаю т к поверхности под небольшим углом — около 10°, грубая 
оценка дает при этом р ^ З .  Вычислить р  более точно крайне
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трудно. Поэтому можно принять

WQ —  у ЩЪр  u^=auy^, (5)

где коэффициент а изменяется от 0,2 до 0,6.

Комбинируя (4) и (5) с зависимостью Мк(Гы), найденной в [1],

мож но наити зависимость uyju  от парам етра ^ 0 = - ^ —^ О к а 

залось, что величина u^lu  приблизительно пропорциональна Го 
в первой степени при Г о < 5  и практически не зависит от него при 
Го > 5 .  Это иллю стрирует тот факт, что достаточно мелкие и легкие 
частицы практически полностью разгоняю тся потоком (при Г о= 5
Мк/ы близко к единице). Следовательно, при Го< 5  величина Wo про
порциональна' 1/pd и в том случае, когда отрыв происходит за счет 
ударов разогнанных потоком частиц. Зависимость от плотности по
явилась здесь потому, что более легкие частицы сильнее разгоня
ются потоком. При Го > 5  t«o не зависит ни от d, ни от р. Т ак как 
полная кинетическая энергия частиц, взлетаю щ их с единицы по
верхности, в любом случае долж на определяться энергией воздуш 
ного потока, то произведение 7Va;o при Г о > 5  долж но быть обратно 
пропорциональным плотности частиц и кубу их диаметра, а при 
Г о < 5 '— квадрату диам етра и .не долж но зависеть от плотности.

К ак  показы ваю т дальнейш ие оценки, для песчинок с наиболее 
характерны м для земных пустынь интервалом разм еров 1—5Х  

см величина парам етра Го всегда меньше 5, так  как  плот
ность их достаточно велика (р„ =  2,65 г/см^). Поэтому для песка не
зависимо от того, какой механизм отрыва частиц является преоб
ладаю щ им, можно считать, что Wojv^ пропорционально l/d , а N wq~
— Ijd^. Д л я  льдинок, образую щ их низовые антарктические метели, 
скорее всего, Го > 5 .

Н а рис. 2а приведены результаты  расчета функции Qp (м) для 
частиц песка размером 2,5- 10“  ̂ и 1,25- 10“2 см. Кривые /;  1а и /б

А  2
получены для N w o = - ^ ^  { v \ y  при Шо/о*, равном 1,

jv^  и 3 соответственно. И з их сопоставления следует, что увели
чение начальной скорости вылета для тяж елы х частиц приводит 
к увеличению горизонтального переноса д аж е при неизменном Nwa. 
Результаты  расчета при квадратической зависимости Nwo от w®,
были выбраны N w o = 2 b [v \ ) ' ^  и 50(у«^)2, wq! v^ = \)  очень близки
к кривой 7. Уменьшение разм еров частиц в два р аза  при условии, 
что Wolv.^,~l/d,  а 7Va^o~l/<i^ приводит к увеличению Qp при малых 
значениях скорости и практически не изменяет горизонтальный пе
ренос массы при больших скоростях. Д л я  иллю страции на рис. 2а 
приведена только одна кривая I I ,  соответствующ ая кривой I,  но 
расчет всех остальных вариантов дает такой ж е результат. Увели
чение Wofv^ до 3 при неизменном Nwo практически не изменяет
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величины Qp легких песчинок. В заимное расположение кривых /  
и I I  не согласуется с эмпирической формулой, предложенной Б аг 
нольдом для монодисперсного песка (кривая I I I ) :

Q - U 5 p J g V d , l d ,  { v , f ,  

но общ ая зависимость Qp от получается примерно кубическая. 

-gQp

и

Рис. 2а. Сопоставление результатов расчета горизонтального переноса песка 
с экспериментальными данными (Qp в г/(см -с).

/ )  d = 2 ,5  • 1 0 - 2  A ' t O o - ' l ' Шо/ 0 ф =  1 ; 1а) r f = 2 ,S • 1 0 ^= см ; too/a* =

=  г/^/г>*; 16) d = 2 ,5  • 10-® см ; Шо/а* =  3; I I )  1,25 • 1 0 - 2  см ; Л'г«о=

= т  Wt>* = 2.
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Рис. 26. Зависимость v̂ f. («2) в состоянии динамического равно
весия.

/  — п есо к , d = 2 ,5  ■ 1 0  см ; / /  — п есо к , < /= 1 ,2 5 -1 0  см ; / '  — л е д , N w a =

= - | - / 3 Ш о / и *  =  2 / 3 ;  / / '  — л е д , Л'Шо= 6  • 1 0 ® шо/и* =  2 .

Результаты  измерений Б . Н. Сенкевича [2], проведенные в аэро
динамической трубе конструкции А. И. Знаменского с естественным 
песком при интервале размеров d  от 10”2 до 2,5- 10“2 см, лучш е со
гласую тся с общим характером  теоретических кривых. Значения 
скорости ветра, которые у Сенкевича отнесены к z = 1 5  см, пересчи
таны на 2  =  2 м с помощью теоретической кривой рис. 26 (знаки 5 
на рис. 2 а ) . При этом оказалось, что диапазон исследованных зн а 
чений 112 леж ит в пределах 7,5— 17 м/с.

Н а рис. 2а собраны данны е ряда экспериментальных измере
ний скорости переноса песка в горизонтальном направлении 
(в грам м ах на 1 см линии, перпендикулярной воздуш ному потоку, 
за  1 с), проведенных в натурных условиях.

Знаки  1 — это данны е измерений Багнольда [4], полученные им 
в Ливийской пустыне в ф еврале— марте 1938 г. над естественной 
гладкой незапыленной и незасоленной поверхностью песка (соль 
дает гигроскопический эф ф ект). При этих измерениях проводи
лись одновременно наблю дения за профилем скорости ветра и (z) 
на уровнях 1, 10, 40, 160 см, который хорошо удовлетворял лога
рифмическому закону. Значения v^,  определенные Багнольдом, 
приведены на рис. 26. П ересчет значений скорости ветра на уро
вень z  = 2 м производился именно по этим значениям V:̂ ,.
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Знаки 2 — это данные, опубликованные И. М. Островским [5], 
который определял сразу полную скорость переноса в слое от по
верхности до высоты 2  =  20 см (вертикальный размер коробки пес- 
коуловителя) в интервале скоростей от 4 до 15,5 м/с на высоте 1 м 
(пересчет скорости на высоту 2 м произведен с помощью функции 
v^ { u ) ,  взятой по теоретической зависимости на рис. 26).

Среднее из большого числа наблюдений скорости ветра на вы 
сотах 10 и . 1 м привело автора к выводу, что при ию =  5 м/с вели
чина Ml =  4 м/с. Это дает: для величины у п р и  такой скорости зн а 
чение 17,4 см/с и соответственно 0,01 см для 2 о. И нтервал р'азмеров 
частиц леж ал  в диапазоне 5- 10“^—2,5- 10~2 см (более точных д ан 
ных о функции распределения частиц по разм ерам  не указано).

У Островского приведены 'значенйя объема V перенесенного пе
ска (в см^) за время наблю дения /= 1 0  мин при ширине пескоуло- 
вителя / =  20 см. Величину Q в г/см сеК можно определить через V 
следующим образом: - .

0 = ^  и  ’

где в качестве р* взята так  назы ваем ая «объемная плотность 
песка», равная 1,5 г/см^. , . . , . j

Знаки 5 — данные А. Г. Гаеля и Л . Ф. Смирновой, приведенные 
в работе П. С. Захарова [6] для четырех значений скорости; 5,1; 
7,7; 9,2 и 11,3 м/с (после пересчета на высоту 2 = 2  м).

Знаки 4 — результаты  измерений Э. Л . Рябихина [7] над есте
ственным барханом при диапазоне размеров частиц от 5 -1 0 “  ̂ см 
до 2-10“2 см и при скорости ветра до 12 м/с на высоте 2  =  7 м, что 
соответствует «2= 10 ,8  м/с. Значения Q, данные Рябихиным в таб 
лице, охватываю т скорости ветра до 25 м/с, но так  как  это скорее 
всего экстраполяция, то мы их не приводим. Не представлены 
нами такж е результаты  расчета Q по эмпирической формуле, при
веденной в работе Р. С. Закирова [8], так  как в ней не указаны  ни 
пределы значений скорости, в которых получена формула, ни мето
дика измерений.

Совершенно естественно, что данные натурных измерений 
имеют очень большой разброс. Это связано, вероятно, и с большим 
числом побочных факторов, влияю щих на перенос, и с разной кон
струкцией пескоуловителей. Однако в среднем в том диапазоне 
скоростей, в котором проводились измерения, теория согласуется 
с экспериментом. Исключение составляю т только малые скорости, 
близкие к критической, где результаты  почти всех экспериментов 
(кроме лабораторны х данных Б. Н. Сенкевича) в 2—3 раза  пре
вышают теоретические значения Qp. Это позволяет надеяться, что 
предсказываемы е теорией значения при больших скоростях ветра 
(15—25 м /с), при которых провести измерения крайне трудно, не 
очень далеки  от истины. К ак уж е упоминалось выше, проверкой 
теории могут служить не только непосредственные измерения твер
дого расхода, но такж е данные о характеристиках траекторий саль- 
тирующих частиц и о профилях ветра.
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Н а рис. 26 такое сопоставление проведено для зависимости 
v^{u).  Все использованные для расчета Qp(«) гипотезы даю т очень 
близкие функции (и)  для частиц одного диаметра. Поэтому на 
граф ике приведены только две кривые: для частиц диаметрами 
2 ,5 -IQ-^ и 1,25- 10“2 см. Здесь ж е приведены результаты  измерений 
зависимости динамической скорости от скорости ветра, взятые 
из уж е упомянутой работы Багнольда [4] (знаки 1), а такж е из р а 
бот Хсу [9] и О. Е. Семенова [10]. Все измерения проводились не 
для монодисперсных песков, но ход теоретической зависимости 
и* (м) для частиц с разными преобладаю щ ими разм ерам и согласу
ется с экспериментом. Средний разм ер частиц, исследованных Б аг 
нольдом в Ливийской пустыне, составлял 2,5 см; такой ж е
преобладаю щ ий размер был на п ляж ах  Э квадора [9]. Н а рисунке 
приведена аппроксимационная кривая (кривая 2) из [9] в исследо
ванном диапазоне скоростей от 5,5 до 7,5 м/с. Н аиболее полные 
данные по динамическим свойствам ветропесчаного потока содер
ж атся в [10]. Здесь приводятся одна осредненная по большому 
числу данных кривая w* (ua) (кривая 3) для частиц со средним р аз 
мером 9 -1 0 “ ® см и с логарифмически нормальной функцией р ас
пределения частиц по разм ерам  и набор экспериментальных точек 
(знаки 4) для более крупных частиц — со средним размером 1,8Х 
Х Ю -^см .

К ак теория, так  и эксперимент показываю т, что величина и* над 
поверхностью, покрытой более крупными частицами, сильнее возра
стает с увеличением скорости ветра. В табл. 1 приведены соответ
ствующие значения парам етра шероховатости го. Нетрудно видеть, 
что значения Zo при больших скоростях ветра намного превыш ают 
обычную песочную шероховатость, несмотря на то что при малых 
скоростях величина Zq естественной песчаной поверхности близка 
к ней.

Таблица 1
Значения Zq см в зависимости от скорости ветра

d см
«2 м/с

6 12 18 20

2,5-10--2 2.5-10-3 0,05 0,33 0,67
(песок)

1.25.10-'-! 2,5-10-3 0,017 0,15 0,26
(песок)

1.25-10'2 2,5-10-3 0,01 0,03 0,055
(лед)

В таблице такж е даны значения го поверхности, покрытой м ел
кими ледяными кристаллами разм ерам и 1,25- 10“  ̂ см и плотностью 
Р л  =  0,9 г/см^. Поверхность такого типа долж на наблю даться при 
низовых антарктических метелях. Действительно, поземка и низо
вые метели в А нтарктиде отличаются от. случаев общих метелей,
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связанных с выпадением снега, прежде всего низкой температурой 
воздуха [И ]. Это связано с тем, что низовые метели имеют место 
при антициклонических условиях. При низовой метели, как  следует 
из данных, приведенных в [11], переносятся мельчайп1ие обломки 
снежинок, потерявшие какое-либо сходство с первоначальными 
кристаллами. Кроме того, при низких температурах образую тся 
в большинстве столбчатые, а не пластинчатые ледяные кристаллы. 
Все это вместе взятое приводит к тому, что при низовых метелях 
переносятся ледяные зерна, по форме близкие к форме частиц пе
ска с интервалом разм еров ,от  1• 10“  ̂ до 4 - 10~^ см; преобладаю 
щий размер, вообще говоря, зависит и от скорости ветра и тем пера
туры, по грубой оценке, он составляет около 1,5-10~2 см, В каче
стве критической скорости начала поземки считается 5—7 м/с на 
высоте 10 м, что согласуется с данными И, М.. Островского о крити
ческой скорости начала песчаной бури. Значения интенсивностей 
низовых метелей в зависимости от скорости, ветра обычно пред
ставляю т собой среднее количество снега в расчете на 1 см^ сечет 
ния, перпендикулярного воздушному потоку, переносимое в ниж 
нем пятисантиметровом слое.

Н а рис. 3 приведены соответствующие данные, взяты е из моно
графии [И ] для тех случаев, когда измерения производились над 
рыхлой снежной поверхностью (знаки 1). Знаки 2 на этом ри
су н ке— осредненные результаты  измерений интенсивностей низо
вых метелей на ст. Восток-1; построены по данным, приведенным: 
в [12]. Д л я  того чтобы хотя бы грубо получить величину Q г(см - с), 
все данные об интенсивности метелей необходимо умножить на тол
щину слоя измерения (5 с м ).

Н а этом ж е графике приведены результаты  расчета величины 
Qp в предположениях:

1) ] / 3 “ « ) ^  Wolv^ =  3,5;

2) ЛАг<Уо=6 • W o ^ * = 2 .

П ервая гипотеза соответствует изменению и N wq и как
УРп/Рл , т. е. промежуточным значениям Го, а вторая — N w o ^ l / p ^  
и Шо/и*, такому же, как  и для песчинок, т; е. случаю Го> 5 . К ак 
видно из результатов расчета характеристик траекторий (рис. 4 ), 
льдинки скорее удовлетворяю т этому последнему критерию. Соот
ветственно кривая I I  рис. 3 лучше согласуется с эксперименталь
ными точками.

Вычисленные иа рис. 4 определяю щие параметры  траекторий 
сальтирующих частиц песка или льда можно сопоставлять с д ан 
ными соответствующих лабораторны х экспериментов. Полученные

значения Т и  позволяю т объяснить получающуюся при расчетах 
различную зависимость Q от ад для песка и льда. При одной и той 
ж е интенсивности источника Nw% рост начальной скорости подскока 
Шо уменьш ает долю напряж ения Рейнольдса, затрачиваемую  на
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Рис. 3. Сопоставление результатов расчета горизонтального переноса 
льдинок с экспериментальными данными [Qp в г/(см -с ) ) .

/) N w „ =  tBo/a* =  2 У З ;  II) Nw„=6 ■ 10  ̂ ш'о/о« =  2.

разгон частиц, несмотря на то что при этом они разгоняю тся до 
больших скоростей. Это происходит из-за уменьшения Л̂  — числа 
срываемых частиц в единицу времени. Н есмотря на то, что при ро
сте Wo в три р аза  N  уменьшено втрое, интенсивность горизонталь
ного переноса крупного песка увеличивается, хотя и ненамного, 
из-за сильного роста длины скачка (см. функцию /г на рис. 1) при

тех Ти,  которые характерны  для таких тяж елы х частиц. Д л я  вдвое 
более мелкого песка и особенно для льда такое увеличение Wo прак-
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Рис. 4. Зависимость параметров Ти и u/wq, определяющих траектории частиц,
от скорости ветра.

1, / а )  — песок ,  d = 2 ,5  • 10-^ см ; 2, 2й) — п есо к . r f= I ,2 5 -1 0 -^  см ; 1, 1а) —  л г л ,  N w o =

=  -I" / 3 ( 0 ^ ) ^ ,  Шо/о* =  2 / 3 ;  2 ', 2 'а )  —  л е д , ■ 10  ̂ ^ио/и* =  2. З н а ч ен и я  кривы х

1, 1', 2 и 2 ' — б е р у т с я  по ш к а л е  Т и ,  а 1а, 1'а, 2а  и 2 'а  — по  ш к а л е  u[wo.

тически не изменяет интенсивности переноса, так  как  длина скачка 
очень мало возрастает с ростом Wq. Д л я  достаточно мелких и лег
ких частиц рост Wo долж ен был бы приводить к уменьшению Q при

неизменном Nwo, однако при таких Г и, где fz уменьш ается с ростом 
своего аргумента, неприменима гипотеза о движении по траекто
риям, и задача долж на реш аться иначе.

В заключение автор приносит глубокую благодарность д-ру
геогр. наук Н. П. Русину за ценные советы, высказанны е при об
суждении данной работы.
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p. с. Б О Р Т К О В С К И Й

О НЕСТАЦИОНАРНОСТИ ТЕРМИЧЕСКОЙ СТРУКТУРЫ 
ВЕРХНЕГО СЛОЯ ОКЕАНА ПРИ ШТОРМЕ

Известно, что изменения температуры поверхности океана про
исходят обычно крайне медленно. В связи с этим в ряде гидро
динамических моделей и прогностических схем эта температура 
считается заданной и постоянной. О днако в ряде случаев, после 
ш торма наблю дается быстрое и заметное падение температуры 
воды [1, 2]. Такое охлаж дение поверхности, достигаю щ ее 6° С за 
время прохождения урагана [1], может изменить направление вер
тикальны х турбулентных потоков тепла и пара через границу раз
дела, так  как  изменится зн ак  перепада температур вода—воздух. 
Вместе с тем статистическая обработка данных наблюдений судов 
погоды показала, что средняя величина этого перепада при шторме 
практически совпадает со средними значениями для всего ряда 
наблюдений [3]. Н а основе этого вывода получены оценки вклада 
штормов в климатологические величины тепло- и влагообмена оке
ана и атмосферы [3, 4]. Поэтому представляется важны м проана
лизировать механизм изменения температуры поверхности океана 
при шторме, определить характер этих изменений и необходимость 
их учета при расчетах потоков тепла и пара над океаном.

