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штормов на море и песчаных бурь на суше. Приводятся 
статистические характеристики скоростей ветра в пла
нетарном пограничном слое по экспериментальным дан
ным, результаты обобщений актинометрических наблю
дений над океаном, распределение теплофизических ха
рактеристик почвы по территории Советского Союза.
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Б. Г. ВАГЕР, Е. Д.  НАДЁЖИНА

М О Д Е Л Ь  М А С Ш Т А Б А  Т У Р Б У Л Е Н Т Н О С Т И  И Р А С Ч Е Т  
С Т Р У К Т У Р Ы  П О Г Р А Н И Ч Н О Г О  С Л О Я  А Т М О С Ф Е Р Ы

Известно, что для замыкания системы уравнений, описываю
щих режим турбулентного течения, необходимо иметь сведения 
о поведении масштаба турбулентности. В настоящее время для 
описания структуры пограничного слоя атмосферы существует не
сколько способов такого замыкания. Наиболее распространенными 
являются: в советской литературе — формула Лайхтмана — Зили- 
тинкевича для масштаба турбулентности [1], в зарубежной литера
туре— формула Блэкадара [2] для той же величины. Указанные со;- 
отношения позволяют определить масштаб турбулентности через 
локальные средние характеристики потока. Связи такого рода 
отличаюся сравнительно небольшой универсальностью и, будучи 
пригодными для определенного класса течений, должны быть зна
чительно изменены при переходе к описанию течений другого клас
са. Для достижения большей универсальности в целом ряде работ,  ̂
посвященных расчету турбулентных течений в лабораторных уело- • 
виях, предлагается использовать дифференциальное уравнение пе
реноса, определяющее масштаб турбулентности. Эта модель впер
вые была предложена в работе Колмогорова [3] . В 1951 г. Ротта 
развил и обобщил аналогичную модель на случай неоднородной 
и неизотропной турбулентности [4]. Это направление развивалось 
в дальнейшем в работах Глушко [5, 6], Сполдинга [7, 8, 9] и не
которых других авторов [10, И ]. Следует отметить, что, вообще 
говоря, в силу физических особенностей турбулентного движения 
трудно установить число неизвестных, определяемых из решения 
(и соответственно число уравнений переноса), которые с доста
точной полнотой характеризовали бы режим потока. Однотипная 
процедура, примененная к уравнениям Навье — Стокса [4], позво
ляет получить уравнения переноса не только для кинетической энер
гии и масштаба турбулентности, но и для напряжений Рейнольдса^; 
третьих, четвертых и т. д. моментов (см. например, цикл работ 
Давыдова |2,УЗ]). Увеличение числа использованных уравнений 
должно приводить к большей универсальности решения. Однако 
в настоящее время нет реальной технической возможности исполь
зовать такую п-мерную модель турбулентности. В то же время мо
дель с использованием дифференциального уравнения для мае- . 
штаба турбулентности позволяет уже сейчас получать интересные,



обозримые и сравнимые с экспериментом результаты [9, 10]. 
Могут быть намечены и пути дальнейшего развития этой модели.

Представляет интерес исследовать возможности применения 
модели, использующей уравнение переноса для I, к описанию тур
булентных течений в атмосфере. Для этой цели рассмотрим стаци
онарный двумерный планетарный пограничный слой, описываемый 
уравнениями:

; 1) уравнениями движения:

ди . ди й , ди I о /1 \

dv , dv д , d v  г, , г J S
+  =  (2)

2) уравнением неразрывности

ди , dw
дх ' дг

3) уравнением баланса энергии турбулентности

дЬ . дЬ .и-г:----■—kдх  ‘ dz

=  0, (3)

ди \2 ^dv \
dz \dz

с ь т  , 1
I ' ai dz dz

При решении задачи используются соотношения Колмогорова, 
связывающие коэффициент обмена k и диссипацию Ds с кинетиче
ской энергией Ь и масштабом турбулентности 1{к  =  1 у т ,  Ds==C^i‘̂ 

Изучается случай нейтрально стратифицированной атмо
сферы. Использованы общеизвестные обозначения.

Рассмотрим прежде всего решение системы (1) — (3) для слу
чая однородного по горизонтали установившегося потока. Сравним 
различные варианты замыкания системы уравнений (1) — (4). При 
этом масштаб турбулентности задается:

а) по формуле Лайхтмана •— Зилитинкевича

/  =  - x C V 4 _ ^ ^ L ,  (5)

dz ■{ЫЩ

б) по формуле Лайхтмана — Зилитинкевича, исправленной по 
аналогии с формулой Блэкадара [16]

------ (6)
дг (b\k)

Здесь а  — функция числа Ro =



Кроме того, для определения I было использовано дифференциаль
ное уравнение вида;

dz (7)

где

W ■■ W — k дЬ

/ , = ( с - с : , ) - 1 / т +

ди \2
дг

Ь д г  ’ 

dv  '2
+ д г\
1 \ I

Уравнение (7) получается после несложных преобразований из 
дифференциального уравнения для импульса турбулентности 
{Ь-1), приведенного в работе [9]:

' дх д г
1 Ь Щ  dl , Ь Щ ^ дЬ \

да
дг

2 fdv \21
дг

<Ji dz

-  с ;  63/2.

+

(8)

Подробный вывод уравнения (8) приведен в работе [4]. Опре
делив масштаб турбулентности как средний диаметр турбулент
ных образований, автор статьи [4] считает, что для того чтобы 
описать поведение I в турбулентном потоке, необходимо исследо
вать пространственную структуру турбулентности, которая описы
вается, по существу, энергетическим спектром. Поэтому, получив 
из уравнений Навье—Стокса, домноженных на соответствующие 
компоненты пульсационной скорости, уравнение для корреляцион
ной функции, Ротта не переходит от этого уравнения к уравнению 
для масштаба I так, например, как это делает Глушко [6]. Урав
нение для корреляционной функции в работе [4], домноженное на 
соответствующий коэффициент и проинтегрированное по всему 
пространству (рассматривается случай неоднородной и неизотроп
ной турбулентности), вводится к уравнению для спектральной 
функции. Если проинтегрируем уравнение для спектральной функ
ции по всем волновым числам от О до оо, то получим известное 
уравнение (4) для энергии турбулентных пульсаций. Умножив
уравнение для энергетического спектра на коэффициент
(здесь к'  — волновое число) и проинтегрировав его по всем к'  от 
О до оо, получим уравнение для функции (6 • /), которое может быть 
записано в форме (8). Разумеется, для того чтобы выразить диф
фузионные и диссипативные члены в том виде, в каком они содер
жатся в выражении (8), делаются дополнительные предположения 
относительно спектрального распределения диффузии и диссипации



энергии турбулентности. При этом в уравнении для импульса
турбулентности (^) появляются константы—; —, и С^. Для того
чтобы от уравнения (8) перейти к уравнению (7), описывающему 
изменения среднего диаметра турбулентных образований, уравне
ние (4) домножается на / и вычитается из уравнения (8).

В уравнении (8) так же, как в уравнении (4), два члена в ле
вой части описывают адвекцию величины (&•/), а члены правой 
части описывают воздействие на эту величину диффузии, притока 
энергии от среднего движения и диссипации соответственно. Отме
тим, что приведенное без вывода в работе [3] уравнение для сред
ней частоты турбулентных пульсаций со= — может быть тоже
получено из уравнения (8). При этом становится ясно, что в урав
нении для со опущены члены, существенно влияющие на поток 
вблизи поверхности. Однако уравнение для со привлекает своей 
простотой, и был получен вариант решения с использованием это
го уравнения.