Естественно предположить, что величина перепада температур 
вода—^воздух (0 — ва) зависит при данной скорости ветра от про
должительности ш торм а и строения верхнего слоя океана. Х арак
терным для вертикального распределения температуры воды 
в большинстве районов М ирового океана является наличие квази- 
однородного верхнего слоя, ниже которого расположен слой сезон
ного термоклина, в котором температура убывает с глубиной. Тол
щ ина квазиоднородного слоя, меняясь от сезона к сезону и увели
чиваясь после прохол^дения штормов, составляет в среднем 20— 
50 м [5].

В ертикальный градиент температуры в термоклине меняется, 
по тем ж е источникам, от —0,03 до — 0,7 °С/м. П онижение темпе
ратуры поверхности океана, происходящ ее как  в результате уси
ления теплообмена с воздухом при шторме, так  и в результате 
перемеш ивания с ниж ележ ащ ими слоями воды, будет, очевидно,
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тем зам етнее (при прочих равных услови ях), чем меньше толш,йна 
верхнего слоя и чем больше градиент температуры  в термоклине.

Хотя действие факторов, определяю щ их структуру верхнего 
слоя океана, проявляется совместно, для получения предваритель
ных оценок здесь рассматриваю тся отдельно последствия потери 
тепла океаном при шторме и динамического перемеш ивания в тер
моклине.

Н ачальны е условия (наблю даю щ иеся до усиления ветра) фор
мулирую тся в следующем виде:

п р и О < г < Л о  0 =  00. (1)
при г > Л о  0= 0о+ Т в(2 : — Ло). (2)

где г  — вертикальная координата, глубина; ho — толщ ина квазиод- 
нородного слоя, 00  — тем пература этого слоя, ye =  dQ/dz — верти
кальный градиент температуры  воды в термоклине.

Соленость считается постоянной во всей рассматриваемой об
ласти  2 . В этом случае плотность воды в верхнем слое океана бу
дет однозначно определяться ее температурой, и вертикальное рас
пределение плотности р ( г ) , аналогично (1), (2) будет равно:

п р и О < г £ ^ у ^ о  Р =  Ро. (3 )

п р и  Р = Р о+ Т р ( ^ - > ^ о)- (4)

И спользуя упрощенную линейную зависимость плотности воды от
температуры  [6], можно получить соотношение ур =  аув, где а ~  
«  ̂— 10-4 г/(см З .°С ).

Пусть в начальный момент / =  0, при скорости ветра, близкой 
к  среднему значению, условия теплообмена стационарны — тепло
обмен с атмосферой полностью уравновеш ен адвекцией и тепло
обменом в воде. Увеличение скорости при положительных значе
ниях перепадов температуры  (0о — 0а>О ) и влаж ности {q<s —  qa.> 
> 0 )  вода—воздух усиливает теплоотдачу поверхности путем турбу
лентного обмена и испарения. При постоянстве остальных состав
ляю щ их теплового баланса слоя это увеличение турбулентных по
токов на верхней границе слоя долж но уравновеш иваться умень
шением теплосодерж ания верхнего слоя воды:

Ь Н + 1 Ь Е = - ^ .  (5)

Здесь Ь Н  и ЬЕ  — приращ ения турбулентных потоков тепла и пара 

соответственно, L —-скры тая теплота парообразования, -^ ^ - — про

изводная теплосодерж ания слоя по времени. Понижение тем пера
туры верхнего слоя увеличивает его плотность; при распределений 
плотности в соответствии с формулами (3), (4) это приводит 
к конвекции и толщ ина квазиоднородного слоя возрастает с ho 
до h. Изменение теплосодерж ания Q в слое толщиной от 2  =  0 до
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z  =  h — новой границы термоклина, равно (рис. 1 ) 

Q -  Q o =  рс . f Ао (0 -  6о)+

Это равенство после элементарны х преобразований и с учетом со- 
0 __0^

отношения h  — /го=--------- можно записать в виде
Y0

„  Л  о I 62 —  2 6 0 0  ,
Q  =  рс™  l^hoB  -1-щ  ■■■■) -  р с ^ h(pQ -

J- \ Go
2Т„ + Q o - (6)

Д ифференцирование (6 ) по времени, в пренебрежении изменени
ями плотности р и теплоемкости воды 

О_____ ___________________^ 0  Су,, дает

1 d Q

рСда d t
-hn db 56 fl[0

d t d t (7)

где введено обозначение 6 0 = 9  — 0o.
Потоки тепла и пара описываю тся 

соотношениями (7):

N=p^CpCg(u)(0 — 6^) и, (8 )

£ ’= С 0 (и)(<?-^а)и>  (9)

где Св(и)  — коэффициент теплообмена 
и испарения, зависящ ий от скорости 
ветра и условий стратиф икации при
водного слоя воздуха; ра и Ср — плот
ность и удельная тепло'емкость возду
ха; 0 а и 9 а — его температура и абсо
лю тная влаж ность (г/см®); и — ско
рость ветра; q — насы щ аю щ ая в л аж 
ность при температуре поверхности во
ды 0. П риращ ения потоков, определяе
мые увеличением скорости ветра, 

в предположении о постоянстве температуры и влаж ности воздуха, 
можно записать в виде

Рис. 1. Схема термической 
структуры верхнего слоя океа

н а — модель (1), (2).
Р а с п р е д е л е н и е  те м п е р а т у р ы : 1 —
В н а ч а л ь н ы й  м о м ен т , 2 — п о сл е  у в е 
л и ч е н и я  т о л щ и н ы  и зо тер м и ч еск о го  
с л о я  с Ао д о  /г в с л е д с т в и е  д и н а м и 
че ск о го  п е р е м е ш и в а н и я  (с  ф о р м и 
р о в а н и е м  с к а ч к а  те м п е р а т у р ы  на 
z = h ) ,  5 — в сл е д с т в и е  к о н в ек ц и и , в ы 
зв а н н о й  у си л е н и ем  те п л о о т д а ч и  с п о 

вер х н о ст и .

ь н
РаСр =  С о  ( ? j )  м 8 9  +  0  ( C g u )  (0 0  —  9 а ) ,

8 £ =  С е  ( и )  +  8  ( C q H )  ( ^ q  —  q ^ ) ,

(10)

( И )

где С е (« )— соответствуют штормовым скоростям ветра и, 
а б (С е«) =СбМ — Ce.Wo при Се и Uo, соответствующих условиям до 
усиления ветра; 6 0 = 0 ( 0  — 9о ,  6q  =  q{t) — qo.

Уравнение (5) баланса тепла для колонки воды можно запи
сать в следующем виде, используя (10), ( И ) ,  (7) и линеаризуя
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зависимость насыщ аю щ ей влаж ности от температуры  в виде =  
=  рб0:

S ( C j M) [ РаСр (9о -  б а ) + Z. ( ^ 0  -  9 а ) ] +

+  С,и{р,Ср +  Щ Ь О ^ - р с ^ ( Ь о + - ^ ] - ^ . : ( 12)
V ‘ 9 /

И нтегрируя (12) при начальном условии:  ̂=  0, бв =  0, нахоДим 
решение в виде

1  л^ . —  In 11 (13)J [ ^  Е г  Ve ] ’
где введены обозначения;

- А =  С(| (раСр- j - Z - P ) ;

' - 5  =  8(C9«)Ip,C^(0O-0a)+L(^O-9a)] =

: =S(t^e«)PaCp(0o-6a)(l +  - ^ ) ;

Во — отношение Боуэна.
I Приняв u e ~ u ,  где и  — средняя климатологическая величина,

можно определить значения параметров А  я В  при заданны х зна-

j чениях Д0* =  (6о — 0 a ) ^ l + - g ^ )  , для разны х скоростей ветра. Д ля

определения величин Се« и б (Сеи) для разных скоростей ветра 
при «0 = 1 0  м /с (табл. 1) использованы результаты , полученные

■ в [8].

и  м / с ......................... , . 10 15 20 25

Таблица 1 

30

..................... 1.3 1.6 1,8 2.7 5,0

С^и  с м / с ................. 1,3 2 .4 3,6 6,8 15,0

8 (Сд«) см/с . . . . 0 1.1 2.3 5.5 13,7

П арам етры  Л и S  (в рассматриваемом случае, при А 0*>О ) 
положительны, а отношение их — порядка единицы; у е < 0 , что со
ответствует падению температуры  с глубиной, а 6 0 = 0  — 0о<О — 
при охлаждении. С ледовательно, в (13)

И з (13) следует, что lim 6 0 = - - ^ ;  это означает, что тем пература
t-̂ oo / i

поверхности океана асимптотически приближ ается при шторме
н

к значению 0= 0 о  — при котором приращ ения турбулентных

потоков, определяемые выраж ениями (10) и ( И ) ,  обращ аю тся
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в нулв. Зависимости 0 ( 0 ,  соответствующие решению (13) при сле
дующих значениях параметров: уе =  —5 ,0 - 10~^ °С/см; Д 0*=3,О  °С; 
ы =  30 м/с; ho =  20, 50 м ;Р  =  10-в (г/см З .°С ), приведены на рис. 2.

Другой механизм, который при вертикальном распределении 
температуры, близком к модели (1), (2 ), приводит к понижению 
температуры поверхности океана — динамическая эрозия терм о
клина, т. е. увеличение толщины верхнего изотермического слоя 
вследствие диффузии турбулентности через его нижнюю границу. 
Если вертикальное распределение плотности воды в момент  ̂=  0

58 "С

Рис. 2. Падение, температуры поверхности океана при шторме (« =  
=  30 м/с) вследствие усиления теплоотдачи с поверхности [1, 2) и 

вследствие динамического перемешивания (5, 4).
1, 3 — при  Ло=20 м ; 2, 4 — при  Ло=50 м.

описывается выраж ениями (3) и (4), то при перемешивании верх
него слоя до глубины h > h o  его плотность станет равной 

h
Р о - й = х  |  p (2 )f if2 = p o + T p * o (- ^

л \ о 2h 1 (14)

тогда как  ниже, при плотность по-прежнему будет соответ
ствовать выражению  (4). Следовательно, на границе квазиодно
родного слоя образуется скачок плотности;

Pft— PO-ft 1 К (15)

П оток энергии, передаваемой ветром воде, определяется выра
жением

dt
( 1 6 )
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где безразмерный коэффициент С, согласно данным, собранным 
в [6, 7], равен примерно 10“ ;̂ — динамическая скорость.

Л абораторны е данны е [9] показываю т, что на эрозию терм о
клина расходуется лиш ь часть — около 0,1 полной энергии Р&, по
ступающей из атмосферы. Вместе с тем коэффициент пропорцио
нальности в формуле вида (16) для потока потенциальной энергии, 
приведенной в [9], равен 1,3- 10“ ^ т. е. на порядок больше, чем С 
в (16) по данным [6, 7]. Поэтому д ля  получения оценок сверху 
положим

( 1 7 )

И з (17) и (14) следует зависимость толщины квазиоднородного 
слоя h от времени действия ветра;

аЗ
и

/  /гЗ , I h
1 0 - 4 „  „ 3 ( 1 8 )

Температура квазиоднородного слоя определяется аналогично его 
плотности (14), следовательно

s e = i A ( ^ + ^ - i ) .  (19)

В ы раж ения (19) и (18) в параметрической форме определяю т 
искомую зависимость 6 0 ( 0 ,  Некоторые результаты  расчета этой 
функции при ^6 =  —5-10~^ °С/см, ур =  5 -1 0 “ ® г/см^ приведены на 
рис. 2.

Сопоставление кривых термического и динамического пониже
ния температуры  (рис. 2) показы вает, что роль второго фактора 
быстро уменьш ается при возрастании Ло- У же при /to =  50 м можно 
считать усиление теплоотдачи поверхности океана основной при
чиной понижения температуры  воды. Это согласуется с представ
лениями о быстром затухании динамической эрозии термоклина 
с увеличением его глубины [6]. Следует иметь в виду, что эти 
расчеты проведены при произвольно выбранном и скорее всего 
завыш енном значении коэффициента пропорциональности в (17), 
завы ш аю щ ем эф ф ект динамической эрозии термоклина. С опоста
вим результаты  специальной обработки данных наблюдений се
веро-атлантических судов погоды с кривыми на рис. 2. Д л я  этого 
были привлечены материалы  измерений скорости ветра за зимние 
месяцы 1958— 1967 гг. по судам погоды А, В, D, Е, М, I, располо
женным во внетропической зоне океана, и построены гистограммы 
распределения вероятности продолжительности действия ветра, 
превыш ающего скорости 15, 20, 25, 30 и 35 м/с. Ч асть их приве
дена на рис. 3. Очевидно, что вероятность сохранения штормового 
ветра в течение длительного времени (более 3— 6 ч) мала. Это 
подтверж дает правомерность расчетов вклада штормов в тепло- 
и влагообмен океана и атмосферы за длительные интервалы вре
мени, выполненных в предположении о постоянстве перепадов
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температуры и влажности в период ш торма [3]. Вместе с тем воз
можны ситуации — м алая толщ ина изотермического слоя и боль-

%
80

60

40

а) б) г)

W о 20 40 О 20

Рис. 3. Распределение вероятности (%) продолжительности действия ветра, 
превысившего скорость 20 м/с, по данным судов погоды, 

я  — су д н о  А , б  —  с у д н о  в ,  s  — с у д н о  I, г  — с у д н о  Е .

шие скорости и продолжительность действия ветра, когда измене
ние температуры воды окаж ется существенным. Именно такие 
условия наблю дались в случаях, описанных в [1, 2].
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я . 3 . А РИ ЕЛ Ь.

ПРОФИЛИ СКОРОСТИ ВЕТРА И ТЕМПЕРАТУРЫ 
В СТРАТИФИЦИРОВАННОМ ПРИВОДНОМ СЛОЕ

В настоящ ее время имеется довольно большое количество д ан 
ных по измерению профилей скорости ветра и температуры воздуха 
над сушей. Эти данные подтверж даю т справедливость выводов, 
сделанных на основе теории подобия, об универсальности профи
лей в приземном слое [1]. О днако эмпирические значения число
вых постоянных, входящ их в универсальные функции, существенно 
различаю тся у разных авторов. Это связано с тем, что прямые 
измерения потоков, необходимые для определения этих функций, 
стали производиться лишь в последние годы, и экспериментов т а 
кого рода еще явно недостаточно. Что касается экспериментальных 
данных по профилям метеоэлементов и турбулентным потокам над 
морем, то их еще меньше. Тем не менее сущ ественная роль таких 
данных в исследовании процессов взаимодействия атмосферы и 
океана очевидна.

Обзор теоретических и экспериментальных работ о профилях 
в температурно-стратифицированной среде дан в монографиях [1,
2]. И спользуя эти результаты , Р. С. Бортковский [3] предложил 
методику расчета турбулентных потоков тепла (влаги) и количе
ства движения над  морем, учитывающую влияние стратификации 
в приводном слое на коэффициенты сопротивления (С „), тепло
обмена (Се) и испарения {Се ).

Представленны е в настоящ ей статье таблицы  безразмерных 
профилей ветра и разностей температуры  между поверхностью 
воды и воздухом, являю тся дополнением к методике [3], увеличи
вающим возможности ее практического применения. М ожно по
лагать, что безразмерный профиль перепадов влажности совпа
дает с безразмерным профилем температуры, поэтому отдельно 
данные по влаж ности не рассматриваю тся.

Согласно теории подобия, вертикальны е градиенты средней 
скорости ветра (и) и температуры (0) для  стратифицированной 
атмосферы записы ваю тся следующим образом:
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Л ( С ) = / е  ( С ) =

где l , = z l L  — параметр, характеризую щ ий стратификацию  атмо
сферы; 2  — высота; — динамическая скорость; Г* — масш таб 
для измерения температуры { T ^ = — HI%pc-pU^)\ L — масш таб

длины М онина— Обухова -----------) ;  х  — постоянная
\  i  о рС р  /

К арм ана, Я  — турбулентный поток тепла, Ср — удельная теплоем
кость воздуха при постоянном давлении; р — плотность воздуха; 
g  — ускорение силы тяж ести. Го — средняя тем пература слоя.

В одном из последних обзоров [4] для q>u и срв используется сле
дую щ ая аппроксимация:

_ (  1 +  р„С при О  О,
при С < 0 ;

1+РеС при О  О,  ̂ ’

(1 — при С < 0 ,

где уи, Ре и Ye — константы.
В [2], в  отличие от зарубеж ны х работ, использующих как п ра

вило, единое описание для всей области неустойчивости в виде 
(2), рассматриваю тся два участка — вынужденной и свободной 
конвекции —■ с границей при  ̂= — 0,07:

InC+IOC при 0 < С ,
1п|С| при - 0 , 0 7 < С < 0 ,  (3)
0 , 2 5 + 1 ,2 Г ’̂ ’ при С< - 0 , 0 7 .

где Величина а, равная отношению коэффициентов
турбулентного обмена для тепла и импульса, принимается в [2] 
постоянной.

Вид функций фг(^) был получен по экспериментальным данным
А. G. Гурвичем (см. .[1] стр. 418, 429): при  ̂=  0 ср „ (0 )= 1 , при 
устойчивой стратиф икации фи, е(^) довольно быстро растет с рос
том при неустойчивой — фи. e ( t)  слегка уменьш ается с ростом 
Тем не менее константы, описывающие фм, е(^), до сих пор точно 
не установлены. Это связано с тем, что для определения всех кон
стант, входящих в"^2) или (3), необходимы одновременно гради
ентные измерения и измерения турбулентных потоков тепла и ко
личества движения. Однако, как  уж е упоминалось, прямые изме
рения потоков до последнего времени выполняются лишь 
эпизодически и их довольно мало. Поэтому константы определя
ются по неполному набору экспериментальных данных и сущ ест
венно отличаю тся друг от друга у разны х авторов. Большой р аз
брос полученных коэффициентов |3 и у, особенно  при устойчивой 
стратификации, приводит к тому, что фи('^) отличаю тся чуть ли не 
вдвое. Это хорошо видно из рис. 1, где приведены фи(^) по [2] 
и [5]. Точность, с которой известны ф (^), сказы вается на точности 
рассчитываемых профилей ветра и температуры для стратиф ици
рованной атмосферы. Поэтому естественно, что для вынужденной 
конвекции в условиях, близких к нейтральным, профили получа
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ются с меньшей погрешностью, чем при свободной конвекции и 
особенно устойчивой стратификации.

В [4] приведена таблица коэффициентов §, y и величины 
полученных разными авторами. По этим данным и данным [2],

Рис. 1. Эмпирический график универсальной функции cpu(S).
/ - п о  [2], 2 — по [5].

X меняется от 0,35 до 0,43, и Ре — в пределах 5— 10, уи  — от 15 
до 18, ув — от 9 до 16 (табл. 1). В этой таблице в квадратны е

Таблица 1

Параметры в выражениях для средних профилей, по [4] и [2]

По данным Ти fe Р9 X

Бузингера и др. (1971) 15 4 ,7 9 6 ,4 0 ,3 5
Паулсона (1970) 16 7 16 7 0 ,4 ]
Уэбба (1970) 18 5 ,2 9 5 ,2 0 ,4 1 ]
Дайера и Хикса (1970) 16 — 16 — 0 ,4
Зилитинкевича (1970) — 9 .9 — 1 0 ,4 0 ,4 3

скобки заклю чены величины, принятые авторами, в отличие от 
полученных по экспериментальным данным. И з [2] приведены
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только константы д ля  ф„ при инверсии, так  как  для неустойчивого 
состояния используется иной вид функций ф (^).

Д овольно часто вместо функции фе используют ее выражение

через а  и фи, ( а = - ^ )  . Н а рис. 2 сравниваю тся зависимости а
\ фе /

от стратификации, полученные по различным экспериментальным 
данным. Расхож дения эмпирических данных на рис. 2 особенно 
велики для условий сильной неустойчивости. К ак следует из сопо
ставления кривых на рис. 1 и 2, в настоящ ее время довольно 
трудно отдать предпочтение какой-либо одной аппроксимации.

Рис. 2, График функции а=ф „/ф д.
/  — п о  [5], 2 — по [3]. 3 —  по  [6 ].

в  работе [3], которая явилась основой для расчета безразм ер
ных профилей ветра и температуры, использовались следующие 
формулы для ф„ и а:

( 1-|-10С* при С* ^ 0 , 4 ,
+  при С * > - 0 ,0 7 ,  (4 )

[ - 2 ,7 3 ( C ,) ’i “-' при С* < - 0 , 0 7 ;
' l,2+7,0C.j= при С * < 0 ,

. ( С . ) =  --------- L _ _ „ p „ c . > 0 .  <5>
0.83 +  /С *

Здесь — параметр стратиф икации с учетом стратификации

влажности, L^ =  L ^ H — — масштаб длины М онина— Обухова 

С учетом стратификации влажности, Bo  =  H I L E  — отношение Боу- 
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эна, £■ — турбулентный поток водяного пара, т  — константа. К оэф 
фициенты в фи(^) взяты  из [2].

Расчет отношения скоростей ветра на уровнях 10 м и 2  прово
дился по следующему соотношению;

«(10) _  /С „ (г )
“ м(г) /С ,,  (10)

Коэффициент сопротивления морской поверхности при ней
тральной стратификации определялся по формуле Д икона—-Уэбба:

С ° = (1 ,0 0 + 0 ,0 7 й (1 0 ) )  lO“ ^ .

Были получены отношения скоростей для высот от 1 до 25 м 
и для скоростей ветра от 3 до 14 м/с. Полученные отношения были 
сгруппированы по интервалам  значений скоростей ветра и по ус
ловиям стратификации.

В качестве парам етра, характеризую щ его стратификацию , была 
принята величина аналога числа Ричардсона над морем [7] Ш в =

• Высота 2  принималась равной 10 м. Величина

R is  связана с параметром стратиф икации z j L ^  следующим соот
ношением;

В формуле (7) коэффициенты сопротивления и теплообмена 
такж е являю тся функциями устойчивости, что приводит к нелиней- 
иор. зависимости R ib от z IL^,  показанной на рис. 3.

В табл. 2 приведены отношения скоростей г„. По этим данным 
видно, что в условиях океана, когда ш ероховатость подстилающей 
поверхности определяется скоростью ветра, при нейтральной стра
тификации решающим фактором в изменении ветра с высотой яв 
ляется сама скорость ветра. П ри сильной неустойчивости или ин
версии скорость воздушного потока не играет существенной роли 
в формировании профилей скорости в приводном слое (исключе
нием являю тся самые нижние уровни). П ри инверсии изменения 
ветра с высотой больше, чем при неустойчивой стратификации. 
Естественно, что на малы х высотах отклонения от логарифмиче
ского профиля меньше. Эти выводы вполне согласую тся с теорети
ческими и экспериментальными результатами, приведенными
в [1].

Отношения разностей температуры  между водой и воздухом на
уровнях 10 м и 2  рассчитывались по следующей формуле [3]:

. 6 ^ -1 6ю _ У о Ш С , { г )
® K - O z  y c ^ ( z )  Cg(iO) •  ̂ ’

п роф или  перепадов температуры  были получены для скоростей 
ветра от 3 до 14 м/с и для  условий стратиф икации— 0,01 < R iB < .
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Рис. 3. Связь Шв  с zIL^i,.
Таблица 2

Отношение скорости ветра Ги на уровне 10 м к скорости ветра на высоте z м 
в зависимости от стратификации приводного слоя и скорости ветра
С ильно  н еу сто й 

ч и в ая  ст р ати 
ф и кац и я

Н еустойчивая
страти ф и кац и я

Н ей тр ал ьн ая
стр ати ф и кац и я

И нверсия

1 ■ 1 0 -= <
Z м R ‘b < - 2 - 1 0 —‘ - 2 . 1 0 - 2 < « / д < . -0 ,.5 -1 0 -г - 0 ,5 - 1 0 - 2 < . / г /д < 0 ,1 - 1 0 - 2 <  <  

<  1 ■1 0 - 2

3 - 7
м /с

8 - 1 0
м /с

3 - 7
м /с

8 - 1 0

м /с
1 1 -1 4

м /с
3 - 7
м /с

8 - 1 0

м /с
1 1 -1 4

м /с
3—14 м /с

1 1,21 1,25 1,24 1.27 1.30 1,27 1.30 1.33 1,45
2 1,14 1,16 1,16 1.18 1.19 1,18 1.19 1.22 1,28
3 1,10 1,12 1,12 1,14 1.14 1,13 1.14 1.15 1,19
4 1,08 1.09 1,10 1,10 1.10 . 1.10 1,10 1.11 1.14
5 1,05 1.06 1.08 1,08 1.08 1,08 1,08 1,09 1,10
7 .5 1.02 1,03 1.03 1,03 1,03 1.03 1,03 1,04 1,04

10 1.00 1,00 1.00 1,00 1,00 1.00 1,00 1,00 1,00
15 0.99 0.97 0.98 0,97 0,97 0.97 0,96 0,96 0,94
20 0.98 0,96 0.96 0.95 0,94 0,94 0,94 0,94 0 ,9 0
25 0,98 0.95 0.95 0.93 0.93 0.93 0.92 0,91 0,88
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< 0 ,0 3 . Зависимость отношения перепадов температуры г в от стра
тификации о казалась  более существенной, чем от скорости ветра, 
поэтому в табл. 3 приведены гв для различных условий стратиф и
кации, осредненные по всему интервалу скоростей.

Таблица 3
Отношение г  ̂ перепадов температур и влажностей между поверхностью воды 

и воздухом на уровне 1 0  м на высоте г м в зависимости от стратификации
приводного слоя

Н еу сто й ч и в ая  с т р а 
ти ф и кац и я

-0 ,0 0 5

Н ей тр ал ьн ая  ст р ати 
ф и к а ц и я

-0 ,0 0 5  <  / ? / д  <  0,001

И нверсия

0 , 0 0 1 < « ( £ <  0,005 0,005 <  Л  i s  < 0 ,0 1

1
2
3
4
5
7 ,5

10
15
20
25

1,12
1,06
1,04
1,02
1,00
1,00
1,00
1,00
0,99
0,99

1,18
1,10
1,06
1,03
1,01
1,00
1,00
0,99
0,98
0,98

1,27 1,43
1,15 1,21
1,09 1,13
1,05 1,08
1,03 1,03
1,02 1,02
1,00 1,00
0,98 0,97
0,96 0,95
0,95 0,94

Таким образом, зная температуру поверхности моря, скорость 
ветра и температуру воздуха на одном уровне, можно с помощью 
данных табл. 2 и 3 получить профили ветра и температуры над 
морем. И з сравнения эмпирических зависимостей, приведенных на 
рис. 1 и 2, следует, что в выбранном интервале R I b  (— 0 , 0 K R i B <  
< 0 ,0 3 ) погрешности будут максимальны при сильной инверсии. 
И спользовать полученные профили при —0,5 не следует из-за 
неопределенности значений а  в области сильной неустойчивости. 
Уточнение профилей мож ет быть осуществлено при уточнении чис
ловых констант универсальных функций.
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ОЦЕНКА ВОЗМОЖНЫХ ИЗМЕНЕНИЙ ТЕМПЕРАТУРЫ 
И ВЛАЖНОСТИ ВОЗДУХА В СВЯЗИ С ПРЕОБРАЗОВАНИЕМ

РЕЧНЫХ СИСТЕМ

П реобразования речных систем в целях улучш ения водоснаб
ж ения, проводящ иеся,в  настоящ ее время и намеченные в планах 
народного хозяйства на ближ айш ие годы, неизбежно связаны, как 
известно, с изменениями метеорологических условий в районах 
этих  преобразований. '

В зависимости от размеров и глубин вновь создаваемы х водо
хранилищ  и изменений этих характеристик для существующих во
доемов будет меняться их термический режим, а в соответствии 
с этим будет меняться микроклимат прилегающих территорий. 
'Оценкам изменений характеристик метеорологического реж има под 
влиянием водоемов сейчас уделяется большое внимание. Н аиболее 
полно представлены результаты  изучения этого вопроса в работах 
И нститута географии АН СССР [1— 3]. Б ольш ая часть оценок 
в указанны х работах, а такж е и в некоторых более ранних рабо
тах  [4, 5] основана на данных наблюдений на существующих во
доем ах, расположенных в определенных физико-географических 
условиях. Это затрудняет возможности распространения результа
тов исследования на другие районы и, кроме того, ограничивает 
использование их при проектировании новых гидротехнических со- 
-оружений. З адача  физико-математического описания общих зако
номерностей изменения метеорологического реж има вследствие об
разован и я новых водоемов или изменения их морфометрических 
^сарактерпстик при некоторой схематизации была решена М. П. Ти
мофеевым [6].

В настоящ ей работе использована методика расчета трансф ор
мации воздушного потока при натекании его с водоема на сушу, 
лредлож енная М. П. Тимофеевым, применительно к определению 
■средних месячных значений температуры и влажности воздуха 
в  прибрежных районах водохранилищ . При этом рассматриваю тся 
водоемы с линейными разм ерам и до сотен километров и глубинами 
д о  20 м. Расчеты  могут быть выполнены для любого физико-гео- 
графического района равнинной и слабовсхолмленной территории

т. в. КИРИЛЛОВА, л. в. НЕСИНА
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при наличии стандартны х метеорологических наблюдений. Н ам и 
в качестве примера расчета выбран район С еверо-Запада ЕТС, и. 
исходными данными о разм ерах и глубинах водных объектов по
служили данны е Л О  Гидропроекта о переброске стока озер Ку- 
бенского, Л ача, Б ож е и р. Сухоны в бассейн р. Волги.

Определение значений температуры  (^i) и влаж ности {в\) н а  
разны х расстояниях от уреза воды в глубь суши производилось 
по формулам М. П. Тимофеева [6]:

(1)
которые получены в предположении, что воздуш ная масса с н а
чальными значениями температуры  {t ')  и влажности {е') дви
ж ется сначала над водоемом с температурой водной поверхности: 
(/п) и соответствующей ей максимальной упругостью водяного' 
пара (бп), а затем  над сушей. Трансф ормация воздушной массы 
при движении над водоемом учитывается функциями Ft и Fe, а н ад  
сушей — функцией ср.

В методике, применяемой нами для расчета ti и. ei по форму
лам  (1), тем пература поверхности водоемов tn рассчитывается ме
тодом теплового баланса по формулам М. П. Тимофеева [6]., В к а 
честве исходных данных при этом используются материалы  наблю 
дений над составляю щ ими радиационного баланса, скоростью' 
ветра, температурой и влажностью  воздуха на метеорологических 
станциях. Способы определения дополнительных характеристик,, 
таких, как  альбедо водной поверхности, начальное значение тем 
пературы поверхности водоема цесной, параметр термической стра
тификации и коэффициент, учитывающий процессы тепло- и в л а
гообмена водоема с атмосферой, изложены в работах Т. В. К ирил
ловой и Л . В. Несиной [7— 9].

Изменение температуры воздуха прибрежных районов под влия
нием водоемов в первую очередь определяется разностью  между 
температурой поверхности воды и температурой воздуха над окру
жаю щ ей водоем сушей. Результаты  расчетов этой разности пред
ставлены в табл. 1. Расчеты  выполнены для двух объектов — Тур-

Таблица Т
Средние месячные значения разности между температурами поверхности 

водоема и воздуха над сушей (°С)

Водоем V VI VII VIII IX X

Турчасовское вдхр 
Озеро Кубенское 
Камское вдхр

- 0 , 7
- 1 , 8
- 2 . 6

1, 0
0 . 6

- 0 . 2

2 . 9
2 .2

-Ь2,8

4 . 7
4 . 2

+ 4 . 0

4 . 8
4 . 9  

-Ь4.1

3 .9
3 . 9  

-Ь2.8

часовского водохранилищ а (ср. глубина 5 м, площ адь 32,8 км^) и: 
озера Кубенского (ср. глубина 3,5 м, площ адь 790 км^). В третьей- 
строке табл. 1 для сопоставления даны результаты  наблюдений
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этой ж е разности на Камском водохранилищ е со средней глуби
ной &,2 м, находящ емся за  пределами зоны, для которой произво
дятся  расчеты. О днако все три Объекта относятся к лесной зоне 
и имеют сравнимые морфометрические характеристики. Хорошее 
•согласование рассчитанных и измеренных значений разностей сви
детельствует о надежности методики расчета температуры поверх
ности водоемов. Некоторое различие во времени наступления ну
левого значения разности для  сравниваемых водоемов объясняется 
различием их широтного положения.

Д ля  расчета изменений температуры и влаж ности воздуха в ис
следуемом районе в качестве исходных метеорологических данных 
были использованы средние многолетние наблю дения 40 метеоро
логических станций (из них 19 актинометрических), располож ен
ных в районе трассы  переброски стока. Д анны е наблюдений были 
разбиты на три группы по районам. Внутри каж дой группы разли 
чия в показаниях отдельных станций по температуре и влажности 
воздуха не превыш али 1° С и 1 мб.

При расчете температуры поверхности озер и водохранилищ, 
а  такж е температуры и влажности воздуха на разных расстояниях 
от уреза воды использовался комплекс метеорологических данных, 
относящ ихся к району, в котором расположен водоем. Д ля  оценки 
возможных изменений температуры и влажности воздуха в иссле
дуемом районе было рассчитано изменение этих величин в при
брежной зоне под влиянием каж дого и з проектируемых водохра
нилищ и имеющихся озер, расположенных на трассе переброски 
стока. При этом было принято предположение, что водохранилищ а 
имеют форму элипсоида, длинная ось которого совпадает с н а
правлением русла реки. Последнее необходимо для учета влияния 
направления ветра на изменение температуры и влажности в при
брежной зоне, поскольку различная длина пути воздушной массы 
над водоемом при разны х направлениях ветра определяет вели
чину функций трансформации Р ь я Р е Ъ  формулах (1). Результаты  
расчета представлены в виде отклонений значений температуры и 
влаж ности воздуха на разны х расстояниях от уреза воды в на
правлении ветра от соответствующих значений этих элементов за 
пределами влияния водоема.