Уравнения (7) и (8) содержат следующие константы, знание 
которых необходимо для получения решения: С, Съ\ С ог, от, сГг 
Предполагается, что эти константы являются универсальными. 
В работе [9] исследованы с большой тщательностью величины 
констант путем сравнения решения и соответствующего экспери
мента для разных типов течений в трубах. Там же приведена таб
лица констант, которой мы и воспользовались. Авторы работы [9] 
отмечают, что для лучшего описания экспериментальных зависи
мостей вблизи стенки необходимо,признать по крайней мере одну 
1 ! 3  перечисленных констант функцией высоты в этой области тече
ния. Без какого-либо теоретического обоснования предполагается:

=C 'm +C w (j)^. Универсальность приписывается теперь «дей
ствительным» константам См; и В более ранней работе Спол
динга величина С'  ̂считалась постоянной. Мы исследовали пове
дение решения при С =  const и С'^ =f{z) .  Д ля остальных кон
стант использованы следующие числовые значения: С =  0,1; Сь— 
=0,84; (Тг=2; cTi=l,2; СТ2 =  2,0.

Граничные условия для неизвестных и; и; Ь; w не отличаются 
от общепринятых условий в задачах пограничного слоя:

1) при 2 =  2о; U — V ~ W  — 0\

2) при Z — H] u = Ug-, v =  0; b =  0;
Н  — верхняя граница рассматриваемого слоя (Я=соп51).

Для решения уравнения (7) или (8) необходимо задать гранич
ные условия для масштаба турбулентности.

Условие для I на уровне шероховатости очевидно: при z=Zo; 
l=K-Zo. Условие для I на уровне z = H  требует специального иссле
дования. В упоминавшейся уже работе [9] на верхней границе по
граничного слоя принимается условие (&•/)= О, которое считается



справедливым в силу того^ что выше уровня Н поток предполага
ется нетурбулентным. При этом можно предположить, что мас
штаб турбулентности обращается в нуль на верхней границе слоя, 
так как в нетурбулентном потоке, по-видимому, все характеристи
ки турбулентности нулевые. С другой стороны, рассматривая 
масштаб I как средний размер турбулентных вихрей, увеличиваю
щийся по мере удаления от поверхности, и, имея в виду неопреде
ленность задания высоты Н, можно думать, что /=т^0 на уровне Н

О 0,01 0,02
Рис. 1. Профили коэффициента обмена, получен
ные с использованием двухпараметрическрй мо

дели.
1) =0,055; =  0.0; 1 ^ =  0,0; 2) с'^ =  0,055 +  аг;

=  0,075; 

dz

Н' = 0,02, 5 )С  =  0,075; м Н' = 0,0;
.= я = ° =  0.085; 1 ^ : ■0,05; =0.И

Р1 сохраняет здесь постоянное и даже не слишком малое значение. 
Кроме того, одним из необходимых требований является сглажи
вание всех характеристик пограничного слоя по мере удаления от 
поверхности, т. е. требование условия ^  =  0. Одновременное вы
полнение условий для I и для градиента может быть обеспе
чено лишь в том случае, когда высота пограничного слоя Н  явля
ется внутренним параметром задачи и определяется из решения. 
В силу ограниченности нашей постановки, мы можем при задан
ном Я  выяснить только, какое из условий для I больше отвечает 
физическим представлениям. Система (1) — (4), дополненная со-



ответствующим соотношением для I, решалась численно. Метод 
решения описанвработе [14]- Прежде всего исследовалась зависи
мость решения от выбора констант в уравнении (7) и от выбора 
граничного условия для / и & на верхней границе рассматривае
мого слоя. В качестве примера на рис. 1 приведены профили коэф
фициента турбулентного обмена для разных случаев вариации кон
стант и граничного условия. Наибольшее влияние на рассчитывае
мый профиль коэффициента обмена оказывает изменение констан
ты См. Увеличение константы С „ на 30% уменьшает величину 
максимума k{z)  ~втрираза.П ри  использовании условия /lz=//=const

z= H
=0 оказа-

Рис. 2. Сравнение годографа скорости и профи
ля k (z )  с результатами натурного эксперимента.
/) экспериментальные точки, 2) модель Лайхтмана —
Зилитинкевича» 3) модель Лайхтмана — Зилитинкевича 
с поправкой, 4) модель Колмогорова для со, 5) двухпа

раметрическая модель.

изменение константы (в разумных пределах) мало влияет на рас
пределение k{z)  (рис. 1). Использование условия ^
лось невозможным, так как при этом условии коэффициент обмена 
обращался в нуль уже на очень малых высотах. Программа не да
вала технической возможности довести решение до конца, не сдви
гая верхнюю границу слоя. Наиболее удачные профили k{z),  т. е. 
наилучшим образом согласующиеся с физическими представления
ми, получаются при использовании условия/|г=я =  О и ^ |  =0-

Результаты численных экспериментов сравнивались с данными 
латурного эксперимента Леттау (классический Лейпцигский про
филь) [15]. Рисунок 2 — иллюстрация этого сравнения. На рис. 2 
приведены годографы скорости для всех перечисленных случаев за-
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'Дания масштаба турбулентности. Здесь же показан натурный годо
граф для Ro=10® ( R o = ^  ). Экспериментальные и вычисленные
значения скорости ветра лучше всего согласуются при использова
нии формул (6) и (7) с коэффициентом =См+Сгс2 .̂ Эти же 
модели позволяют получить достаточно низкий максимум на про
филе k{z)  (кривые 3, 4 на рис. 2). В то же время ни одна из пере
численных моделей не дает возможности получить значительное 
уменьшение градиента dkjdz при приближении к верхней границе- 
слоя.

Кривые 4 и 5 на рис. 2 соответствуют случаю использования 
в данной схеме дифференциального уравнения для средней часто
ты турбулентных пульсаций ю. Уравнение для со, введенное в схе
му, позволяет довольно правильно вычислить составляющие сред
него ветра, однако профиль k{z)  сохраняет перечисленные выше

d kнедостатки; большой градиент ^  при г > 0 ,5  и высокое располо
жение максимума на графике k{z).

Таким образом, анализ проведенных численных экспериментов 
показал, что двухпараметрическая модель турбулентности (термин, 
употребляющийся Сполдингом) может быть применена для описа
ния режима турбулентного течения в планетарном пограничном 
слое. Несомненно, требуют дальнейшего исследования и развития 
такие вопросы, как уточнение констант в уравнениях (7) и (8), ап- 
пооксимация членов уравнения (8), уточнение граничного условия 
па верхней границе слоя и т. п. Представляет интерес исследовать 
возможности применения двухпараметрической модели для рас
чета процессов тепло- и влагопереноса в турбулентной атмосфере, 
для описания нестационарных и горизонтально-неоднородных про
цессов.
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Ч И С Л Е Н Н Ы Е  Э К С П Е Р И М Е Н Т Ы  ПО РАСЧЕТУ  
Г О Р И З О Н Т А Л Ь Н О - Н Е О Д Н О Р О Д Н О Г О  ПЛ А Н Е Т А Р Н О Г О  

П О Г РА Н И Ч Н О Г О  СЛОЯ

Р еж и м  потока н ад  неоднородной поверхностью  ф орм и руется  под 
влияни ем  разл и ч н ы х  взаи м о связан н ы х  воздействий. Н ап ри м ер , и з 
м енение в л аж н о сти  поверхности  ведет  з а  собой изм енение тем п е
р ату р ы  поверхности, что в свою очередь о б условли вает  изм енение 
дин ам и чески х  х ар ак тер и сти к  п отока. Ч а щ е  всего хар актер и сти ки  
п оверхности  и зм ен яю тся  в ком п лексе. П оэтом у  при постановке з а 
д ачи  о строении пограничного  слоя  н ад  гори зон тальн о-н еодн ород
ной поверхностью  д о лж н о  уч и ты ваться  воздействи е р азн ы х  ф а к т о 
ров на дви ж ущ и й ся  поток. П оп ы тки  учета  взаи м од ей стви я  теп л о 
вого и динам ического  эф ф ектов  в з а д а ч е  о тр ан сф о р м ац и и  во зд у ш 
ной м ассы  д ел ал и сь  и ран ьш е, но при м ен ительно к  м алы м  р а зм е 
р ам  неоднородностей  [1 ] . Е сли  р азм ер ы  неоднородностей  велики , 
то возм ущ ен и я, вы зван н ы е ими, м огут р асп р о стр ан яться  до зн а ч и 
тельных/, вы сот. Это обстоятельство  следует  учи ты вать  при п о ста
новке зад ач и .