В табл. 2 и 3 приведены результаты  расчетов возможных изме
нений температуры и влаж ности вследствие образования Турчасов- 
ского и Ярнемского водохранилищ  (площ адь зеркала Ярнемского 
вдхр 89 км2, глубина 10 м ). Мы ограничились двумя указанны ми 
водохранилищ ами, поскольку различия в изменениях температуры 
и влаж ности воздуха под влиянием водоемов с мало различаю 
щ имися разм ерам и и глубинами малы для всего исследуемого рай 
она. Глубина Турчасовского водохранилищ а в 2 раза  меньше глу
бины Ярнемского водохранилищ а. Вследствие этого режим темпе
ратуры  поверхности Турчасовского водохранилищ а несколько иной, 
т. е. весной оно прогревается быстрее, а осенью быстрее расходует 
свои запасы  тепла. Уже в мае тем пература его поверхности мало 
отличается от температуры  воздуха над окруж аю щ ей сушей.



S'
'О
t-4

ОЪбо
соои
Vо.
>»н
га>
S
X
CR
Sе?а
<ос
«в
е=С

хог

о
S

ев

- I
« Is_*

О.

се ®Q. “
О)

и
2
X

К(а>
о .

се
SX<иX

X

Iг

ася-ео

X

ео1- а э

а с т -еэ

X
О т  
1 '

ш - а э

асн-еэ

-
> 1 i  о ”

есн-аэ

ася-еэ

, 1 Qca

> 1 1 
о "

есм-аэ

ася-ео

>
Q®

1 1 
о "

soi- а э

ао !-е э

>
gCQ 

1 1 
о «

ecff- а э

к н  ‘cesdiC 
хо ЭИИВОХЭЭВй

cdX
>>

>>ь

сS

о со
о

ю
о*

см
о ' о

со
о"

со
o '

см̂
о о"

о"
ю
о

ю
о ' о*

со_
о*

см
о"

см
о"

см
о* о"

N- ю со см_ см̂ Г-.
О о о ' o ' o ' о* о ' о" о"

О 00 со са 00 со со ю со см
о о о о" о о" о о' o '

01
о" о"

со
о* о"

h-
о '

со
о “

ю
о ” о*

см_
о ” о**

00 со ю , , со ю С̂1 *—1
о о o ' о" о ” о ' о" о" о" о"

о 00 со см_̂ со я . 03 00 см
о o ' o ’" o ' o ' о* о" о*

оо
о" о"

со
о" о"

СС

Ст)
о"

00
o '

со
о"

со
о" о '

X
00 со ю >» о^ 00 h- со 00 см
о о о" о" сооп

Т-. o ’* о" о" о" о

со со
J3
о о CD h- со O'!

o ' о о о" о
S

»-Г 1—t о o ' о" о"

ю
o '

со
о*

со
o ' о

си
1=5

m
(М оо

о"
b-
о*

LO

o '
см
о"

ю
о

со
о"

<м
о"

о
о"

со
о о*

см
о

см сл со ю со ,
o ’ о" о о о ” o '

(М
о~ o '

ю
о “ о

CM
о

CN со со CM
о" о о" о" о*

см
о

1
ю
о"

со
о"

со
о"

см̂
о" о"

о о"
со
о*

см
о о*

о
1 о '

со
о"

см
о о"

о
ю
о* ю о*

со
о

ю
о 1 со ю о



О
и
<L>XQ.0:̂
г(Us
Xo;s4
03
riоП
cj
(=(

S

o,>>
sa.iUes

s
XsX
5O,

2s
оS«оea

aoi-еэ.. о 00 • 
о'-

ю
. о ■

со
о о

со
о*' о" о"

с̂о_
о“

см
о"

см
о о"̂

X
Offl
7 1 -

05
о"

N.
о"-

ю
■ о'.'

CN
о"

ю
о о"

со
р"

со
о”-

см
о" о" о"

SCM-QO
00
о" o'. ■■

.. ю̂ -.
- o’ -

• «м.
- o'-

ю
о' о'

со̂
о"

со
о" o'

т—ч
о" о”

soi-еэ
о 00

o'
to ,
о- • о . о~ .

о 00
о“ о"

со
о" о”

го
о"

см
о

X - 9“ о t-- , со. • см ' h- со ю со <м
cira ’ ‘ о • о',-- о' о", о” о" о" ' о" о о

ecH-ao
Oi
о"

t--
о*

LO
о" о*

00
о"

со
о"

со
о**

LO
о"

(М.
о‘

(М
о" о"

aoi-eo
оо
о" о"

ю
о"

(М
о"'

ю о ъ
о"

со
о“ о'

CN
о~

n: gm оо со ю см со о 01 h- со см
> о о о"' о о* о" о" о" о"03 саX

SоРЗ
,£ся-дэ

X>.
СОот

h-
о

LO
о"

'ф
о" о*

см
, о”

со
о"

h-
о“ o'

со
о"

(М
о

90i-eo
сзС1.>>Е-СООн

CN
о"

ноод

со__
1—4

о Оз_
о'

h-
о' о"

CN
о‘

>
S®

ФС
ф-
Н

CNI
o'

са
4
PQ

00
о" о"

ю
о"

см
о"

еш-аэ о
о ь-

о"
со
о*

ю
о'

см
о".

асн-еэ
ю
o'
1

со
о
1

<N
о t--

о"
LO
о о~

со
о о"

>
2ш
0̂ 0

ю
o'*
1

СО̂
о~
1

о"
1

со
о*

'ф
о”

со
о"

(М
о"

еси-ао о"
1

см
о LQ

о
со
о"

со
о"

см
о

аа-еэ
00
о''
- 1

ю
о
1

о"
1

о"
1 о"

со
о"

(М
о" о"

> Qcq
7 1

00
о*
1

to
о"
1

о
1

со
о"

(М
о”

см
о" о'

есм-ао
ь-
о"
1

о"
1

<м
о"
1 о*

см̂
о”

(М
о" о"

J.0 ИЯ ‘веэс1Хэинвоюов̂
г—>
о"

LO
о" Т-Н ю о о"

со
о"

ю
о“ 1-1 со ю о

90



Вследствие этого в мае водохранилищ е не повлияет на тем пера
туру воздуха побережья. С июня Турчасовское водохранилищ е бу
дет оказы вать отепляю щ ее влияние на прибрежные районы. Н аи
большее расстояние, на котором изменение температуры достигнет 
0,2° С, оказы вается равным 5 км при северо-западном и юго-во
сточном направлениях ветра.

П од влиянием более глубокого Ярнемского водохранилищ а 
в мае и июне тем пература воздуха на побережье понизится. В пе
риод с июля по октябрь Ярнемское водохранилищ е будет оказы 
вать, так  ж е как  и Турчасовское водохранилищ е, отепляю щ ее 
влияние. О днако зона влияния Ярнемского водохранилищ а будет 
на 2—3 км больше. Ещ е более глубокое, чем Ярнемское, В елико- 
Устюгское водохранилищ е (площ адь зеркала 221 км^ глубина 
около 30 м) в м ае и июне окаж ет на прибреж ные районы сущ ест
венное охлаж даю щ ее- влияние. Температура воздуха понизится 
в зоне шириной 1 км на 1— 1,5° С в мае и на 0,5— 1,0° С в июне. 
Понижение температуры воздуха на 0,2—0,5° С распространится на 
расстояние 20 км от берега. В июле водохранилищ е не будет о ка
зы вать влияние на температуру воздуха. Очень небольшое повы
шение температуры  воздуха (на 0,2— 0,3° С в полосе шириной 1 км 
произойдет в августе. В сентябре и октябре вследствие интенсив
ной отдачи тепла водоемом повышение температуры  воздуха 
в прибрежной зоне составит 1,0— 1,5° С на расстоянии 1 км от бе
рега, 0,5— 1,0° С на расстоянии 10 км и 0,2—0,4° С на расстоянии 
до 50 км.

Вынос влаги с водоема на сушу находится в прямой связи с ис
парением с его поверхности. Весной тепло солнечной радиации 
расходуется на нагревание водоема, а испарение с поверхности 
его мало. По мере накопления тепла водоемом увеличивается ис
парение с его поверхности. М аксимальной величины оно достигает 
в июле — августе, затем  постепенно сниж ается, при этом возрастает 
турбулентный теплообмен водной поверхности с атмосферой. В со
ответствии с сезонным ходом испарения весной изменение влаж но
сти воздуха в прибреж ных районах водоемов невелико. При этом 
в прибрежной зоне мелких водохранилищ  повышение влажности 
несколько больше, чем в зоне глубоких. Летом с увеличением вы
носа влаги с водоема изменение влажности воздуха на побережье 
увеличивается, достигает максимальной величины в июле, затем 
постепенно снижается. Уменьшение изменения влажности в при
брежных районах характерно и для осени. М аксимальны е расстоя
ния от берега, до которых прослеживаю тся изменения влаж ности 
воздуха, составляю т 5 км для Турчасовского и Ярнемского водо
хранилищ  и 50 км для Велико-Устюгского водохранилищ а.

Соответственно сезонному ходу величин изменения температуры 
и влажности воздуха на побережье происходит перераспределение 
зон распространения в глубь суши изменения указанны х величин. 
К ак  пример на рис. 1 схематически изображ ено изменение поло
жения границы влияния небольшого водохранилищ а (площ адь 
зеркала  10 км^, глубина 3 м) на температуру и влаж ность воздуха
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прибреж ных районов в течение безледоставного периода. При этом 
за  границу влияния принята граница распространения в глубь суши 
изменения влаж ности на 0,2, мб и температуры на 0,2° С.

В мае зона охлаж даю щ его влияния водоема невелика. В июне 
•она совсем исчезает вследствие равенства температур поверхности 
Б О Д Ы  и воздуха над окруж аю щ ей сушей в это время. Затем  водо-
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Рис. 1. Изменение положения границы влияния небольшого водохранилища 
.{5=10 км^, й = 3  м) на температуру и влажность воздуха прибрежных райо

нов в течение безледоставного периода.
,а —  м ай , б — ию нь, я — и ю л ь , г  —  а в гу ст , д  — с е н тя б р ь , е — о к т я б р ь ; I  — б е р е г о в а я  л и н и я ,
2 — г р а н и ц а  зо н ы  и з м е н е н и я  те м п е р а т у р ы  в о зд у х а , 3 — г р а н и ц а  зон ы  и зм е н е н и я  в л а ж н о 

сти  в о зд у х а . С п л о ш н ая  л о м а н а я  л и н и я  — р о за  ветр о в .

смы оказываю т на побережье отепляю щее влияние, которое посте
пенно распространяется в глубь суши. М аксимальной величины 
зона этого влияния достигает в августе—сентябре. В октябре она 
несколько уменьшается.

Зона изменения влажности в прибрежных районах быстро уве
личивается от месяца к месяцу в первой половине безледоставного 
периода, достигает максимальной величины в иЮле, затем посте
пенно суж ается.

Д о сих пор рассматривались изменения температуры и влаж но
сти под влиянием вновь образую щ ихся водохранилищ . Сложнее 
обстоит вопрос с оценкой изменений температуры и влажности
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воздуха в прибреж ных районах при уменьшении площ ади зеркала 
и глубины уж е существующих водоемов. Об изменении тем пера
туры и влаж ности воздуха в прибреж ных районах при изменении 
зеркала  водоема дает представление табл. 4. Д л я  большего кон
траста в табл. 4 представлены не средние, а максимальные в се
зонном ходе изменения температуры  и влаж ности на побережьях 
сравниваемы х водоемов. Д анны е табл. 4 показываю т, что увеличе
ние площ ади водоема от 10 км^ приблизительно до 400 км^ изменит 
тем пературу воздуха на побережье на 0,2— 0,3 С, а влаж ность на 
0,2— 0,3 мб. При этом зона влияния расш ирится от 5 до 20 км. 
Д альнейш ее увеличение площ ади водоема не оказы вает влияния 
на температуру и влаж ность прилегаю щ их районов суши.

Таблица 4

Изменения температуры (°С) и влажности (мб) воздуха на разных расстояниях 
от уреза под влиянием водоемов с различной площадью зеркала

S км®
0,1

I км

0,5 10 20  ■ 50-

Температура воздуха
790 1.3 1.0 0 .9 0 .4 0 .3 0,2
435 1,3 1.0 0 .9 0 .4 0 .3 0 .2
100 1.1 0 .8 0 .6 0 .3 0 ,2

10 1,0 0.7 0 .5 0,1

Влажность воздуха
790 1,8 1,4 1,2 0 .7 0 .5 0 .4 0 .2
430 1,8 1.4 1.1 0 ,5 0 ,4 0 .2
100 1.8 1.2 0 .9 0 ,3 0 .2

10 1,5 1.1 0.8 0,2

И зменения температуры  и влаж ности воздуха на побережье 
вследствие увеличения глубины водоема иллюстрируют данные 
табл. 5 и 6. Весной (табл. 5) увеличение глубины водоема от 5 до 
30 м приводит к понижению температуры  воздуха в прибрежных 
районах примерно на Г  С и к расширению зоны влияния водоема 
от 1 до 20 км. Н а влаж ность воздуха в прилегаю щ их районах 
суши в это время глубина водоема не оказы вает влияния. Осенью 
по данным табл. 6 изменение глубины от 5 до Ю м  не влияет на 
изменение температуры воздуха в прибрежных районах. Д альней
шее увеличение глубины водоема от 10 до 30 м приводит к повы
шению температуры  воздуха в прилегаю щ их районах суши при
мерно на 0,5° С и к расширению зоны влияния от 10 до 50 км. 
В лаж ность воздуха в это ж е время уменьш ается пропорционально 
увеличению глубины водоема. Это уменьшение составляет 0,3— 
0,5 мб при изменении глубины водоема от 5 до 30 м в прибрежной 
зоне шириной 1 км.
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Изменения температуры (°С) и влажности (мб) воздуха на разных расстояниях 
от уреза под влиянием водоемов различной глубины весной

Таблица 5

Н  м

1 км

0,1 0,5 1 5 10 20

5
10
30

Температура воздуха
- 0 , 4 - 0 , 3 - 0 , 2
- 0 , 8 - 0 , 5 - 0 , 4 - 0 . 1
- 1 , 6 - 1 . 2 - 0 , 9 - 0 , 5 - 0 . 3 - 0,2

Влажность воздуха
5 0.5 0 ,3 0 ,2  1

10 0 .4 0 .2 0 ,2
30 0.1

Таблица 6

Изменения температуры (°С) и влажности (мб) воздуха на разных расстояниях 
от уреза под влиянием водоемов различной глубины осенью

Н  м
0,1

I  КМ

0,5 10 20 50

Температура воздуха
5 1.0 0,8 0 .6 0 .3 0 .2

10 1,1 0,8 0 ,6 0 .3 0.1
30 1,6 1.5 1.2 0,7 0 .5 0 .4 0,2

Влажность воздуха
5 1.7 1,2 1.0 0 .5 0 ,3 0 .2

10 1.5 1.0 0 .9 0 .4 0 .2
30 1,2 0,9 0 .7 0 .4 0 ,2 0,2

П ользуясь табл. 5 и 6 и имея данны е возможных изменений уровня 
и площ ади водоемов, можно определить величины возможных 
изменений температуры и влажности воздуха.

И зменения средних месячных значений температуры и влаж н о
сти в прибрежных районах невелики. Однако следует помнить, что 
наши оценки относятся к средним месячным значениям. В отдель
ных случаях, когда велики контрасты между температурой поверх
ности воды и температурой воздуха на окруж аю щ ей территории,' 
влияние водоемов при соответствующих направлениях ветра может 
быть в несколько раз больше.

Оценки возможных изменений температуры и влажности воз
духа, полученные нами для района С еверо-Запада ЕТС, могут 
быть выполнены для любых других районов равнинной террито
рии.
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л. p. ОРЛЕНКО. О. Б. ШКЛЯРЕВИЧ

ОСОБЕННОСТИ СТРОЕНИЯ НЕСТАЦИОНАРНОГО  
ГОРИЗОНТАЛЬНО ОДНОРОДНОГО ПОГРАНИЧНОГО  

СЛОЯ АТМОСФЕРЫ

В [3] приведены оценки высоты квазистационарного слоя 
по м атериалам  наблюдений в экспедиции КЭНЭКС-71. Высота Лт 
определялась по изменению теплосодерж ания как толщ ина слоя, 
на границах которого сумма турбулентного и лучистого потоков 
изменяется на 10%. Величина К  меняется в суточном ходе — от 
5— 10 м в утренние часы до 50— 100 м в послеполуденные. Высота 
слоя, в котором с точностью около 10% можно считать постоянным 
турбулентный поток тепла, оказы вается несколько ниже (в дневные 
часы 30— 50 м ). Высота теплового пограничного слоя для этих 
условий в дневные часы составляет примерно 3 км. Выполненные 
оценки свидетельствуют о существенной нестационарности процес
сов в пограничном слое, обусловленной суточным ходом коротко
волновой раднации.

Возможность предвычисления суточных изменений метеорологи
ческих элементов, особенно ночных понижений температуры, давно 
привлекало к себе внимание исследователей. Этому вопросу по
священо значительное количество теоретических и эксперимен
тальных работ. Интерес к этой проблеме возрос в последнее время 
в связи с необходимостью численного моделирования процессов 
в пограничном слое атмосферы.

К ак  известно, периодические колебания потока коротковолно
вой радиации обусловливаю т периодические изменения тем пера
туры поверхности почвы. В результате действия турбулентности и 
лучистого теплообмена колебания температуры поверхности почвы 
передаю тся в воздух, в результате действия молекулярного об
м е н а — в почву. Существенное влияние при этом оказы вает измен
чивость интенсивности турбулентного обмена в суточном ходе. 
Временная изменчивость коэффициента турбулентности является 
в свою очередь основной причиной суточных колебаний скорости 
ветра.

Наибольш ее развитие рассм атриваем ая проблема получила в ис
следованиях советских метеорологов.— А. А. Дородницына,
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м . Е. Берлянда, Д. Л . Л айхтм ана, Л . Т. М атвеева, М. Е. Ш веца 
и др. В последние годы суточный ход метеорологических элемен
тов исследовался на основе решения замкнутой системы уравнений 
д ля  нестационарного пограничного слоя.

А нализируя состояние теоретических исследований (см., напри
мер, [10]) следует отметить два наиболее существенных недостатка:

а) недостаточно полный учет изменений коэффициента турбу
лентности как со временем, так  и с высотой; неучет различий в ко
эффициентах турбулентности для  тепла, влаги и импульса;

б) неучет лучистых притоков в уравнении притока тепла.
У казанные недостатки обусловлены не столько математиче

скими трудностями, сколько отсутствием надежных и достаточно 
полных данных, характеризую щ их физические процессы в неста
ционарном пограничном слое.

Роль лучистого теплообмена в балансе тепла в пограничном 
слое подробно рассмотрена в [4]. Отметим дополнительно к этому, 
что различны е механизмы п ередачи 'тепла с одной стороны, влаги 
и количества движ ения — с другой обусловливаю т разную высоту 
теплового и динамического пограничных слоев атмосферы. П од
тверждением этого служ ат данны е о высоте распространения су
точных колебаний температуры  и влаж ности, полученные по м а
териалам  экспедиций КЭН ЭКС-70 и КЭНЭКС-71 и представлен
ные в [6].

И з этих данных следует, что высота распространения суточных 
колебаний температуры, которую можно рассматривать как  высоту 
теплового пограничного слоя в дневные часы, довольно значительна 
(3,0—3,5 км ), в то время как  суточные колебания удельной в л аж 
ности, скорости и направления ветра в тех ж е условиях отчетливо 
выражены  в слое порядка 2 км.

Следует отметить, что неучет лучистого теплообмена не нару
ш ает качественную картину распределения температуры воздуха 
с высотой при закрепленны х границах, т. е. при задании темпе
ратуры  на нижней (z =  0) и верхней {г =  Н)  границах погранич
ного слоя. По-видимому, этим можно объяснить, что до настоящ его 
времени в теоретических схемах нестационарного пограничного: 
слоя лучистый теплообмен не всегда учитывается.

Несмотря на отмеченные недостатки, следует признать, что тео
ретические исследования суточных колебаний метеорологических 
элементов несколько опереж аю т исследования нестационарного по
граничного слоя по экспериментальным данным, хотя в настоящ ее 
время -й накоплен большой экспериментальный материал, пригод
ный для таких исследований. Кроме того, несмотря на значитель
ное число работ, в которых особенности строения пограничного 
слоя атмосферы в суточном ходе анализирую тся по эксперимен
тальным данным, в настоящ ее время отсутствуют материалы, в ко
торых анализировался бы полный комплекс метеорологических 
характеристик (как  в приземном, так  и в пограничном слое) с уче
том определяю щ их параметров, что затрудняет их использование 
д ля  проверки теоретических схем.
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Основной задачей  приведенных ниж е исследований было полу
чение данных, характеризую щ их строение пограничного слоя (про
филей метеорологических элементов и интегральных характеристик 
пограничного слоя) в суточном ходе. А нализ таких данных явл я
ется одним из необходимых условий для успешного развития проб
лемы в целом.

С этой целью был отобран 31 случай суточных колебаний на 
станциях Воейково и Колтуши, характеризую щ ийся незначитель
ной облачностью, малой изменчивостью геострофического ветра 
во времени, отсутствием горизонтального температурного градиента 
или его незначительной величиной [И ]. О тбирались лиш ь данные 
для теплого периода (го ~ 2  см ). П о этим данным были получены 
средние профили ветра, температуры  и влажности в пограничном 
слое (по данным радиозондирования на ст. Воейково) и в призем
ном слое (по данным градиентных измерений на ст. Колтуш и), 
профили температуры  в верхнем полуметровом слое почвы и р а
диационный баланс подстилающ ей поверхности для различных сро
ков (Ro)-

Полученные данные представлены в табл. 1 и 2. В табл. 2 
даны такж е интерполированные значения (по граф икам  суточного 
хода), так  как  сроки радиозондовых и градиентных наблюдений 
не совпадали. В результате профили метеорологических элементов 
даны  для 14 сроков. По этим данным определялась амплитуда су
точных колебаний скорости ветра, температуры и влажности как 
разность между значениями соответствующих характеристик 
в дневные и ночные сроки.

Сущ ественная изменчивость турбулентного обмена в суточном 
ходе обусловливает наличие двух максимумов в вертикальном про
филе амплитуды скорости ветра, первый из них отмечается на вы 
соте 2 ;^ 10 м, второй на 2 —200 м. Амплитуда скорости ветра на 
указанны х уровнях составляет в среднем около 2—3 м/с.

К ак  следует ^13\;л'риведенных данных, высота обращ ения ветра 
(суточная амплитуда скорости ветра близка к нулю на этой вы 
соте) оказалась  довольно низкой и составила примерно 50 м. По
В. А. Д евятовой [2], высота обращ ения ветра равна приблизи
тельно 130 м, по В. М. С клярову [13], в среднем около 100 м.

К ак известно, в течение суток меняется не только модуль в е 
ктора скорости, но и направление его. Суточный ход вектора ско
рости ветра иллю стрирует рис. 1, на котором приведены такж е 
данные по суточному ходу скорости ветра, полученные Буаж итти  
и Б лэкадаром  [14] в условиях, существенно отличных по характеру 
стратиф икации и характеру  подстилающ ей поверхности.

П рофили метеорологических элементов в моменты, близкие 
к экстремальным значениям температуры, с достаточной точностью 
характеризую щ ие стационарное распределение ветра, температуры 
и влаж ности в стратифицированном пограничном слое, могут до
полнять полученные ранее [5, 12] данные для стационарного и го
ризонтально однородного пограничного слоя. В частности, они под
тверж даю т сущ ествование мезоструи на верхней границе погра
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ничного слоя в ночные часы при стационарных и горизонтально од
нородных условиях, отмеченное в  [12] при анализе профилей ветра 
в холодный период.

П редставленны е в табл. 1 и 2 данные использовались для опре
деления угла поворота ветра в пограничном слое ао, высоты ди
намического и теплового пограничных слоев и для расчета сред-

7 02 “

/4 и м/с

Рис, 1. Суточный ход скорости ветра на различных высотах. 
а)  по  д а н н ы м  с т а н ц и й  В о ей к о во  и  К о л ту ш и , б ) по д а н н ы м  [14], Ц и ф р ы  у  т о ч е к  — ч а с ы .

него в пограничном слое коэффициента турбулентности. По данным 
градиентных наблю дений рассчитывались такж е геострофический 
коэффициент трения v^jVg,  коэффициент турбулентности на z =  
=  1 м и составляю щ ие теплового баланса — турбулентные потоки 
тепла {Рй) и влаги {Ео) (по методике, изложенной в [8], с исполь
зованием уточненной зависимости a ^ ^ k ^ l k  от Ri)  и потоки тепла 
в почву Во, по С. И. Леготиной и Г. X. Ц ейтину [9]. Полученные 
данные представлены в таблице 3, где даны и значения опреде^ 
ляю щ их параметров.
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Таблица I

Профили метеорологических элементов в пограничном слое атмосферы 
в суточном ходе (7g =  7,5 м/с, го= 2  см)

01 02 05

2 М ■ ц , = -280 и = -280 ц = -230

с “г "г с fz С "г fz

0 10.3 10.1; 11,1
0,25 0.6 >0.6 0.7
0 ,5 ,10,0 0.8 7„3 9.8. 0.8 7.0 12.1 1.0 7.2
1,0 1.1 1,0 1.3
2,0 п . о 1.5 ■ , 776 ■1Л,5'; т , з .... - 7. 2, 12.4 1.6 7.1
4.0 1.8 1.8 2.0
8,6 2 .4" ’34 2.3 34' :2,5- , 31

100 б;9 20 7.1 20 6.1 20
130 15^1; -7;1 19 7.8 14,7 7,3 19 7.7 15.2 6.4 19 7.0
200 • 7,7 13 7,-9 13 6,9 13
430 15.0 7,5 6 7.5 14.8 7.5 6 7.4 14.3 7,4 5 6.5
500 7,4 4 7.4 3 7.4 4
930 И ,2 7,3 I 5.8 11,2 7.3 - 1 5.8 10,9 7.4 1 5.7

1430 7.3 7,4 2 5', 2 7,5 7,4 2 ^'i2 7,3 7.5 2 4.9,
1930 4.0 7,4 - 2 , 4.1 3,8 7,4 - 2 4.1 4 ,2 7.5 - 1 4,1
2930 - 1 , 9 7.4 - 1  ■ 2,'8- - 2 , 0 7,4 - 1 2,8 - 1 , 8 7,4 - 2 2.8

07 ...... . 08 10 ,

Z м V- = - 1 5 - - и =: 115 :420

t° С “г t°C “z t ‘> с “г

0 16.8 - 20, 2
- 27.3

0.25 1.3 1,6 1.9
0.5 15.9 1.7 8,2 17.7' 2.1 8 .4 20.4 2.5 8.2
1.0 2,1 2.5 3,0
2,0 15.5 ■2,5 7.9 17,2 2.9 8.0 19.8 3,5 7.8
4.0 2.8 3.3 4.0
8.6 3.3 23 3,8 21 4.5 16

100 5.7 18 5.5 17 5.4 15
130 15,7 5,9 17 7.3 15,9 5.7 15 7.5 17.3 5.6 13 7.4
200 6,3 12 6,1 11 5,9 11
430 14.2 7.4 3 6.6 14,2 7,1 3 6.8 14.9 6,7 3 6.7
500 7.4 4 7,3 4 6,9 5
930 10,8 7.5 2 5.7 10,8 7,5 Я 5.8 11.2 7,3 2 5.7

1430 7.2 7.6 2 4,9 7.2 7,6 2 ' 4.9 7,4 7,6 2 5.1
1930 4.4 7.5 - 2 4.1 4 ,4 7,5 —2 4,2 4,3 7,5 - 2 4,3
2930 - 1 . 7 7.4 4 2.8 - 1 , 7 7,3 - 5 2,8 - 1 . 3 7.4 - 4 2,8
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11 13 14.

z  м и = 500 р. = :560 я  = 600

с “г ‘>z t” с С “г 4z

0 29.8 31.3 30.7
0,25 2.0 2.1 2,1 :
0 .5 21,3 2 .6 8 .0 2 1 . 9 2,7 7 .9 22.0 2.7 .7.9
1,0 3 .2 3 .3 3 .3
2 .0 20.6 3.7 7 .6 21.2 3 ,8 7 .5 21,4 3 .8 7 ,5
5.0 4 ,2 4 .3 4 ,3
8 ,6 4.7 15 ' 4 .9 14 4 .9 14

100 5 .4 14 5 .4 14 5 ,4 14
130 18.1 5 .6 13 7 .2 19.0 5 ,6 14 6.9 19.2 5 .6 14 6 .8
200 5 .9 11 5.8 12 5 .8 12
430 15.3 6.5 4 6 .5 16,0 6 .3 10 6.1 16.1 6 .2 10 6.1
500 6.6 6 6.3 8 6 .3  ̂ 8
930 11.4 7.1 2 5 .7 11.7 6 .8 4 5.7 11.8 6.8 4 5 .7

1430 7 .6 7 ,6 1 5.1 8 .0 7 .6 2 5.1 8,0 7 ,6 2 5.1
1930 4 .2 7 .5 - 1 4 .3 4 .2 7 ,5 1 4 .4 4 ,2 7 .5 1 4 .4
2930 - 1 . 7 7 .5 - 3 2.8 - 1 . 8 7.7 —1 2.9 - 1 . 8 7.8 - 1 2.9

16 17 19 ■

z  м и = 400 ц = 280 и = - 1 5

с “г Ч С “г с “г

0 26,6 23,9 18,4
0.25 2 .0 1,8 1.2
0.5 21.1 2 .5 7,9 20.0 ‘ 2.3 8.1 16.7 1.6 8 .2
1.0 3.1 2.8 2 ,0
2.0 20.7 3 .6 7 .6 19.7 3 .4 7,8 17.1 2 ,5 7 .9
4 .0 4 ,2 3 .9 2 ,9
8,6 4 .8 14 4 .5 15 3 .5 20

100 5 .5 13 5 .6 13 5,9 15
130 18,8 -5.7 13 7,1 .18.4 5 .8 13 - 7 ,3 17,6 6 .0 14 7 ,9
200 6,0 11 6.1 11 6,5 11
430 15.8 6 .6 9 6 .4 15.8 6 .8 9 6 ,8 15,6 7 .3 7 7 .4
500 6 .7 1 6.9 7 7.3 6
930 11.7 6 .9 3 5 .7 11,7 7 .0 3 5,7 П .  6 7.2 3 5 .7

1430 8 .0 7 .5 1 5 .0 8,1 7 ,5 1 5 .0 8 ,2 7.5 - 1 5.1
1930 4 .4 . 7 ,5 0 4 .3 4 .5 7 .5 0 4 .3 4 ,7 7 .5 - 1 4 .2
2930 - 1 . 7 7.7 0 2 .9 - 1 . 6 7 .7 0 2 .9 - 1 . 4 7 .6 —1 3 ,0

к



20 23

Z  м = - 8 0 = - 2 3 0

С “г t °  С “г

0 16.3 11.8
0,25 1,0 0.6
0.5 15.3 1.3 8 .4 11.5 ; 0.9 7.8
1.0 1.7 1 , 2  ;

2,0 15,8 2,1 8 .0 12.5 1.« ■ в.О
4,0 2,6 1 ,5
8,6 3.2 24 2,5 ■23 '

100 6,0 16 6.6 19
130 17.2 6,2 14 8,0 16,0 6,7 18 7,9
Щ 6,7 П 7,3 18
430 17,6 7,4 7 7,6 15,2 7,5 7 7,6

, 500 7,4 6 7,4 5
930 11,5 7,3 3 5,7 11,3 7,3 2 5.8

1430 8,2 7,4 - I 5,1 7,9 7,4 1 5,2
1930 4,7 7,5 0 4 .2 4,3 7.5 0 4 ,2
2930 - 1 , 4 7,5 - 1 3,0 - 1 , 7 7.5 0 3,0

П р и м е ч а н и е :  V^ — модуль скорости ветра :на высоте г  (м/с ).
скорость геострофического ветра (м/с), —■ угол отклонения ветра от геостро-
фического. — удельная влажность воздуха на высоте г  (г/кг), С — темпера- 

g Ур— У’н —тура воздуха, ц  ^ параметр стратификации [10].

Суточный ход температуры почвы
Таблица 2

Глубина,
см ... 01 ' 02 05 ' 07 08 10 11

0 ' 10,3 10,1 М.1 16,8 20,3 27,8 29,8
5 '■ 14,0 13.6 12.8 13,4 14,2 16,1 17.1

10 14,5 14.1 13.4 13,3 13.7 14,3 15,1
15 14,7 14.4 13.7 13,6 13,6 13,9 14,1
20 14,5 14”,3 ' 13,7 13,7 13,6 13,8 13,8

Г л уби н а,
см 13 14 '1 6 17 19 20 23

0 31,3 30,7 26,6 23,9 18,4 16,3 11,8
5 19,2 19.6 19,9 19,6 18,5 17,7 15,0

10 16,4 17,0 . 17.9 17,8 • 17.6 17,0 15,2
15 14,8 15,1 . 15.9 16.2 16,3 Г6.1 15,4
20 14.1 14,4 15.0 1б;2 15,5 15.4 15.0
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Д инам ическая скорость определялась на основе соотно
шения

да

■ (1)
*

в котором использовалась зависимость Ф™ от Ru  предлож енная 
Бушем [15].

С учетом (1) коэффициент турбулентности для импульСа й =  
ди
dz

определяется из соотношения

Если воспользоваться логарифмической интерполяционной форму
лой, то в слое zi  — Z2 (если \ z 2 —  z i \  невелико) величина d u / d \ n z  
с достаточной точностью может быть определена из соотношения

да ___ Щ — Щ - /о \
(5 In г  ln ^ 2/^ i ■ . W

П ри расчетах (5ы/5 1п 2 . на г = 1  м полагалось zi =  0,5 м, z% =  1 м.
К ак  уж е отмечалось выше, временная изменчивость коэф фи

циента турбулентности является основной причиной суточных ко
лебаний скорости ветра. В задаче о суточном ходе характеристик 
ветра коэффициент турбулентности обычно задается некоторой-пе
риодической функцией времени. М ногочисленные исследования по 
экспериментальным данным временной изменчивости коэффици
ента турбулентности на z =  l «  подтверж даю т возможность такой 
аппроксимации в приземном слое. Сведения ж е о суточной измен
чивости коэффициента турбулентности для всей толщи погранич
ного слоя практически отсутствуют.

Коэффициент турбулентности в суточном ходе определялся 
лиш ь для  z = l  м. Значения среднего в пограничном слое коэффи
циента турбулентности k  даны в периоды экстремальны х значений
температуры, когда применима используемая для расчета k  мето
дика Д . 'Л. Л айхтм ана [7]. К ак  следует из приведенных данных, 
коэффициент турбулентности существенно меняется ото дня к ночи 
не только в приземном, но и во всем пограничном слое.

За  высоту динамического пограничного слоя принимался уро
вень, на котором реальный ветер достигает значений геострофиче
ского по модулю (Я ) или по направлению  (Я<г). В ерхняя граница 
слоя, в котором имели место изменения температуры в суточном 
ходе, использовалась для оценки высоты теплового пограничного 
слоя Ят. П рактически это высота, выше которой устанавливается 
градиент температуры, характерны й для свободной атмосферы.