В р аб о те  [2 ] сф о р м у л и р о ван а  д в у м ер н ая  з а д а ч а  тепло- и вл а- 
гообм ен а в турбулентнЬ м  ^пограничном  слое атм осф еры  с учетом  
гори зон тальн ой  неоднородности  п отока. Б е зр а зм е р н а я  систем а 
уравнений, опи сы ваю щ и х проц есс п ерестройки  потока под в л и я 
нием м еняю щ ихся свойств поверхности, вы гл яд и т  таки м  обр азо м ;

Б.  Г.  В А Г Е Р ,  Е.  Д .  Н А Д Ё Ж И Н А

и да
Ш

да да

dv . dv д . dv ,
dz dz dz

da j _ d w  
dz

1);

dx = 0;

d г , dz d , d-z U—  =dx 'dz dz d z '

dq _  d , d q  
dz ^  dz dz

' dx w db
dz

da
dz

cb̂
+

d v \ 2  d z  dq

db
’ dz dz

(1)

(2)

(3)

(4)

(5)

(6)

yfe =  l-/b.  (7 )

З д есь  X — отклонение тем п ературы  от зад ан н о го  зн ачен и я  т ем п ер а 
туры  внеш него п отока, q —  у д ел ьн ая  вл аж н о сть . О стальн ы е обо
зн ачен и я  общ еизвестны .
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У равн ения (1) — (7) вы писаны  с учетом  обы чны х упрощ ений, 
теории пограничного слоя и в предполож ен ии , что производны е от 
всех величин по коорди н ате  у  м алы  (ось х  н ап р ав л ен а  вдоль  
геостроф ического  ветра, ось 2 —  вер ти кал ьн о  в в ер х ). В уравн ен и ях  
д ви ж ен и я  опущ ен член, учиты ваю щ ий изм ен ен ия д ав л ен и я  при 
см ене тем п ературы  поверхности (в отличие от аналогичны х за д а ч  
по теории бризовы х яв л ен и й ). В ообщ е говоря, при р а зн о с т и .т е м 
п ератур  р азн ородн ы х  поверхностей Л Г > 3 °  в уравнени и  д ви ж ен и я

1 дР „ ,
следует  сохран ять  член — которы й ф орм альн о  о к азы в ается

одного п о р яд ка  с адвекти вны м и членам и . О днако  при оценке этих  
членов следует  при ним ать во вн и м ан и е то, что целью  исследован и я  
в наш ем  случае  я в л яется  расчет  внутреннего пограничного слоя, 
о б р азо вавш его ся  н ад  поверхностью  с новы ми свойствам и. П оэтом у

1 дР
при оценке сравнительной  величины  член а в качестве  вер-

р Ох
ти кальн ого  м асш таб а  следует вы б и рать  средню ю  толщ и н у внут
реннего пограничного слоя (величина этого ч лен а оп редели тся  без-

g  -̂ м г'м
разм ерн ы м  м нож ителем  f  т а к  к а к  м асш таб  д авл ен и я  вы-

“ о
р а ж а е т с я  через тем п ер ату р у  и вы соту следую щ им  о бразом : Рм =  

= -^Р  6„ 2 м. И сходя ИЗ этого, следует оцен ивать и п редел  горизон

тальн ы х  расстояни й , д л я  которого будет пригодно реш ение, описы 
ваю щ ее строение пограничного слоя над  полуограниченны м  по 
X  возм ущ ением  на по(верхности. И сп ользован ы  следую щ ие м ас
ш табы  величин;
1) д л я  составляю щ и х  скорости  ветоа

Мм =  =  G,
где G — геостроф ический ветер;
2) д л я  гори зон тальн ы х  и вер ти кал ьн ы х  расстояни й  и м асш таб а  
турбулентности

— -^м ~

(Я  — вы сота пограничного слоя, внеш ний п ар ам етр  з а д а ч и ) ;
3) д л я  отклонений тем п ературы  ( т = 0 — 0н)

'См =

где 0н — за д а н н а я  тем п ер ату р а  на уровне г = Я ;
4) д л я  коэф ф и ц и ен та обм ен а и кинетической энергии  ту р бу л ен т
ности

К = О Н - ,

5) д л я  удельной вл аж н о сти

Яш =  Ят (0Я),

где  qm — м ак си м ал ьн ая  вл аж н о сть  при дан ной  тем п ературе.
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; Г р ан и чн ы е условия;
i и ри  z=Zo (здесь  Zo — б езр азм е р н а я  ш ероховатость)
i

u =  v =  w =  0; 1 =  гго, q =  qo\ =  0; (8)

+  Я'с; (9)k ^  —

при  г =  1
м = 1 ;  г) =  0; <7 =  ^ i; т =  й =  0; (10)

!при х=0

~a{z\ х < 0 )  =  гг(г; л :> 0 ) ;  b{z, л : < 0 )  =  6(г; х >  0); (И )

т(г; х а О )  =  х{г\ х > 0 ) ;  q(z; x < 0 ) ^ q ( z ;  л : > 0 ) ;  

k[z] л < 0 )  =  ^ (г ; ^ > 0 ) ;

зд есь
o-ffgH _   0,6[дт( н̂)

п Г?2 5 Г1 ГА ’ /0 G2 ’ G2

  2 toz-H'sin о _ ^ 4 0 0^^ /?—В —tn — ^  , /Z’ — “ 7̂  . /г1 — /-V .а  p-cpG

ЧпА̂ н)̂ -

V)-V;

Р =

В ы писанны е уравн ен и я  и граничны е услови я  полностью  оп реде
л я ю т  ф ункции и ,  V, W,  т, q ,  Ь,  k в  зави си м ости  от д: и 2 при з а д а н 
ны х зн ач ен и ях  оп ределяю щ и х п ар ам етр о в  М, т, р, п, Zq и  коэф ф и 
циентов Р; Рь с; «ь; ан.

В ы р аж ен и е  д л я  м асш таб а  турбулентности  I вы б и ралось  исходя 
из необходим ости п р еж де  всего правдоподобн о  опи сать квази ста - 
ци онарны й реж и м  пограничного  слоя. И звестно, что н аи более з а 
м етн ы м  н едостатком  схем ы  Л а й х т м а н а  — Зи ли ти н кеви ча  являю тся  
завы ш ен н ы е зн ачен и я  коэф ф и ц и ен та обм ена в верхней части  по
граничного  слоя. И зб е ж а ть  этого  м ож но, введя  поправочны й мно-

I ж и тел ь  к  ф орм уле  Л а й х т м а н а  — Зи ли ти н кеви ча д л я  I, т. е. за п и 
сав  / в виде!

I bik I .

д г

З д есь  м н ож и тель  [\-\-az) введен  по ан алоги и  со схемой Б л э к а д а р а

ГЗ, 4 ] . К оэф ф ици ен т а зав и си т  не только  от числа R o =  j— но и от
I  ‘2’0>

условий  устойчивости. И сп о л ьзу я  эту  м одель д л я  м асш таб а  турбу- 
I лентности , мы м ож ем  весьм а  точно опи сать эксп ери м ен тальн ы е н а 
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турны е проф или м етеоэлем ентов (см., н ап рим ер , [ 5 ] ) .  К онечно, 
д о б а в л я я  зад ан н ы й  п ар ам етр  а в схему, мы .несколько н аруш аем  
корректн ость постановки  зад ач и . О днако  хорош ее согласован и е  
рассчи тан н ы х и эксп ери м ен тальн ы х  величин в квази стац и он арн ом  
случае  д ае т  больш ую  уверенность в р езу л ьтатах , получаем ы х по 
этой схем е д л я  горизон тально-н еоднородны х условий.