В связи с задачей учета пограничного слоя в численных моде
лях атмосферных процессов значительный интерес представляю т 
сведения об изменчивости высоты пограничного слоя в суточном
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ходе в связи с из1иенением характера стратиф икации воздуха в по
граничном слое. Приведенные в табл. 3 данные иллюстрируют эту 
изменчивость. О казалось возможным описать изменчивость 

(где — высота пограничного слоя в дневные часы) 
косинусоидой:

Н,
c o s  (сог! —  tp)j (4)

с парам етрам и а  =  0,54, 6 =  0,46, <р =  3 ч. Н адеж ность аппроксима
ции иллю стрирует табл. 4, в которой представлены исходные зн а 
чения для четырех сроков наблюдений, а такж е рассчи
танные на основе (4).

Таблица 4
Высота пограничного слоя атмосферы в суточном ходе

Срок, ч
н

н
yymax

из соотношения 
(4)

д-шах r/max
d т

02 0,09 0,22 0,14 0,10
08 0,47 0,41 0.36 0,42
14 1,00 1.00 1,00 0,98
20 0,60 0,62 0,68 0,65

В заклю чение следует отметить, что полученные данные не со
держ ат качественно новых результатов. К ак  уж е отмечалось выше, 
основной задачей было получение количественных характеристик

Рис, 2. Зависимость геострофического коэффициента трения (а) и угла 
отклонения ветра от геострофического (б) от параметра стратификации Цо.

(«о=10»), 5 -  по экспериментальным данным 
W ). Сплошные линии соответствуют моментам роста ц„. пунктирные -  моментам 

убывания До. Цифры у точек — часы.
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пограничного слоя (в том числе и определяющих парам етров), 
необходимых для проверки теоретических схем нестационарного 
пограничного слоя. П редварительно проведено сопоставление гео
строфического коэффициента трения и угла отклонения ветра от 
геострофического с рассчитанными по модели В агера— Зилитинке
вича [1] в суточном ходе (при различных значениях парам етра 
стратификации

* . ’
в приземном слое). Существенные различия в величинах и
«о (рис. 2) не могут быть объяснены различием в значениях числа

Россби Ro= ' 2 д)^ '• Скорее всего они обусловлены схематично

стью используемой модели нестационарного пограничного слоя ат
мосферы.
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А. £. ДУБОВ. Н. Д. АЗИМОВА, Н. 3. АРИЕЛЬ

НЕКОТОРЫЕ X?V^AKTEPMCTHKH ТУРБУЛЕНТНвСТИ  
НАД ЛЕСНЫМ МАССИВОМ

З а  последние годы в исследованиях по динамике пограничного 
слоя атмосферы заметно увеличился интерес к особенностям воз
душных течений над подстилающ ей поверхностью с большой ш еро
ховатостью. Этот интерес вполне естествен, поскольку, во-первых, 
процессы над однородной равниной с небольшой жесткой ш ерохо
ватостью  изучены достаточно хорошо как  теоретически, так  и экс
периментально, а, во-вторых, реальная поверхность суши в значи
тельной части покрыта высокой растительностью, строениями и 
др. и заметно отличается от тех иде.ализированных условий, о ко
торых только что ш ла речь.

Экспериментальное изучение характеристик структуры воздуш 
ного потока над  лесными массивами еще только начинается, по
этому представляет интерес обработка данных д аж е  далеко не 
полного комплекса наблюдений.

Л етом 1961 г. в Л енинградской области проводились измерения 
пульсаций горизонтальной составляю щ ей скорости' ветра прибо
рами типа индукционных анемометров [1]. Приборы были уста
новлены на выносных стрелах аж урной металлической мачты на 
высотах: 25, 50, 75 и 100 м. И зм ерительная аппаратура, вклю чая 
ш лейфовый осциллограф, имела инерцию порядка 0,7 с. М ачта 
бы ла располож ёна внутри лесного массива. С редняя высота дере
вьев составляла примерно 6 м. И змерения выполнялись отдель
ными десятиминутньш и сериями в дневное время (10— 16 ч ).

Д анны ми о профилях температуры, а такж е о профилях скоро
сти ветра в слое ниж е 25 м мы не располагали, поэтому оказалось 
невозможным получить количественные характеристики стратиф и
кации. О днако для условий дневного времени в Л енинградской об
ласти  при сильных ветрах  можно, по-видимому, считать стратиф и
кацию  близкой к нейтральной.

Всего было обработано 70 десятиминутных серий. П ервичная 
обработка производилась вручную. Ординаты снимались через 1 с. 
По снятым ординатам с помощью ЭВМ  М-220 были получены 
следую щ ие характеристики: дисперсии (а^), средние квадратиче
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ские отклонения (а ) , корреляционные функции (R { r ) ) ,  интеграль
ные масш табы корреляции (/) и спектры (F (co)).

Расчет спектров производился по методу быстрого преобразо
вания Фурье [2]. Д лительность каж дой серии (10 мин) и дискрет
ность съемки ординат (1 с) определили частотный интервал, 
в котором были получены надеж ны е значения спектральной плот
ности—-от 0,02 до 0,5 Гц. Поскольку эта область частот относится 
к инерционному интервалу, то естественно, что полученные спектры 
в данном диапазоне частот подчиняются закону «®/з» (рис. 1). Сле-

шГ(ш)

Рис. 1. средний энергетический спектр.
Точки — результат осреднения, по всем случаям.

дует ‘отметить, что на высоких частотах (выше 0,1 Гц) имеет место 
значительный разброс величин спектральной плотности. Это свя
зано с тем, что инерция измерительного комплекса близка к дис
кретности съемки данных, вследствие чего высокочастотный уча
сток спектра оказался недостаточно надежным.-

Д л я  спектров, полученных в непосредственной близости к вер
шинам крон деревьев, характерен скачок спектральной плотности 
в области возмуп1ений с длиной волны, равной по порядку сред
нему расстоянию  между деревьями [3]. Этот скачок связан с при
током кинетической энергии к возмущениям в этом диапазоне ч а
стот за  счет турбулизирую щ его влияния растительности. Подобный 
эфф ект в проведенных исследованиях обнаруж ить не удалось 
в силу большой инерции аппаратуры . Необходимо отметить такж е, 
что влияние леса на тонкую структуру спектра на таких больших 
расстояниях от верхуш ек крон (19 м) заметно ослаблено.
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Соответствие спектров закону «^з». позволило оценить величину 
скорости диссипации энергии турбулентности (е) по известному 
соотношению

(1)

где F(co) — спектральная плотность, со —̂ круговая частота, и — 
средняя скорость ветра на уровне измерения, С — константа, рав
ная 0,48 [4]. В табл. 1 приведены осредненные по высотам зн а 
чения 8. Скорость диссипации энергии турбулентности уменьш а
ется с ростом высоты. П одобная зависимость отмечалась, напри
мер, Пановским [5]. Полученные в настоящ ем исследовании зн а
чения 8 согласую тся такж е с аналогичными величинами, приведен
ными в [6, 7].

Таблица 1

Z м м’/С̂ а м/с
а

и
к* м/с а

Щ
Е CmVc* I  с

25 4,28 2,07 0,216 0,'78 2,65 542 13,2
50 3,78 1,94 0,208 0,88 2,18 435 15,4
75 3,11 1,77 0,187 0,74 2,20 182 17,9

100 2,58 1,61 0,166 0,73 2,31 195 19,5

Д л я  приближенного нахождения динамической скорости 
предположим, что слой, в котором проводятся измерения, относится 
к приземному логарифмическому подслою. В этом случае можно 
принять, что продукция турбулентной энергии за  счет наличия 
сдвига скорости ветра целиком диссипируется в тепло. Тогда

=  , (2)

где Z — высота измерений; и =  0,4 — постоянная К армана.
Результаты  расчетов приведены в табл. 1. И з этих данных 

следует, что, как  и следовало ож идать, динамическая скорость 
мало меняется с высотой.

Д л я  оценки шероховатости zo по данным о скорости ветра и 
динамической скорости в слое 25— 100 м воспользуемся соотноше
нием д ля  логарифмического профиля ветра

Z o = z e  . (3)

По средним данным, в слое 25— 100 м и^=0,78 м/с, u{z)  =  
9,55 м/с. Значение Zo оказалось равным 47 см. По формуле Кунга 
[6]

l g 2 o = - 1 , 2 4 - f  l,291gA , (4)

где /г — высота растительности, парам етр шероховатости z o  =  4 9 cm. 
П орядок полученной величины согласуется такж е с опубликован
ными данными о шероховатости [6].
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в  табл. 1 приведены значения дисперсий, размерных и б езраз
мерных среднеквадратических отклонений пульсаций горизонталь
ной компоненты скорости ветра.

Интенсивность турбулентности в соответствии с суще-
. и '

ствующими представлениями о ее структуре (см. [8, 9]) убывает 
с высотой. Хорошо согласую тся с опубликованными данными [5,

6, 8] и значения - ^ .  Величина этого отношения фактически не

меняется с высотой и равна в среднем 2, 4.
О казалось возможным оценить такж е интегральные масш табы  

турбулентности /. Д л я  этого на ЭВМ  М-220 рассчиты валась пло
щ адь под корреляционной функцией

т ;
/ = J  7?(x)flfx, ' (5)

о

где Г — аргумент нормированной корреляционной функции, при 
котором ее значение равно 0,1 (Г) = 0 ,1 ]. М асш таб корреляции
растет с увеличением высоты, на что указы валось такж е в [9]. 
П равда, сами величины /  в [9] несколько больше, поскольку верх
ний предел интегрирования в (5) определялся в [9] из условия 
R{T)  = 0 ,  а не /?(Т) = 0 ,1 , как  это было в нашем случае.

Из анализа обработанного материала можно сделать заклю че
ние о том, что структурные данные, полученные в проведенном 
эксперименте, являю тся более надежными, чем даиные о профилях 
средней скорости ветра. П ринятая при расчете шероховатости ги
потеза о выполнении логарифмического закона в слое измерений 
не подтвердилась материалами фактических наблюдений (напри
мер, средняя скорость ветра в верхней части слоя обычно немного 
убы вала с высотой). По-видимому, это было обусловлено недоста
точно большим периодом осреднения и искажаю щ им влиянием 
мачты.

П оскольку информация об измеренном профиле средней скоро
сти ветра была нами забракована и в расчетах не использовалась, 
точность определения парам етра шероховатости была не очень 
велика.

Что касается структурных характеристик потока, то на высотах, 
.в четыре раза  превыш ающих среднюю высоту деревьев, выполня
ются практически все закономерности, характерны е для призем
ного слоя над равниной.
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т. А. КУРПАКОВА

РАСЧЕТ ТУРБУЛЕНТНЫХ ПОТОКОВ ТЕПЛА И ВЛАГИ 
В УСЛОВИЯХ СРЕДНЕЙ АЗИИ

Возможность определения характеристик турбулентного ре
ж им а (турбулентного потока тепла и влаги) по данным градиент
ных измерений представляет существенный интерес для ряда прак
тических задач.

В данной работе ставилась задача расчета и анализа турбу
лентных потоков тепла и влаги по известным методикам для рай-, 
она Средней Азии. Д л я  этого использовался материал экспедици
онных наблюдений в районе ст. Ч аш кент в 1972 г. на двух площ ад
ках: одной — в характерном районе пустыни, другой — на хлопко
вом поле. И змерения градиентов температуры и влажности, 
а такж е скорости ветра проводились суточными сериями. Расчет 
проведен для восьми таких серий по четырем методикам: 1) тепло
вого баланса [1], 2) К азанского—М онина [2], 3) Ч аликова—Зи ли 
тинкевича [3], 4) Л еготиной—Орленко [4]. Результаты  расчетов 
по методике К азанского—М онина для пустыни и хлопкового поля 
приведены на рис. 2 и 3. Д л я  определения q и L E  по методике 
К азанского—Монина;

q =  — ^qttbT, 

(1)

достаточно измерить осредненную скорость ветра и =  и{Н )  на од
ной высоте {z =  H ) ,  разность значений осредненной температуры

6 Т  =  Т (2 Н)  на двух высотах | г = 2 Я  и ■2=“̂ )  и разность

значений осредненной удельной влажности на двух уровнях (6Q  =

=  Q{2H) . Затем  с помощью специальной номограммы

по известной шероховатости Zo определяю тся функции и фв.
К ак  известно, под zo понимают уровень, на котором средняя 

скорость ветра равна нулю. Д л я  пустынной станции было отобрано 
90 логарифмических профилей ветра и по ним рассчитывалось зн а 
чение Zo. П ри расчете zo для хлопкового поля было отобрано
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60 профилей ветра для условий стратификации, близких к равно
весной. А нализ этих профилей показал, что слой вытеснения для 
хлопка составлял 70 см (при высоте растительности Л р= 90 см ). 
Величина этого слоя определялась из условия подчинения ветра 
логарифмическому закону. Все профили были разбиты по града-

(Р + Ь Е )к а л 1 (с м ^ -м и н )

Рис. 1. Точность расчетов турбулентных потоков тепла и влаги.
/  — по методике Леготиной—Орленко, 2 — Казанского—Монина, 3 — Ча- 

ликова—Зилитинкевича.

циям скорости ветра и для каж дой градации были рассчитаны 
значения Zq с учетом слоя вытеснения:

1) мо.5^ 1 ,0  м/с, 20  =  6,60 см;
2) ы о ,5 ^ 1 ,5  м /с ,  20  =  6,45 см;
3) uo,5^2,0 м/с, 20  =  5,75 см .

С редняя высота слоя шероховатости для хлопкового поля со
ставляет 6,5 см. И з приведенных данны х видно, что величина ш е
роховатости убывает с ростом скорости ветра, что является х ар ак 
терным для мягкой травянистой растительности [7]. Н а рис. 1 
приводится граф ик связи турбулентных потоков тепла и влаги 
[q +  L E ) ,  рассчитанных по методике К азанского—М онина по фор^

8  З а к .  №  207 И З



муле (1)и  величине (R — В)  для пустыни. Здесь У? ^  радиацион
ный баланс, В  — поток тепла в почву. Д ля  хлопкового поля тур
булентные потоки получаются очень заниженными. К ак видно из 
рисунка, зам ы кания баланса не происходит. Турбулентные потоки 
тепла и влаги, рассчитанные по методике К азанского—М онина для 
условий пустыни, такж е систематически занижены по сравнению 
с разностью  радиационного баланса и потоком тепла в почву.

Д ругой метод, применяемый для расчетов турбулентных пото
ков тепла и влаги,— метод Ч аликова—Зилитинкевича [3]. По этому 
методу q и L E  получаются с помощью номограммы но данным
о перепадах скорости ветра, температуры и влажности. Потоки 
тепла q и LE,  рассчитанные по этой методике, оказались сильно 
заниженными по сравнению с (R — В ) .  Результаты  расчета д л я  
пустынной площ адки, представленные на рис. 1, показываю т, что 
турбулентные потоки тепла и влаги по величине еще меньше, чем 
потоки, рассчитанные по методике К азанского—Монина, и значи
тельно меньше, чем разность радиационного баланса и потока 
тепла в почву.

Н а рис. 1 представлен граф ик связи {R — В)  с потоками 
(PH-LjE), рассчитанными по уточненной методике Леготиной— О р
ленко [4]. Поток тепла Р  для неустойчивого состояния рассчиты
вался по номограмме, для  инверсионных условий — по формуле (2), 
а поток влаги ЕЕ  — по формуле (3):

ф2 (ln^2M)2 >

Здесь где Ri  взято в качестве критерия устойчиво

сти:

R i  U = i м = ~ т  (u l— И])2 • (4)

Коэффициент турбулентности для влаги принимается равным ко
эффициенту турбулентности импульса:

“ « \nZ\IZQ. \nZ2lZ\  ̂ '

откуда
х2г(и2 — Ml)

' f - —

Величина Ф« определяется стратиф икацией воздуха в приземном 
слое и может быть представлена в виде Ф„ =  ( 1 — oRi)~'i\  Значе
ние 0  определялось различными авторами по экспериментальным 
данным [3, 5, 6]. При неустойчивой стратификации атмосферы 
можно положить а = 1 8  [5]. Д л я  инверсионных условий величина а
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определялась по Буш у [6];

(1 -  З т Г \  -  О, К  /?/ <  0,036,
0 ,8 8 (1 - 6 / ? 0 ~ ‘. 0,036 <  0,1,
1 ,7 5 ( 1 - 4 ; ? / ) - ' .  ; ? / >  0,1. (7)

При этих значениях парам етра а потоки получились несколько 
большими, чем по предыдущим методикам. Но и в этом случае 
сумма потоков тепла и влаги меньше разности — В ) .  Вопрос
о выборе ст в условиях неустойчивой стратиф икации при оператив
ных расчетах в настоящ ее время еще не доработан.

Н а основании уравнения теплового баланса были получены 
величины турбулентного потока тепла и влаги методом теплового 
баланса. Д л я  этого были использованы результаты  измерений р а 
диационного баланса, величины потоков тепла в почву и разности 
температур и влажности воздуха. Н а рис. 2 и 3 представлен 
осредненный по восьми сериям суточный ход величин кал /(см 2 х  
Х м и н ), В  кал/(см ^- мин), Р  к ал /(см ^ • м и н ), L E  к ал /(см ^-м и н ). 
Н а этих ж е рисунках даны Р  и LE,  определенные из уравнения 
теплового баланса по следующим формулам:

р  ( R - B ) h t  
^  1 . 5 6  Д й  ’

I E —  ~~ __ (8)
Д е - Ь 0 . 6 4 Д ^  •

Д л я  сухой площ адки величина турбулентного потока влаги L E  
очень мала. Время смены знака R  для пустыни и оазиса различно. 
Различия в R  наблю даю тся в дневные околополуденные часы и 
составляю т 0,35 кал /(см ^; мин). В ночное время величины R  для 
пустыни и хлопкового поля близки между собой. Различия обус
ловлены свойствами подстилающ ей поверхности: во-первых, мень
шими значениями альбедо на хлопковом поле по сравнению с пу
стыней и, во-вторых, уменьшением эффективного излучения за  счет 
низкой температуры  подстилающ ей поверхности в оазисе. Поток 
тепла в почву В  для пустыни и оазиса имеет выраженный суточ
ный ход с максимумом в околополуденные часы. Смена знака по
тока наблю дается в 7 и 17 ч (для пустыни), в 8 и 17 ч (для 
о а зи са ). П ериод прогревания почвы составляет для обоих пунктов 
примерно 10 ч. Д л я  ночных сроков значения этих величин малы 
из-за малости разности {R — В ) ,  и поэтому точность расчетов по 
ф ормулам (8) снижается.

Расчет ж е турбулентного потока тепла методом турбулентной 
диффузии положительного результата не дал, так  как  разности 
скорости ветра Аы малы и точность их определения оказы вается 
недостаточной для  надежного расчета K.i по формуле

/^ 1 = 0 ,1 0 4  Д« ( 1 + 1 , 3 8 ^ ) ,  (9)

где Ki  м^с, А« м/с, °С.
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Разности температур и влаж ности воздуха для хлопкового поля 
определялись в слое 1 ,15^2 ,15  м, что .соответствует 0,5— 1,5 м от 
слоя вытеснения над основной деятельной поверхностью, опреде
ляю щ ей распределение температуры  и влажности в нижнем слое 
воздуха над орошаемым полем. Турбулентный поток тепла на оро
шаемом поле очень мал и имеет отрицательный зн ак  (направление 
потока к деятельной поверхности). Затр ата  тепла на испарение

%B,LE кaл/|cм^мuн) 

1,0

Рис. 3. Суточный ход величин R, В, LE  и Р  на ст. Чашкент. Хлопковое поле.
1972 г.

J) В\  2) R; 3) Р и LE,  р а с с ч и т а н н ы е  п о  у р а в н е н и ю  т е п л о в о г о  б а л а н с а ;  4) Р и LE,  р а с с ч и т а н 
н ы е  п о  м е т о д и к е  Л е г о т и н о й — О р л е н к о ,  5) Р и L £  — по  м е т о д и к е  К а з а н с к о г о — М о н и н а .

па орошаемом поле велика и м аксим альная ее величина достигает 
1,1 кал/(см^ • м и н ). В пустыне затраты  тепла на испарение очень 
малы, поэтому основное количество приходящ его к поверхности 
тепла затрачивается на теплообмен с атмосферой. Если учесть, что 
в среднем за сутки теплообмен с почвой очень невелик, то все по
лученное тепло идет на нагревание воздуха.

Н а основании выполненных расчетов можно сделать заклю че
ние, что все методы, по которым велись расчеты турбулентных по
токов тепла и влаги, заниж аю т значения этих потоков для района 
пустыни. Д ля  расчетов в условиях оазиса большинство из рассмот
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ренных методов неприменимо. М етод теплового баланса можно 
рекомендовать для расчета летом для пустынных условий. Уточ
ненная методика Орленко такж е дает удовлетворительные резуль
таты  в этих условиях.
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Н. А. ЛАЗАРЕВА

РЕЖИМ ВЛАЖНОСТИ в ПОГРАНИЧНОМ СЛОЕ
АТМОСФЕРЫ ПО ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫМ ДАННЫМ

Изучение поля влаж ности атмосферы необходимо как  при ре
шении теоретических вопросов, связанны х с учетом распределения 
влаж ности по вертикали, так  и при прогнозировании образования 
и эволюции облачности и туманов. В реальных условиях влаж ность 
воздуха изменяется в широких пределах, так  как  на ее вертикаль
ный профиль, помимо высоты рассматриваемого уровня атмосферы, 
широты места, сезона, существенное влияние оказы ваю т особенно
сти циркуляции атмосферы, которые вносят элемент случайности 
в распределение влажности. Все это позволяет считать, что в а 
риации вертикальных Црофилей влаж ности имеют случайный х а
рактер и д ля  исследования вертикальной структуры этого элемента 
можно использовать такие статистические характеристики, как 
среднее значение влаж ности и среднее квадратическое отклонение 
или «стандарт а».

З а  последние 15 лет появился ряд  работ, в которых приво
дятся  вертикальные профили влаж ности и температуры, а такж е 
статистическая структура этих элементов в свободной атмосфере 
[1, 5, 6, 10, 13 и др.]. О днако реж им влаж ности в пограничном 
слое в этих работах не рассматривается. Имеется небольшое число 
работ, в которых рассматривается вертикальное распределение 
влажности в самом нижнем слое атмосферы [2, 3, 4]. Отсутствие 
данны х по изучению пограничного слоя отчасти связано и с тем, 
что данные радиозондирования примерно до 1963 г. обладали 
большими погрешностями. Лиш ь с помощью внедренных на сети 
станций радиозондов типа А-22, P K 3-IA  удалось получить м ате
риалы  наблюдений удовлетворительной точности.

/ Н астоящ ая работа посвящ ена изучению реж им а влажности 
/ в  пограничном слое атмосферы. П редставляется целесообразным 
■ ^ссм атри вать  комплекс характеристик влаж ности, так  как  коли
чество потребителей сведений о влаж ности воздуха существенно 

I увеличилось во всех сферах трудовой деятельности. Причем разных 
• потребителей часто интересуют различны е режимные характери

стики влажности. Так, для оценки грузоподъемности летательных
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аппаратов, условий распространения радиоволн УКВ, при прогно
зировании грозовой деятельности требую тся данные об абсолютной 
влажности воздуха. При оценке условий обледенения самолета, 
прогноза облако- и осадкообразования необходимы сведения об 
удельной влажности воздуха. При прогнозировании туманов, 
а такж е в случаях обеспечения нужд сельскохозяйственной метео
рологии обязателен учет относительной влажности воздуха. В н а
учных разработках, а такж е при составлении прогноза погоды при
ходится иметь дело с точкой росы.

В данной работе р ассматриваю тся три х арактеристики влаж но
сти атм осф еры -^удельпа-я-влаж ность , отнскительная^ влаж ность 
и точка р о сы .^ о ск о л ь к у  последние характеристики влажности су
щественно' зависят от распределения температуры воздуха, к ан а
лизу привлекается такж е и_темпе^)атура воздуха.
 ̂ В качестве исходного* материала использовались данные ра- 

Iдиозондирования п. Воейково Л енинградской области за период 
I 1965— 1967 гг. Радиозондирование осущ ествлялось приборами типа 
i Д:22-1У й ~РКЗ-1а, которые измеряю т температуру воздуха с точ- 
! ностью до 0,6° С, относительную влаж ность в пределах 10— 100%
' с точностью 4—5% в слое О—8 км [И ].

I За  счет ошибок в измерении относительной влаж ности аэро- 
длиматические данные удельной влажности в среднем завы ш аю тся 
'на 0,1 г/кг [15]. Расчеты  температуры  точки росы проводились по 
данным наблюдений за относительной влажностью  и температурой 
воздуха по эмаграм ме. Поэтому погрешности, возникаю щ ие при 
расчете точки росы, определяю тся в первую очередь погрешностями 
в измерениях относительной влажности и температуры воздуха. Т а
кие оценки проведены Б. П. Кудрявцевым [8] для района Л енин
града (табл. 1). К ак  видно из этой таблицы, средние значения 
погрешности в определении точки росы растут с высотой в по
граничном слое от 0,4° С у поверхности земли до 1,4° С на поверх
ности 850 мб.

Таблица 1

Средние значения погрешностей бГй в определении точки росы для района
Ленинграда

У р о в е н ь ,  м б В ы с о т а , м
О т н о с и т е л ь н а я  

в л а ж н о с т ь  
/  %

Т о ч к а  р о с ы

'V  с а/% ь г  с 87-/ с

Земля 0 81 0,2 2 0,1 0.4
850 1460 75 - 7 , 4 4 0,7 1,4

Расчеты  перечисленных выше характеристик влажности произ- 
/водились для четырех сроков радиозондирования (01, 08, 13, 19 ч 
Умосковского времени); среднее за сутки определялось для высот 
/7 0 , 200, 370, 500, 1000, 1500, 2000 м над уровнем моря для всех 
/ месяцев года за  период 1965— 1967 гг. В данной работе остано

вимся на месяцах — представителях сезонов (январь, апрель,

120



июль, октябрь). Всего было обработано 1476 подъемов, что соста
вило 10 150 случаев. В январе проведены расчеты по 2596 случаям, 
в апреле — по 2478, в июле — по 2514, в октябре — по 2562 слу
чаям. .

Н а основе обработки данных трех лет были построены и про
анализированы  вертикальные профили перечисленных выше х ар ак 
теристик воздуха. В результате анализа (рис. 1) установлено, что 
профили _ удельной влаж ности q за  январь, апрель и октябрь во 
все рассматриваемы е сроки почти совпадаю т со среднесуточным 
профилем q каж дого месяца. Исключение составляю т значения q
Нкм
2,0

1,5

1,0
0,8
0,6
0,4

0,2

О

а)

1 2  3  Ч 5

Рис. 1. Вертикальное распределение удельной влажности в атмосфере (ст. Воей
ково) .

а)  я н в а р ь ,  б) а п р е л ь ,  в)  и ю л ь ,  г)  о к т я б р ь ;  /  —  01 ч , 2  —  08 ч , 5  —  13 ч , 4 — 19 ч , 5  —  с р е д н е е
з а  с у т к и .

на высоте 70 м, где разброс точек несколько больше и составляет 
± 0 ,3  г/кг. В эти месяцы q мало меняется с высотой в ело,е" Зем ля — 
2000 м. Так, в январе разность между максимальным и минималь
ным значениями по высоте составляет 0,4 г/кг. В январе, в слое 
Зем ля — 500 м, в слое инверсии температуры, наблю дается слабое 
инверсионное распределение q во все сроки наблюдений. Выше 
слоя инверсии отмечается постоянство q до высоты 1000 м и сла
бое убывание в слое 1000—2000 м.

В апреле инверсионное распределение наблю дается только 
в ночные часы в слое зем ля — 200 м, выше этого слоя q не меня
ется с высотой до 500 м, далее следует плавное убывание. П ере
пад q по высоте в апреле составляет 1,1 г/кг.

Л етом в ночные часы наблю дается возрастание q с высотой во 
всем слое инверсии ( — 300 м) и убывание выше этого слоя. 
В сроки 08 и 19 ч в слое Зем ля — 200 м q почти не меняется. 
Среднесуточный профиль q в июле имеет изотермическое распре
деление в слое Зем ля — 200 м и убывание выше этого слоя. П е
репад в слое Зем ля — 2000 м составляет 4,0 г/кг.



Осенью 9  мало меняется в самом нижнем слое и плавно убы 
вает от уровня 200 м вверх. П ерепад q по высоте составляет 
2,0 г/кг.

Таким образом, по м атериалам  радиозондирования, вертикаль
ный профиль удельной влаж ности во все сроки и сезоны в общем 
соответствует профилю температуры воздуха с той лиш ь разни
цей, что изменение по вертикали происходит более плавно, чем 
изменение температуры воздуха, особенно в" теплый период.

Профили относительной влаж ности f определяю тся распреде
лением температуры воздуха и влагосодерж аннем в атмосф ере

Нкм

б)

о  й 

о  Д 

о  л  
о  л

70 80 90 100 60 70 80 60 70 80 90 100 60 70 90 Г/.

Рис. 2. Вертикальное распределение относительной влажности 
в атмосфере (ст. Воейково).

У е л . о б о з н а ч е н и я  с м . р и с .  1.

(рис. 2 ). В январе наблю дается м алая изменчивость f  в слое 500 м, 
выше происходит довольно быстрое убывание ее с высотой. И нте
ресно, что во все месяцы года в слое 70—370 м в сроки 08 и 19 ч 
относительная влаж ность почвы не меняется или мало меняется 
с высотой, несмотря на падение температуры воздуха в этом слое. 
Последнее объясняется очень быстрым уменьшением абсолютной 
влажности с высотой, поскольку влага за счет начинаю щ егося ис
парения сосредоточена у земной поверхности, а перемеш ивание 
ослаблено в утренние и вечерние часы. Выше 500 м ход f опре
деляется ходом температуры воздуха. Зимой отмечается наиболь
ш ая изменчивость f. В январе разница между максимальным к  
минимальным значением /  по высоте составляет 20 (% ). В апреле 
и октябре /  мало меняется в слое 500 м, а выше убывает с вы
сотой. В июле в дневные часы отмечается медленный рост f в слое 
до 500 м, а выше — более быстрый рост с высотой. Такой ход f  
летом во многом определяется и суточным ходом нижней облач
ности 118, 9, 16].
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Анализ профилей точки росы (Та) и температуры  воздуха (Г) 
(рис. 3) показы вает, что в январе в слое 500 м наблю дается ин
версия Та и Т во все сроки. Выше этого слоя и Та я Т  убываю т, 
однако убывание Та происходит несколько быстрее, чем Г. В табл . 2 
приведены вертикальны е градиенты Та и Т. И з анализа этих д ан 
ных видно, что имеет место некоторое уменьшение вертикального 
градиента Та зимой, что связано с влиянием отдельных случаев 
сильного вы холаж ивания и высуш ивания приземного воздуха. 
В июле в ночные часы до высоты 200 м наблю дается инверсия Та 
и Т, выше — убывание этих величин с высотой. В апреле профили

Ним

ейково).
Уел. обозначения см. рис. 1.

Та Я Т В общем имеют ход, аналогичный ходу в июле, в октябре 
в нижнем слое 200 м отмечается изотермия во все сроки, кроме 
дневного.

Н аряду со средним вертикальным распределением температуры 
и влаж ности представляет интерес изучение изменчивости этих 
элементов. Наиболее_улот-ребЛ-Ммым «рите в аэро'клй'матбло- 

/ гии^ттвляётся среднеквадратическое отклонение а. В табл. 4 пред- 
«ставлены среднеквадратические отклонения перечисленных выше 
элементов ̂  для всех-сроков-_и__ в среднем за  месяц по высотам. 
В течение суток наибольш ей изменчивостью температуры  воздуха 
отличаю тся сроки ночные и утренние в январе и октябре, днев
н ы е— в апреле и июле.

В распределении среднеквадратического отклонения тем пера
туры воздуха по вертикали отмечается следую щ ая особенность. 
М аксим альная изменчивость температуры воздуха отмечается у по
верхности земли, что, по-видимому, объясняется взаимодействием 
радиационных и циркуляционных факторов. Этот максимум особен
но заметен в январе и октябре. Летом максимум От у поверхности
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Таблица 2

Средние месячные значения вертикальных градиентов температуры воздуха 
и точки росы (°С/100 м) за сроки 01 и 13 ч по ст. Воейково

Толщина слоя.

01 ч

январь апрель

Гг 'It.

октябрь

Тт

Земля 200 
200-500 
500-1000 

1000-1500 
1500-2000

0,6
0,5

- 0,1
-0 .3
-0 ,3

0,9
0,4

- 0 , 3
- 0 , 5
- 0 , 5

0,5
- 0. 2
-0 ,5
-0 ,5
-0 ,4

О
- 0 , 3
- 0 , 5
-0 .6
-0 ,6

1,3
-0,1
-0 ,9
-0 ,5
-0 .5

0,9
-0,8
-0.6
-0 ,5
-0 ,5

0,6
-0 ,4
-0 ,3
-0 ,5
-0 ,5

0 ,3
- 0 , 5
-0 ,8
- 0 ,6
- 0 , 7

Толщина слоя, 
м

13 ч

январь

Тг

апрель

1т Гт. Тг Гт,

октябрь

Гт Гт,

Земля 200 
200-500 
500-1000 

1000-1500 
1500-2000

0,5
0,4
0.0

-0 ,4
-0 ,4

0,2
0.3

- 0 , 3
- 0 ,6
- 0 ,5

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

-0.8
-0 ,4
-0 ,5
-0 ,5
-0 ,7

-1.1
-0 ,9
-0 ,9
-0 ,7
-0,6

-0 ,8
- 0 , 5
- 0 , 4
- 0 .5
- 0 , 5

-0.8
-0 ,7
-0 ,5
-0 ,5
-0 ,4

- 0 , 9
- 0 . 4
- 0 . 5
- 0 , 7
- 0 , 7

земли наблю дается только днем, весной он наблю дается не 
у земли, а на высоте 300 — 500 м. Второй максимум От отмеча
ется на высотах от 500 м и выше, в зависимости от времени года. 
В январе рост От наиболее четко проявляется с высоты 1000 м, 
а апреле — с 500 м, в июле — с 500— 1000 м. Т акая вариация От 
по сезонам в значительной мере определяется особенностями су
точных ходов нижней облачности в каж дом сезоне.

Вертикальный ход Oq в общем аналогичен ходу От, различия 
Од по высоте небольшие, хотя относительное среднеквадратическое 
отклонение удельной влажности Oqlq во всем слое велико. Так, 
в январе Oglq составляет 53% У поверхности земли и 50% на вы 
соте 1500 м. В июле Oq/q у поверхности земли равно 31 и 28% 
на высоте 1500 м. В апреле на тех ж е высотах оно составляет 36 
и 59% , в октябре 34 и 47% соответственно. Изменчивость относи
тельной влажности О/ в пограничном слое растет с высотой, дости
гая максимума на высоте 2000 м. Особенно резко увеличивается 
Of в январе и октябре. Весной и летом она плавно растет с вы 
сотой. Отметим, что в апреле на всех высотах изменчивость отно
сительной влажности наибольш ая по сравнению с другими рассм ат
риваемыми месяцами. Больш ая изменчивость температуры и в л аж 
ности воздуха зимой и отчасти весной объясняется более развитой
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циклонической деятельностью , когда происходит более частая 
смена воздуш ных масс.