У равн ения (1) —  (8) ап п рокси м и ровали сь конечно-разностны м и 
в ы р аж ен и ям и  и реш ал и сь  м етодам и  прогонки и м атричной ф а к то 
р и зац и и  с п ри бли ж ен и ям и  по нелинейны м  член ам  на к аж д о м  ш аге  
по X.

0,5

а)

i

0.8 q -

Р и с . 1. Д е ф о р м а ц и я  ц р о ф и л е й  у д ел ь н о й  в л а ж н о с т и  (а )  и т е м п е р а ту р ы  
при  и зм ен ен и и  у в л а ж н е н и я  п о д сти л аю щ ей  п о вер х н о сти .

1) q„ =  М  =  const; 2 )  q„  ~  const; М  —  ; j j )  =  1-^0,5 ;  М  =  const;
4^ исходный профиль; 5) — безразмерные горизонтальные расстояния.

П ерейдем  к р езу л ь татам  численны х эксперим ентов, м одели ро
вавш и х  реж и м  пограничного слоя в переходной зоне. П ереходной 
зоной н азовем  о б ласть , в которой происходит перестрой ка полей 
м етеорологических элем ентов  и их постепенное при сп осабли ван и е 
к условиям  изм ененной поверхности. И ллю страц и ей  такой  п ере
стройки я в л яется  рис. 1. Н а  нем  п о к азан о , к а к  и зм ен яю тся п роф и 
ли тем п ературы  и удельн ой  вл аж н о сти  под влияни ем  изм енения 
альбед о  и в л аж н о сти  подсти лаю щ ей поверхности. В лияни е а л ь 
бедо учи ты вается  изм енением  п ар ам етр а  М. И з рисун ка видно, что 
вли ян и е изм енения альбед о  и вли ян и е вл аж н о сти  неодинаковы . 
У м еньш ение п а р а м е тр а  М вдвое почти не сказы в ается  на проф иле 
тем п ературы , то гд а  к а к  ум еньш ение удельн ой  вл аж н о сти  на по
верхности  в д в а  р а з а  зам етн о  и с к а ж а е т  проф иль тем п ературы . Н а
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рис. 1 б (кри вы е 2) п о к азан ы  проф или тем п ературы , полученные- 
при изм енении в 10 р аз . В этом  сл у чае  проф или тем п ературы  
в переходной зоне и ск аж аю тся  более сущ ественно по сравнению- 
с исходны м проф илем  6, х ар актер н ы м  д л я  о б ласти  х<0.  С ледует

им еть в виду, что -реальны е зн ачен и я  ^ = З н - 4  (М ' — зн ачен и е М
при х < 0 ) .  Э то соответствует изм енению  альбед о  при переходе от. 
пусты нны х участков  к  орош енны м  прим ерно на 10% . Зн ач и т , т е м -

v̂ -10̂

5

2,5

\
. \
\  Ч - .

-6
•5

-Л
3

------------ /

’ 0  -  ■ 5  1 0 Z

7

\  6 )  

} Y

^ _____________________________________

---------0^ — 0—  о —  / /

..................................................................................................................8

1

!  - о  

/
1 1

50 10 X

Р и с . 2. З а в и с и м о с т ь  т у р б у л е н т н ы х  п о то к о в  у  з е м 
л и  (а )  и те м п е р а т у р ы  п о в ер х н о сти  (б ) от  г о р и 

зо н т а л ь н о г о  р а с с т о я н и я .

1 )  © 2  п р и  г „  =  c o n s t ;  2 )  п р и  г о = 1 0 - 4  - ^ ю - 2 ;  З )

п р и  « о  =  c o n s t ;  Р „  п р и  г „ = 10~ ‘* ^ - 10~ 2 ;  5;  п р и г „ = - .  

= c o n s t ;  6 )  Q „  п р и  2 =  1 0 - 4 ^ 1 0 - 2 ;  7 )  М = 1 0 - ^ - * 1 0 - ^ - , 9 о ' =  
=  c o n s t ;  8) М = c o n s t ;  до=1^0,5; 9) М=0,5М’; 9„ = c o n s t ;  10) 
j M = c o n s t ;  7о = >-*1.3; -?-?)—п р и  и з м е н е н и и  о т о с и т е л ь н о й -  

в л а ж н о с т и  г = 0 , 5 - > - 0 . 1 -

Г&



лературн ы 'й  реж и м  н ад  орош енны м и у ч асткам и  будет о п р ед ел ять
с я  в основном степенью  у вл аж н ен и я  подсти лаю щ ей  поверхности 
(при х ар актер н ы х  д л я  пусты ни п ер еп ад ах  в л а ж н о с т и ), а не ради а- 
л.ионнымк х ар ак тер и сти к ам и  последней.

.П р ед ставл яет  интерес расчет  тем п ературы  поверхности  почвы 
при  различном  изм енении свойств этой поверхности. Н а  рис. 2 
п р и вед ен а  тем п ер ату р а  поверхности в ф ункции от горизон тального  
р ассто я н и я  X д л я  всех у казан н ы х  вы ш е вар и ан то в  изм енения М 
и ^ 0- Видно, что тем п ер ату р а  поверхности равном ерно  р астет  или 
у б ы вает  по л: при соответствую щ ем  изм енении услови я д л я  ^  и т н а  
уровне г= 2 о . Т а к а я  г л а д к а я  зависи м ость тем п ературы  поверхн о
сти от X н аб л ю д ается  д л я  всех случаев  за д ан и я  удельной в л аж - 
ноати на уровне ш ероховатости . Е сли  ж е  на поверхности за д а н а  
(относительная вл аж н о сть , то н аб л ю д ается  ин ая кар ти н а  распре- 
..деления тем п ературы  поверхности по х. В этом  случае  зн ачен и я  <7о 
не ф икси рованы , а п од страи ваю тся  к значен и ям  6о, и, наоборот, 
.значения тем п ературы  поверхности п одстраи ваю тся  к величинам  
;измененного исп арен ия. Это приводит, в частности, к  экстрем ум у 
_в гр аф и ке  0 о = /(х )  (рис. 2, к р и в ая  11).

Т аки м  о б р азо м , вы бор граничного условия д л я  вл аж н о сти  о к а 
зы в ается  весьм а сущ ественны м  в дан ной зад ач е , т а к  к а к  в зави- 
■симости от способа за д ан и я  вл аж н о сти  р е зу л ьтат  и зм ен яется  д а ж е  
качественно. Н есом ненно, только  наличие н ад еж н ы х  эксп ери м ен 
тальн ы х  дан н ы х  по расп ределен и ю  тем п ературы  поверхности п о 
зволи т  определить, к ак о е  граничное условие д л я  вл аж н о сти  в д а н 
ной схем е соответствует реал ьн о м у  состоянию .

П ри  р асчете  турбулен тн ы х  потоков теп л а  и вл аги  у  З ем л и  чащ е 
всего не при н и м ается  во вни м ан ие изм енение ш ероховатости  по
верхности . С чи тается , что изм енение 2о, особенно в услови ях  суш и, 
яв л яется  эф ф ектом  второго  п о р яд ка . О дн ако  в естественны х усло- 
дзиях и на суш е нередки  случаи  изм енения ш ероховатости  на д ва  
п о р яд ка  (напри м ер, при переходе от пусты нны х участков  к  оро 
ш енны м  п о л я м ). П р е д став л я ет  ин терес провери ть влияни е и зм ен е
ния Zo на расчет  турбулен тн ы х потоков у З ем л и  по дан ной  м одели. 
О казал о сь , что это влияни е весьм а сущ ественно и величины  пото

ков Яо =  Qo ’v'l = k
•если изм енение го не учи ты вается  в р асчете  (рис: 2 а).
З д есь  необходим о о брати ть  вни м ан ие на те особенности, 
которы е вносит в реш ение и сп ользован и е уравн ен и я  б ал ан са  
теп л а  в качестве  граничного  условия. Е сли  бы мы з а д а в а л и  при 
2 = г о  тем п ературу  поверхности, то закреп лен н ое  зн ачен и е 0о не п о
зволи ло  бы сущ ественно и зм ен иться гради ен ту  вбли зи  З ем л и  и в е 
личина потока Ро о п р ед ел и л ась  бы в основном зн ачен и ям и  ко эф 
ф и ц и ен та  обм ен а. С ледовательн о , при увеличении Zo мы им ели  бы 
увеличение п отока т а к  ж е, к а к  это получилось д л я  Qo при з а к р е п 
ленном  зн ачении  удельн ой  вл аж н о сти  н а  поверхности. Р е зу л ь т а 
том и сп ользован и я  уравн ен и я  теплового б ал ан са  д л я  получения р е 
ш ения яви лось следую щ ее: количественное вли ян и е Zo на поток

М6
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дг зам етн о  и ск аж аю тся ,



теп ла у  З ем л и  тако е  ж е , к а к  вли ян и е  zq на поток Qo- О дн ако  ка-, 
чественно х ар ак тер  этого вл и ян и я  сущ ественно р азл и ч ается . В то 
в р ем я  к а к  при увеличен ии zq поток Qo у вели чи вается , поток теп л а  
Ро у м ен ьш ается  при росте ш ероховатости  за  счет увели чи ваю щ и х
ся зн ачений  и сп арен ия.

Р асп р ед елен и е  в ер ти кал ьн ы х  скоростей в пограничном  слое н ад  
плоской горизон тально-н еоднородной  поверхностью  —  м ал о и зу 
ченный вопрос. Р а с с м а тр и в а е м а я  схем а п о зво л яет  р ассчи тать  поле 
вер ти кал ьн ы х  скоростей  в переходной зоне (рис. 3 ) . Р и сун ок  За

T i
|Р^

о )  М  = 0 , 5  Л Г ';  9о =  1 ^ 1 .5 ;  2„ =  ^ ) Z o  =  c o n st; > f  =  c o n s t ;9„=
= 1 ^ 1 , 5 .

соответствует случаю  изм ен яю щ ей ся ш ероховатости . Во втором  
сл у чае  (рис. 3 б) ш ероховатость поверхности  постоянна, но и зм е
н яется  у д ел ьн ая  в л аж н о сть  н а  уровне z=Z q. И звестно , что поле 
ветр а  мало чувствительно к  и зм ен ен иям  х ар ак тер и сти к  ту р бу л ен т
ности, и п роф и ль среднего  в етр а  п ер естр аи вается  гл авн ы м  об разом  
под влияни ем  ш ероховатости  (см. рис. 3 ) . П р и  увеличиваю щ ейся 
ш ероховатости  ветер  («  —  со став л я ю щ ая ) на всех  у р о вн ях  у м ен ь
ш ается  и всю ду возн и каю т полож и тельн ы е зн ачен и я  w. М ак си 
м альн ы е величины  W при этом  н аб л ю д аю тся  вб ли зи  границ ы  х =  
=  0. П ри  у д ал ен и и  от этой границ ы  вниз по потоку поле р а зм ы в а 
ется . К о гда  2o = c o n s t , а т ем п ер ату р а  поверхности  уаели чи вается , 
кар ти н а  р асп р ед ел ен и я  w соверш енно и н ая. В этом  случае  п р о 
ф и л ь  и п ерестр аи вается  от инверсионного к свер х ади аб ати ческо м у , 
скорости  в в ер х н ей |'ч а 'сти- ‘11'(:>гран'Нчпого'"Сдоя' '-растет.

2 624
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убы ваю т. С оответственно имеем  полож и тельн ы е зн ачен и я  w в н и ж 
ней части  слоя  и о три ц ательн ы е —  на больш их вы сотах . О чеви д
но, что слож н ое расп ределен и е  w на рис. 3 б вовсе не п охож е на 
расп ред елен и е  вер ти кал ьн ы х  скоростей , возн и каю щ и х  только  под 
влияни ем  динам ических  причин (рис. За).

И ссл ед у ем ая  м одель д ае т  возм ож н ость получить информацию - 
об особен ностях  р асп ред елен и я  ком понент б ал а н са  эн ерги и  ту р б у 
лентности  в переходной зоне по сравнению  с этим  расп ределен и ем  
в устан ови вш ем ся  потоке. С оставляю щ и е б ал ан са  Ь д л я  этих  двух

Р и с . 4. С о с т а в л я ю щ и е  б а л а н с а  эн ер ги и  ту р б у л ен т н о с ти .

_2 _4
а  —  у с т а н о в и в ш и й с я  п о т о к :  I — i  —  п р и  z „ = 1 0  4 ' —  п р и  z o = I O  , б  —  п е р е . х о д н а я  з о н а :

/  —  т р а н с ф о р м а ц и я  э н е р г и и  Ъ  о т  с р е д н е г о  д в и ж е н и я ,  2  — д и с с и п а ц и я  ь ,  3  — а д в е к ц и я  Ъ ,  

•< — п р и т о к  э н е р г и и  з а  с ч е т  а р х и м е д о в ы х  с и л ,  5  — д и ф ф у з и я  э н е р г и и  Ь .

случаев  и зо б р аж ен ы  на рис. 4. Н а  рис. 4 а  п о к азан ы  со став л яю 
щ ие б ал ан са  Ь в устан ови вш ем ся  состоянии д л я  двух  значений ш е
роховатости: 10^2 и 10“ .̂ О чевидно, что при больш ей ш ероховато 
сти уси ли вается  ди сси п ац и я  энергии  в теп ло  в ни ж ни х сл о ях  и со 
ответственно приток энергии  от среднего дви ж ен и я . А д векти вн ая  
и д и ф ф узи он н ая  ком поненты  б ал а н са  в квази стац и о н ар н о м  случае  
и счезаю щ е м алы . Н ап роти в , в переходной зоне ди ф ф узи я  и ад в е к 
ция энергии  турбулентности  играю т зам етн ую  роль. С ледует  отм е
тить, что эти  со с та в л я ю щ и е б а л ан с а  6 дости гаю т м акси м у м а и у р а в 
н овеш иваю т д р у г  д р у га  н а  вы сотах  z < 0 , 5  Я . Э тот р езу л ь тат  под
тв е р ж д а е тс я  эксп ери м ен тальн о  [6 ].

Т аки м  о б р азо м , в н астоящ ей  р аб о те  п о казан о , что р ас с м ат р и 
в а е м а я  м одель в основном п рави льн о  о т р а ж а е т  особенности струк
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туры  горизон тально-н еоднородного  пограничного слоя. О дн ако  ещ е 
требую т уточнения м одель д л я  м асш таб а  турбулентности  и у сл о 
ви я вбли зи  верхней  гран и ц ы  пограничного  слоя. Н еобходим о т а к 
ж е  р а зр а б о т а т ь  схем у строен ия пограничного  слоя атм осф еры , 
позволяю щ ую  учесть изм ен чивость верхней  границ ы .
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А. С. ДУБОВ, Л. П. БЫКОВА

ОБ  И З М Е Н Е Н И И  Х АР АКТ Е РИСТИК  ТУРБУЛЕ НТН ОСТ И  
ПРИ НАТЕК АНИ И В О З Д У Ш Н О Г О  ПОТОКА  

НА Л Е С Н О Й  МАССИВ

С ф изической точки зрен и я  за д а ч а  о тр ан сф о р м ац и и  воздуш ной 
м ассы  при п ереходе н а  лесной м ассив значительной  го р и зо н тал ь 
ной п ротяж енн ости  эк ви вал ен тн а  за д ач е  о влияни и  на поток скач ка  
ш ероховатости . И зм ен ен и е х ар актер и сти к  турбулентности  под в л и 
янием  резкой  смены ш ероховатостей  подсти лаю щ ей  поверхности 
и сследовалось  з а  последнее вр ем я  в р а б о тах  [5—^10].