С реднеквадратические отклонения точки росы , так  ж е как  
и сгу, наибольш ие в январе. Первый максимум отмечается 
у поверхности земли, второй — на высоте 1500 м, т. е. распределе
ние по вертикали в общем аналогично распределению  От- 
Д иапазон  изменений и От̂  зимой составляет 4 ,7 ^ с т т ^  8,0 и 
5 ,5 ^ а т ^ ^ 8 ,2  соответственно.

В апреле и июле вертикальные профили От̂  и От различаю тся 
тем, что От^ растет с высотой, однако диапазон изменений 
и 0 т в это время года невелик и леж ит в пределах 2 ,7 ^ а т ^ 3 ,1  и 
2 ,6 ^ а г ^ ^ 4 ,1 .  В о ^ я б р е  вертикальный ход аналогичен 
ходу От.

Перейдем теперь к особенностям суточного хода влажности 
в пограничном слое. Н а рис. 4 приведен суточный ход q по данным 
наблюдений за  июль на ст. Воейково (1965— 1967). А нализ этого 
граф ика позволяет отметить максимум q у поверхности земли 
в дневные часы и небольшое убывание <7 к вечеру. У ж е на высоте 
200 м дневной максимум q не прослеж ивается. Н а высотах 200 м 
и выше наибольш ее значение q отмечается в вечерний срок (19 ч), 
причем нарастание удельной влаж ности происходит очень плавно, 
а амплитуда суточного хода q на высоте 200 м составляет 0,4 г/кг 
(у поверхности земли 1,5 г /кг). Таким образом, по данным Воей
ково не прослеж ивается суточного хода удельной влажности в виде 
двойной волны, как  это имеет место в районе М осквы [4].

В работе [4] такж е указы вается на сильное различие суточного 
хода от года к году и отмечается, что удельная влаж ность в днев
ные часы на всех высотах выше, чем в утренние, и максимум 
удельной влаж ности приходится либо на предполуденные часы 
(10 ч 30 мин), либо на послеполуденные (16 ч 30 мин) для рай 
она Москвы.

К ак  известно, распределение водяного пара по высоте зависит 
от целого ряда факторов (распределения температуры, наличия 
облаков, выпадения осадков, степени развития турбулентности). 
Все это в сильной степени затрудняет изучение суточного хода 
удельной влажности.

В аж но такж е для изучения суточного хода влажности иметь 
данные учащенного зондирования атмосферы, так  как  по данным 
четырехразового зондирования проследить детальную  картину 
изменения q от срока к сроку не удается.

По данным ст. Воейково в зимние месяцы суточный ход удель
ной влаж ности вы раж ен очень слабо (рис. 5 ); весной и осенью су
точные изменения q значительно меньше, чем летом, но несколько 
больше, чем зимой, особенно в нижнем 100-метровом слое.

Суточный ход относительной влаж ности обратен ходу темпе
ратуры воздуха и прослеж ивается во всем пограничном слое с р ав 
номерным убыванием амплитуды суточрюго хода с высотой.
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■Изменение точки росы в течение суток в январе довольно хо
рошо согласуется с изменением температуры воздуха (рис. 5 ). Л е
том -связь  между суточным ходом температуры воздуха и точкой 
росы отсутствует в утренние и дневные часы. Н екоторая связь,

ГС г;с qzlKZ 
10г  6

-  ч

6

12

10
16

П

12
16

П
18

16

П
20

18

16

П

12

10

-  7

-  6

а)

Рис. 4. Суточный ход температуры воздуха Т (1), 
температуры точки росы Td (2) и удельной влаж

ности д (3) по высотам в июле.
а — 1500 м , б — 1000 м , . б —  500 м , г  —  370 м , (Э —  200 м , 

е  —  70 м .

к тому ж е не вполне устойчивая, имеет место в ночное время. Т а 
кое различие в особенностях изменения Т я Та ночью и днем 
в летнее время объясняется, по-видимому, резким усилением тур
булентного обмена в дневные часы, что приводит к быстрому пере
носу испаривш ейся влаги с земной поверхности в вертикальном на
правлении, а такж е недостаточным поступлением влаги к поверх
ности почвы снизу.
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в  табл. 3 приведена амплитуда годового хода средних месяч
ных значений температуры  яоздух̂ ^̂ ^̂ ^̂  ̂ росы за  четыре срока.
Д о  высотъГ'ТООО м годовые амплитуды точки рось5;..рВО :все сроки 
меньше, чем амплитуды температуры  воздуха. Выше 1000 м .раз
личия в ам плитудах температуры  воздуха и точки росьгсоставляю т 
1,0—2,0° С.

ГС q г/ке
-Ю г-15

Шч

Рис. 5. Суточный ход температуры воздуха Т (Г), 
температуры точки росы Г<г {2) и удельной влаж

ности q (3) по высотам в январе.
,0 —  1500 м .  б —  1000 м ,  в  —  500 м ,  г  —  370 м , а  —  200 м . 

е  —  70 м .

В табл. 4 представлены среднеквадратические отклонения р а с -» 
сматриваемы х метеоэлементов по^высотам и по срокам за  разн ы е! 
сезоны,. А нализ этих данных показы вает, что в январе и зм ен ч и -‘ 
вость "температурь! ^воздуха имеет максимум ночью й минимум ве
чером. В слое 370— 1000 'м суточные колебания изменчивости тем 
пературы воздуха небольшие. Н аиболее четко и максимум и ми
нимум прослеж иваю тся на высоте 1500—2000 м.
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Таблица 3

Амплитуда годового хода средних месячных значений температуры воздуха 
и точки росы на высотах за разные сроки

С р о к

. 70 М 200. м 370 м

Ат Ат

01 25,0 24.2 25.3 24,2 24,2 22,1
07 27,Ь 24.6 25,8 23,7 24,4 21,6
13 30.8 23.3 28,7 22,2 26.3 20,8
21 29,9 24.1 , 28,1 . 23.2 26.5 21.8

С р о к

500 м 1000 м 1500 м 2000 м

01
07
13
21

23,3
22,9
24,8
25,2

20.7
20.7
19.8 
20,7

19.3
20.3
20.4 
21,6

19,4
19,7
19,3
19,6

18,1
18.1
18,6
18,5

19,0
18.8
18.2
19.7

15.7
16.8 
17,2 
17.6

19.0
18.1 
19,2 
18,8

Среднеквадратические отклонения метеорологических

г/кг

0/®/о

S’

оа
О

Я н в а р ь А п р е л ь

70 200 370 500 1000 1500 70 200 370 500 1000 1500

01 7,8 6,8 4,9 4,8 5,3 8.0 4.1 4.5 5,1 5,1 4,8 4.9
08 7,7 6,1 4,6 4,6 5,3 6.1 4.8 4,7 5,1 5.4 4,8 5.1
13 6.8 6,1 4,8 4.5 5 ,5 6,2 5,1 5,1 5,1 5.1 4,8 4.7
19 7.2 6,2 4,7 4.6 5.2 5.7 4 ,6 5,0 5,2 5.2 4.7 4.6
ср. 718 6.2 4.8 4 .6 4,7 5,3 4,6 4,8 5,2 5.2 4,8 4,8

01 8.2 7,0 5,6 5,5 6.5 7,3 4,7 4,9 5,0 5.1 6,1 6,9
08 8,2 6,6 5.4 5.3 6.6 7.9 4,7 5,3 5,3 5,5 6.2 6.8
13 6.9 5,8 5.5 5,6 6.1 6,9 4.9 5,0 5 ,2 5.5 5.9 6.1
19 7,6 6,2 5,4 5.3 6.5 6.8 4.8 4,9 4,8 5.0 5.1 5.5
ср. 7.7 6,4 5,5 5,4 6,4 7,2 4.8 5,0 5,1 5.3 6,1 6.3

01 0.9 0,9 0.8 0,8 0.9 0.8 1.0 1,2 1.4 1.4 1,3 1.3
08 1.0 0.9 0.8 0.8 1.0 0.8 1.0 1.1 1.2 1,3 1,3 1.4
13 0.9 0.8 0.8 0,8 0.8 0.8 1.5 1,4 1,3 1.4 1,3 1,3
19 0.9 0.8 0.7 0.7 0.7 0,7 1,2 1.3 1.4 1,3 1,2 1,2
ср. 0,9 0,8 0.8 0.7 0.8 0.8 1,2 1,3 1,3 1.3 1.3 1.3

01 5.7 6.5 30,6 12.9 22.2 22,8 15.7 16,8 18,6 19,9 20,4 23,2
08 5.9 5.9 8.9 11.8 21,6 25,2 15.2 16,2 18,1 19,2 20.0 22.8
13 5.3 5.7 7.9 11.4 21,2 25.4 21.4 20,9 21,8 21.8 21.3 22.4
19 5.4 6,7 10.3 13.0 21.6 23,2 20.2 20.0 20,6 21.2 21.8 24,0
ср. 5 .5 6.2 9 ,5 11,2 21.5 24,2 18,4 18.6 19,8 20.6 21.2 23.2
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Изменчивость точки росы в общем имеет тот ж е характер, что 
и изменчивость температуры  воздуха, с той лиш ь разницей, что 
максимум изменчивости наблю дается не ночью, а утром.

Изменчивость относительной влаж ности увеличивается ото дня 
к ночи. Н а высотах 1500—2000 м происходит смена суточного хода 
изменчивости относительной влажности; наибольш ая изменчивость 
f  отмечается днем, наименьш ая ночью. Особенностью суточного 
хода изменчивости f  является то, что суточная ам плитуда |  воз
растает с высотой (о причине уж е говорилось в ы ш е).

Изменчивость удельной влаж ности в течение суток меняется 
незначительно.

В июле изменчивость температуры  воздуха имеет суточный ход 
в слое 70—200 м с максимумом днем и минимумом в утренние 
часы. Выше 200 м амплитуда От затухает.

Суточное распределение изменчивости точки росы имеет тот 
ж е характер, что и тем пература воздуха до высоты 370 м, выше 
этого уровня наибольш ие значения От^ приходятся в основном на
ночной срок.

Изменчивость удельной влаж ности имеет четкий суточный ход 
с максимумом днем и минимумом ночью. Н а высоте 500 м и выше

Таблица 4
элементов по высотам (осреднение за 1965—1967 гг.)

И ю л ь О к т я б р ь

70 200 370 500 1000 1500 70 200 370 500 1000. 1500

2,7 2,9 3.2 3.3 3 ,6 3 ,2 4.7 4 .2 4,1 4.5 5,1 5,2
2.4 2.7 3 .2 3.3 3 .2 3 ,2 4.5 4.1 4 ,0 4.2 4;8 5.0
3.6 3.3 3 ,2 3,3 3.1 3.1 3,9 4.0 4.1 4.1 4.7 5.0
3.2 3,1 3,2 3,3 3.2 3.2 4 ,2 4.1 4.1 4,1 -4.8 5.1
3 .0 3.1 3.2 3,3 3.3 3.1 4.3 4,1 4,1 4 .2 4.9 5,1

3.8 2,8 2,6 3 ,4 3.7 3,7 5,1 4 ,9 5.1 5,3 6,1 6,9
3.3 2.6 2,7 3,0 3.3 3.8 5.3 4,9 5.0 5.1 6,1 6,7
4,1 3.0 2,9 2,9 3.1 3.3 4 .7 5,0 5,1 5 .2 5.7 6,5
3.8 3.0 2,8 3.0 3.5 3 .6 5.1 5,1 5.0 5.1 6,0 7.8
3,0 2.8 2,8 3,1 3.3 3,5 5.1 5.0 5.1 5.2 6,0 7.0

1.9 2.3 2 .6 2 ,4 2.3 1,9 1.8 1.8 1,9 1.9 1,9 1.9
2.1 2 .2 2 .4 2 ,4 2.2 2.0 1.8 1.8 1,8 1,8 1.8 1,8
4,0 3.7 3.4 3.1 2.3 1.9 1.8 1.8 1.7 1.8 1,7 1,8
3.4 3.3 3.2 3 .2 2,6 1.8 1.8 1.7 1,7 1.7 1.9 1.8
2.9 2.9 2,9 2.8 2.4 1,8 1,8 1,8 1,8 1,8 1,8 1,8

8.6 11,5 14.0 14,2 12,5 11,2 7.8 9 ,6 11,1 11.6 16,0 22,4
11.6 12,8 14.6 14.8 13,6 13.2 7,1 8,1 10.3 11,2 16,5 20,0
15.5 14,0 14,9 14.6 13,3 12.4 14,6 14,2 14.1 13,9 16,3 20,7
15,4 15.4 14,3 14,2 15,0 14.3 11,1 11,5 12,0 12,4 16,4 23,6
13.2 13,7 14,4 14,4 13,6 12.8 10.6 11,1 11.9 12,3 16.2 21,7
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максимум изменчивости удельной влажности отмечается уж е в ве
черние часы. Н а высоте 1000—2000 м суточные амплитуды Oq не
значительны.

Относительная влажность, как  правило, отличается наибольшей 
изменчивостью в вечерние часы, минимальные значения наблю да
ются ночью. В слое 200—500 м суточные амплитуды изменчивости 
относительной влажности минимальны, выше 500 м они снова уве
личиваются;.

В апреле суточный ход 0 г, От̂  , Oq, Of в общем сходен с суточ
ным; ходом этих величин в июле. Суточные амплитуды От̂  наи 
меньшие в слое- 500 м и увеличиваю тся почти в 2 раза  в слое 
1 0 0 0 — 2 0 0 0  м.

В октябре суточные амплитуды незначительны во всем по
граничном слое, за  исключением высоты 1500 м, где амплитуда 
составляет 1,3° С. Суточная амплитуда температуры воздуха бы
стро убывает с высотой и уж е на 200 м она равна 0,2° С. Н еболь
шое увеличение ее наблю дается на высоте 2 0 0 0  м, что, очевидно, 
связано с вариациями нижней границы облачности на этих высо
тах.

Помимо изучения вертикального распределения характеристик 
влажности и их суточного хода, представляется важны м рассмот
реть изменчивость характеристик влажности во времени и про
странстве. В настоящ ей работе рассматриваю тся особенности из
менчивости во__времени Tejm ep^ ypbi' воздуха и точки росы — ха- 
рактеристтпП1Гда^18й М еЗд обн ои _д ля~ учёта  измёнёШ я влаж ности 
в прогнозе' оВразования, и эволюции облачности. Д  этой цели 
использовались данные радиозондирования з~а"Т966 г. по четырем 
срокам для высот 70, 200, 370, 500, 1000, 1500 и 2000 .м за  летний 
и зимний периоды. По выбранным данным были определены р аз
ности значений температуры  воздуха и разности значений точки 
росы за  интервалы времени 6 , 12, 18 и 24 ч. По полученным р аз
ностям рассчитывались значения Оат и 0 ат^- Здесь 0 дг ■ и 0 дт^ 
представляю т средние квадратические изменения температуры воз
духа и точки росы во времени; которые равны корню квадратному 
из структурных функций Da t , '■

Г  ДО ;
t " ,  t", L t ) ,

где t '  и f '  — различны е моменты времени. A t  — интервал между 
сроками, взятыми для расчета.

Полученные значения среднеквадратических изменений темпе
ратуры воздуха и точки росы, а такж е коэффициенты корреляции 
между ними для интервалов временй 6  и 1 2  ч представлены 
в табл. 5. Из таблицы  виднр, что в январе значения Оат^ на всех 
высотах пограничного слоя превосходят значения 0 дг, причем эти 
различия увеличиваю тся с высотой. В июле до высоты 500 м а a t
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превыш аю т сглт^, на высоте 500 м 0дг~стдт^ , а выше алт^ пре
восходят сгдт. Отметим такж е, что сгдг и Олт^ уменьшаются от 
зимы к лету на всех высотах. : |

Коэффициенты корреляции между температурой воз|духа и точ
кой росы высоки в холодную половину года (в январь гдт, дт^ =
=  0,99-^0,86 для А^ =  6; Гдг, д т ^ = 0 ,9 4  для М = \ 2 )  у поверхности 
земли и на высоте 200 м. Выше значения г at ,  a t  ̂  уменьшаются. 
В теплую половину года связь между Т а Td м ала, в отдельных 
случаях она отрицательная.

В работе [8] такж е исследовался характер связи между син
хронными изменениями температуры и точки росы во времени для 
уровней: Зем ля, 850, 700, 500 мб и т. д. по м атериалам  радиозон
дирования на станциях СССР.

Сопоставление наших данных {гat, a t < J a t \  ) для поверх
ности земли с данными Б. П. К удрявцева дало удовлетворитель
ные результаты , небольшие расхождения в значениях указанны х 
величин, очевидно, объясняю тся разными периодами наблюдений, 
выбранными для расчета. Так, для интервала времени 6 ч значе
ния Оат, сгдт  ̂ и г a t ,  ат^ , но Кудрявцеву, составляю т 3,8, 4,6 и
0,96° С в январе и 3,8, 2,4 и —0,09° С в июле соответственно. Наши 
данные приведены в табл. 5.

Таким образом, из анализа данных табл. 5 можно сделать сле
дующие выводы.

1. В январе значения адг^ на всех высотах превосходят зн а
чения Оат', в  июле до высоты 500 м а a t  превыш аю т значения 
Одг^ , а выше одт^ превосходят значения Оат-

2. Н аибольш ая изменчивость точки росы во времени в погра
ничном слое происходит на высоте 1500—2000 м.
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