В принятой  н ам и  м одели  при описании полей х ар актер и сти к  
турбулентности  при взаим одей стви и  с расти тельн ы м  покровом  
в систем у уравнени й  вклю чаю тся  члены , учиты ваю щ и е взаи м о д ей 
ствие расти тельн ости  с потоком  воздуха. Х ар актер  поверхности 
о п р ед ел яется  при этом  вы сотой расти тельн ости  h, коэф ф ициентом  
аэроди н ам и ческого  сопротивлени я Cf и удельной плотностью  ф и то
м ассы  s [12, 13]. П ри  условии прен ебреж ен и я  си лам и  го р и зо н тал ь 
ной турбулентной  вязко сти  исходная систем а уравнени й , описы 
в а ю щ а я  устан ови вш ееся  д ви ж ен и е во зд у х а  н ад  покры ты м и р асти 
тельн остью  поверхностям и, зап и сы вается  в виде

' дх  ' дг

dv , dv
' дг дг дг' дх

и дЬ
дх

С f S y  1 1 ^ и  z K h

, 0  z > h r ^

д ,_dv _  _  { С w'  ̂V Z K f i
M o  z > h ,

(2)
du , dw

db , ■W—  = kдг
du \
дг ' +

дг

dv , j dw
dz + dz +  «bdz  dz

и  d b  
« -=;-------

I
k T- О z > h ,

k =  Co' l̂VT'.

(3)

(4)

З д е с ь  и, V, w ■— составляю щ и е средней скорости  ветр а  по осям  х, 
у, Z соответственно, G — скорость геостроф ического  ветр а , f —■ п а 
р ам етр  К ориоли са, Ь —  ср едн яя  эн ерги я  турбулентны х пульсаци й, 
А —  коэф ф иц иент турбулентного  обм ен а по вер ти кал и  Для коли че
ств а  дви ж ен и я , I —  м асш таб  турбулентности , аь, Со —  ун и в ер сал ь 
ны е постоянны е; ось х н ап р ав л ен а  по геостроф ическом у ветру, ось 
г  —  по вер ти кал и  вверх.
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Д л я  зам ы к ан и я  систем ы  уравнени й , согласн о  разви ты м  К о л м о 
горовы м  п ред ставл ен и ям  [1 4 ], исп ользуем  уравн ен и е  переноса 
средней  частоты  пульсаци й  со

ь
где со=С) , Cl — эм пирически  опред еляем ы е константы .

П р о в ер к а  прим еним ости у р авн ен и я  (5) д л я  за д ач  пограничного  
слоя вы полнен а Б . Г. В агером  и Е . Д . Н адёж и н о й  [10].

Д л я  того чтобы  р езу л ьтаты  расчетов с и сп ользован ием  этого

у равн ен и я  д л я  горизон тально-однородны х у сл о в и й ( - | ^ = = 0 ,  w = 0)
со вп ад али  с р ан ее  вы полненны м и р асчетам и , в которы х д л я  оп ре
делен и я  пути см еш ения вво д и л ась  п о п р авка  Б л э к а д а р а  [4 ] , в в е 
дем  эту п оп равку  и в у р авн ен и е  (5)

д (Л , д и> 0,635 , , д , д (а , г \

у р ав н ен и е  (5а) исп ользуется  только  на вы сотах , п ревы ш аю 
щ их вы соту  расти тельн ости . В нутри расти тельн ого  покрова м а с 
ш таб  турбулентности  опи сы вается  п ри ближ енны м  соотнош ением , 
полученны м  н ам и  из соп оставлен и я  эксп ери м ен тальн ы х  дан н ы х 
о расп ределен и и  скорости  ветр а  по вы соте в разли чн ы х  р асти тел ь 
ных сообщ ествах  с р езу л ь татам и  теоретически х расчетов

/ = ---------(56)
1 +  2 , 5 г ] / ^  ,

" к

где X — постоян н ая  К ар м ан а ..
Р ассм отри м  граничны е услови я д л я  вы писанной системы  у р а в 

нений. П роф и ли  х ар актер и сти к  турбулентности  и средней скорости  
в етр а  в н аб егаю щ ем  потоке при х = 0  оты скиваю тся из реш ения 
систем ы  при отсутствии  адвекции  [1 3 ].

Н а  верхней гран и ц е  рассм атр и ваем о й  области  х =  Я  п р ед п о л а
гается , что все  возм ущ ен и я затухаю т;

и{х, Н) =  G; v{x, Н)  =  0;

Ь(х, N )  =  b{0,  Я ) ,  <о(х, Я )  =  «)(0, Н ) .  (6)

Н а ни ж ней гран и ц е  z=zo  при ним аю тся услови я  п ри ли пани я 
(обращ ен и е всех ком п онент средней скорости  в нуль) и равен ство  
нулю  потока турбулентной  энергии  через подсти лаю щ ую  поверх
ность:

и{х,  z',) =  v { x ,  z ' ^ ) ^ w { x ,  z'^)==0, . =  0. (7)
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В торое граничное условие д л я  со стави тся  на уровне z = h, т. е. 
на ниж ней гран и ц е  области , где исп ользуется  уравн ен и е д л я  со. 
З н ач ен и е  со на этом  уровн е н аходится  с помощ ью  56) и тр е б о в а 
ния непреры вности  со при переходе через уровень z = h.

Р еш ен и е зад ач и  вы полнено при следую щ их зн ач ен и ях  постоян
ных: /= 1 ,2 6 - 1 0 " '^  С“ '; ) с  =  0,4; Сд =  0,046; «^ =  « „ = 0 , 7 3 ;  Zo — 
10-Зм ; Я  = 6 0 0  м.; р =  к //0 ,0 0 0 2 7 0 .

тт  ̂ ЬД л я  н ах о ж ден и я  постоянной Ci в вы раж ен и и  c o = C i- ^  вос

пользуем ся следую щ им и соображ ен и ям и . Д л я  гори зон тальн о-одн о
родны х условий при м ал ы х  z ( p 2 <Cl) им еет место соотнош ение

0,635 =

И сп ользуя  равен ство  =  и условия, вы полняю щ и еся в нейт--
, д Ь „ д к

р ал ьн о  страти ф и ц и рован н ом  призем ном  слое, - g j  =  0;

=  О, получим

—  п ~тг-0,635

П р и н и м ая , что а ^ = а ь  =  0,73, т. е. равенство  коэф ф иц иентов о б 
м ена д л я  турбулентной  эн ерги и  и частоты  возм ущ ений, х  =  0,40 и

—  = 4 ,8 ,  получим, что Cj =  0,039.
*

Д л я  упрощ ения ан а л и за  расчетов зн ачен и я  коэф ф ициентов а э 
родинам ического  сопротивлени я и удельной плотности ф итом ассы  
при няты  постоянны м и по вы соте (c/Si и fti — п ар ам етр ы  исходной 
поверхности, c/S2 и йг — п ар ам етр ы  поверхности, на которую  н а б е 
га е т  п о т о к ) .

С истем а уравнени й  (1) —  (7) реш ен а численно на Э В М  М -222. 
У равн ения второго  п о р яд ка  ап п рокси м и ровали сь  кон ечн о-разн ост
ны м и уравн ен и ям и  по неявной схем е [ И ]  и реш ал и сь  методом  
прогонки  с исп ользован ием  п оследовательн ы х  п ри ближ ений  по не
линейны м  членам .

П остроен н ая  таки м  о б р азо м  м одель п озволяет  вы явить особен
ности тр ан сф о р м ац и и  воздуш ной м ассы  в зави си м ости  от х а р а к т е 
ристик структуры  элем ентов подсти лаю щ ей поверхности.

А нализ резу л ьтато в  р асчета

1. Зави си м о сть  расстоян и я  90% -ного  устан овлен и я  х а р а к т е р и 
сти к  потока от ф итом етрически х п ар ам етр о в  л еса , продуваем ого  
в ниж ней части , рассм отрен а  в рабо те  [2 ] . П оэтом у  здесь мы
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огран и чи м ся  и злож ен и ем  р езу л ьтато в , которы е не бы ли получены  
в и сп ользован н ы х р ан ее  м оделях .

О дной из особенностей , которы е бы ли обн аруж ен ы  в вы п олн ен 
ны х р асчетах , я в л яется  усилени е гори зон тальн ой  скорости  ветр а  
в н и ж ней  ч асти  л еса  по сравнени ю  со скоростью  потока на той ж е

Z M

Р и с . 1. П р о ф и л и  г о р и зо н т а л ь н о й  ск о р о сти  в е т р а  в н а 
б егаю щ ем  п о т о к е  и н а  р а с с т о я н и и  30 м о т  к р а я  л е 
са  (п ри  р а зл и ч н ы х  х а р а к т е р и с т и к а х  с о п р о ти в л ен и я  

л е с а ) .
1 )  C f S , = 0 , 5  м - 1 ,  Л , = 0 , 5  м ,  х = 0 ;  2 )  C f S i = 0 , 0 2

/ 2 2 = 1 0  м ,  х = 3 0 ;  3) C y : S 2 = 0 , l  м ” * ,  *2 = 1 0  м ,  х = 3 0  м ;

4) C y S 2 =  0 , 5  м — 1 ,  / 2 2 = 1 0  м ,  д г = 3 0  м .

вы соте до н аб еган и я  на опуш ку. Н ал и ч и е  такого  эф ф ек та  вбли зи  
поверхности  зем л и  н еоднократно  отм ечалось  в эксп ери м ен тальн ы х  
и сследован и ях  [2, 15]. Б ы л о  зам ечен о  так ж е , что поток, входящ ий 
в ниж ню ю  часть  п окрова, оп ускается  вм есто  п од ъ ем а, которы й 
и м еет м есто обы чно в верхней  ч асти  л еса . Э тот эф ф ек т  н а б л ю д а л 
ся , в частности , Р ей н ором  (ссы лка  на его р або ты  содерж и тся  
в [ 1 ] ) ,  которы й и зм ер ял  кон ц ен трац и и  сп ец и альн ы х тр ассер о в , з а 
п ускаем ы х  по п отоку  п еред  лесом . П р и  этом  о б н ар у ж и л о сь  четкое
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р азби ен и е о б лако в  суспендирую щ его вещ ества  на две  части , одна 
из которы х опускается , в то вр ем я  к а к  д р у гая  подни м ается  вверх. 
Э тот эф ф ек т  при писы вался обтеканию  потоком  плотны х крон д е 
ревьев. Т ако е  объясн ен и е ф изически  правдоподобн о, но им не 
всегда  м ож но восп ользоваться , поскольку  явлен и е  р азд во ен и я  п о
то к а  бы ло о б н ар у ж ен о  В ано  (см. [1 ] )  в ветровом  тун н еле при о б 
текани и  препятствий , состоящ их из просты х колы ш ков.

ZM

Р и с. 2. И зо л и н и и  в е р т и к а л ь н ы х  т о к о в  в б л и зи  п ер ед н ей  к р о м к и  леса .
Н а т е к а н и е  с р ав н и н ы  (A j= 0 ,5  м, C /5 i  =  0,5 , м — 1) н а  л е с  (h^=\Q  м,

С /5 г  =  0,1 м — >).

Н ам  п р ед ставл яется , что одна из возм ож н ы х  причин возни кн о
вения ускорен ия п отока и н али чи я  зон с верти кальн ы м и  ско р о стя
ми разли чн ы х  зн ако в  св я зан а  с разли чи ем  п ар ам етр о в  сопротив
лен и я  исходной и новой поверхностей. Е сли  коэф ф иц иент CfS 
ум ен ьш ается  при переходе на новую  поверхность, то на вы сотах  
z ^ h  скорость ветр а  д о л ж н а  у вели чи ваться  по сравнению  с исход
ной на той ж е  вы соте. У величение гори зон тальн ой  скорости  при
водит к  появлению  ни сходящ их вер ти кал ьн ы х  токов согласн о  у р а в 
нению неразры вности .

Н а  рис. 1 п о к азан ы  расчетн ы е верти кальн ы е проф или м одуля 
гори зон тальн ой  скорости ветр а  при разли чн ы х  п а р а м е тр ах  соп ро
тивления л еса  (кри вы е 2-—4) и одинаковы х х ар ак тер и сти к ах  ис
ходной поверхности (кр и вая  1). Н а  этого рисун ка видно, что струй 
ный эф ф ект  н аб л ю д ается  в случае, когд а  коэф ф иц иент CfS поверх
ности, отку д а  н аб егает  поток, не очень сущ ественно (не более чем 
в пять р а з )  п ревы ш ает эту  величину д л я  условий л еса  (кр и вая  3).
24



в  этом  при м ере п рои зводн ая  внутри л еса  зн акоп ерем ен н а..

В ер ти кал ьн ы е скорости, рассчи тан н ы е д л я  этого  случая , п ри веде
ны на рис. 2. Зд есь  им еет место р азб и ен и е  потока на две  области : 
в ниж ней части  л еса  п оявляю тся  в ер ти кал ьн ы е дви ж ен и я , н а п р а в 
ленны е к  зем ле. Во втором  при м ере ( c /s = 0 ,0 2 ) ,  хотя м аксим ум а! 
скорости внутри  леса  не н аб л ю д ается , одн ако  скорость ветр а  наг

ZM

Р и с . 3. И зм ен ен и е  гр а н и ц ы  д е ф о р м и р о в а н н о го  сл о я  н а д  лесом .

вы сотах , бли зки х , к  hi, п ревы ш ает скорость в  н аб егаю щ ем  потоке;. 
Здесь , к а к  и в преды дущ ем  случае, п о явл яется  об ласть  ни сходя
щ их вер ти кал ьн ы х  токов в ни ж ней ч асти  л еса . К р и в ая  4 на  рис. 1 
соответствует случаю , когд а  коэф ф иц иент сопротивлени я не и зм е
няется  при переходе с одной поверхности  н а  другую . М акси м у м  
скорости ветр а  в о зн и кает  зд есь  вбли зи  верш ин, одн ако  скорость 
в этом  случае  не п ревы ш ает  исходную . В б л и зи  передней  к р о м к и  
л еса  всю ду н аб л ю д ается  подъем  воздуш н ы х м асс. Н уж н о  сказать ,, 
что последний прим ер я в л яется  чисто м одельн ы м , п оскольку  в есте
ственны х у слови ях  более ни зки е покровы  явл яю тся  более п лотны 
ми и отли чаю тся  больш им  удельн ы м  насы щ ением  ф итом ассы .

2. П ри  тр ан сф о р м ац и и  воздуш н ой  м ассы  н а д  лесом  о б р азу ется  
пограничны й слой, которы й я в л яется  внутренним- по отнош ению  
к  п л ан етар н о м у  п ограни чн ом у слою  атм осф еры . Следуя: р аб о там
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[6 , 9 ] , толщ ин у внутреннего пограничного слоя б определим  к а к  
вы соту, на которой, вы п олн яется  условие

Т1(г) < 0 ,1 .

И з рис. 3 м ож но получить п р едставлен и е о росте внутреннего 
;П ограничного слоя н ад  лесом . Д л я  резу л ьтато в  расчетов по м одели

Z M

Р и с. 4. П р о ф и л и  м о д у л я  ск о р о сти  в е т р а  н а  р азл и ч н ы х  р а с с т о я 
н и ях  от  гр а н и ц ы  р а з д е л а  п овер х н о стей .

гаарактерен  очень бы стры й рост б при м ал ы х  х. Это, очевидно, свя- 
'Зано со зн ачи тельн ы м  см ещ ением  линий то ка  при н атекан и и  по
то ка  во зд у х а  на лесной м ассив (в ер ти к ал ьн ая  со став л яю щ ая  ско 
рости  ветр а  вбли зи  гр ан и ц  л еса  ср авн и м а с го р и зо н тал ьн о й ). Н а  
р ассто ян и и  1,5 /г от границ ы  лесного м асси ва вли ян и е л еса  распро- 

• стр ан я ется  до вы соты , в 2— 4 р а з а  п ревосходящ ей  h. Э ти р езу л ь 
таты  п о д твер ж даю тся  ш ароп илотны м и н аблю ден и ям и  в зон е л есо 
н асаж д ен и й  [1 6 ]. П о м ере у д ал ен и я  от передней  кром ки  л еса  рост

"26



внутренн его  пограничного слоя  н есколько  за м е д л я е т ся  и, н ач и н ая  
с р а с с т о я н и я — 30 h от к р а я  кром ки , средний н аклон  поверхности 
р а зд е л а  со ставл яет  около Vio, что согласуется  с теоретически м и 
р езу л ь татам и , полученны м и други м и  авто р ам и  [5— 9 ].

Р еш ен и е  приведенной вы ш е систем ы  п о зво л яет  и сследовать  и з 
м енени е х ар ак тер и сти к  турбулентности , вы зван н ое  см еной свойств

Z M

Р и с . 5. Р а с п р е д е л е н и е  ср ед н е й  эн ер ги и  т у р б у л е н т н о с т и  н а  р а з 
ны х р а с с т о я н и я х  о т  гр а н и ц ы  р а з д е л а .

п одсти лаю щ ей  поверхности. Н а  рис. 4 п ред ставлен ы  проф или  ско 
рости  в етр а  на нескольких  р ассто ян и ях  от границ ы  р а зд е л а  по
верхностей . Н а  этом  рисун ке зам етн о  искривление логари ф м и че- 
кого п роф и ля  скорости  потока при тран сф орм ац и и . А н алоги чн ая  
к ар ти н а  получена в теоретически х  р асч етах  П етер сен а  [6] и при 
н екоторы х эксп ери м ен тальн ы х  и сследован и ях , описанны х в [6 ] .

Н а  рис. 5 п о к азан о , к а к  д еф орм и руется  п роф и ль кинетической 
эн ерги и  турбулентности  по м ере р азв и ти я  внутреннего погран и ч
ного слоя. У становлени е этого  проф и ля  н а д  новой подсти лаю щ ей
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поверхностью  т а к  ж е , к а к  и п роф иля скорости  ветр а , происходит 
очень м едленно.

3. О дним из основны х недостатков  сущ ествую щ их м оделей  д и 
нам ической  тр ан сф о р м ац и и  яв л яется  предп олож ен и е о скач ко о б 
разн ом  изм енении п ар ам етр а  щ ероховатости  на гран и ц е двух  по
верхностей. П р и  переходе от равнины  к лесу  п ар ам етр  ш ерохова
тости и зм ен яется  на один-два п оряд ка , поэтом у п р ед ставл яет  ин-

zo/h

Р и с . 6. И зм ен ен и е  п а р а м е т р а  ш е р о х о в а т о с т и  в б л и зи  п ер ед н ей  кром ки
л еса .

Уел. оЗозначения см. рис. 3.

терес  вы яви ть  х ар ак тер  изм енений этой величины  вбли зи  границ ы  
р а зд ел а . В наш ей за д ач е  величина Zq яв л яется  внутренним  п а р а 
м етром  зад ач и  и о п ред еляется  с помощ ью  реш ения т а к  ж е , к а к  это  
сделан о  в [4 ] . Р а с ч е т  п ар ам етр а  ш ероховатости  Zq и  в ы с о т ы  слоя 
вы теснения d вы п олн яется  м етодом  наи м ен ьш и х к вад р ато в  в слое, 
приспособивш ем ся к  условиям  новой поверхности. П рим ер  расчета  
2о . п р и  н атекан и и  воздуш ной м ассы  с равнины  на лес приведен на 
рис. 6. И з этого рисун ка следует, что п ар ам етр  Zq вбли зи  передней 
кром ки  л еса  и зм ен яется  достаточн о плавно и на расстоян и и  более 
20 h эти изм ен ен ия стан о вятся  несущ ественны м и.

Т аки м  образом , к  числу особенностей переходной зоны  м ож н о 
отнести изм енчивость Zq п о  горизон тали . К  сож алени ю , в н асто я 
щ ее врем я ещ е не им еется эксп ери м ен тальн ы х  дан ны х, п озволяю 
щ их н ад еж н о  о п ред елять  изм ен ен ия п ар ам етр а  ш ероховатости  
в зависи м ости  от расстоян и я  от кром ки  леса.

Н аи б о л ее  ж естки м  ограничением  исследуем ой м одели  явл яется  
прен ебреж ен и е гори зон тальн о  турбулентной  вязкостью . О чевид
но, что турбулентное перем еш ивание вдоль потока и гр ает  н ем ал о 
важ н у ю  р о л ь  вбли зи  гр ан и ц  р а зд е л а  поверхностей.

Ф ун дам ен тальн ой  проблем ой теории о стается  вопрос о п р аво 
м ерности  зам ы к ан и я  систем ы  уравнени й  с пом ощ ью  гипотезы  К о л 
м огорова д л я  горизон тально-н еоднородного  потока.

28



1. B a r r  S . А . А  m o d e lin g  s tu d y  o f  s e v e ra l  a s p e c ts  o f c a n o p y  f lo w  — „M o n th .
W e a th . R e v .”  1971, v. 99, N o . 6, p. 485— 497.

2. H  s i G ., N  a  t  h  T. H . W in d  d r a g  w ith in  s im u la te d  fo re s t  c a n o p ie s .—  ,,J o u rn . A p p l.
M e te o ro l .” 1970, v. 9, N o, 4, p . 592— 602.

3. B r a d l e y  E . F . A  m ic ro m e te o ro lo g ic a l  s tu d y  of v e lo c ity  p ro f ile s  a n d  su r fa c e
d r a g  in  th e  r e g io n  m o d ifie d  b y  a c h a n g e  in  s u r fa c e  ro u g h n e s s , , ,Q u a r t .  J o u rn . 
R oy. M e t. S o c .”  1968, v. 94, N o. 401, p. 361— 379.

4. Б ы к о в а  Л . П . О п ы т р а с ч е т а  х а р а к т е р и с т и к  п о гр ан и ч н о го  сл о я  а т м о сф ер ы
по з а д а н н ы м  п а р а м е т р а м  п о д с л о я  ш е р о х о в а т о с т и .—  «Тр. Г Г О » , 1973, вы п . 297, 
с, 12— 19.

5. Р  а п о f s к  у  Н . А., Т  о W п s  е п d А. А. C h a n g e  of t e r r a in  a n d  th e  w in d  p ro file .—
„ Q u a r t .  J o u rn ,  R oy. M e t. S o c .” . 1964, v , 90 N o . 384, p. 147— 155.

6. P e t e r s o n  E . W . M o d if ic a t io n  o f m e a n  f lo w  a n d  tu r b u le n t  e n e rg y  b y  a  c h a n g e
in  s u r fa c e  ro u g h n e s s  u n d e r  c o n d it io n  of n e u tr a l  S ta b i l i ty .—  , ,Q u a r t .  J o u rn .  R oy. 
M e t, S o c .”  1969, V. 95, N o. 405, p. 561— 575.

7. T  a у  1 о  r  P . A . O n  w in d  a n d  s h e a r  s t r e s s  p ro f i le s  a b o v e  a c h a n g e  in  su r fa c e
r o u g h n e s s ,—  ,,Q u a r t .  J o u rn . R oy. M et. S o c .”  1969, v. 95, N o. 403, p. 77— 90.

8. T a y l o r  P , A , T h e  p la n e ta r y  b o u n d a ry  b a y e r  a b o v e  a  c h a n g e  in  s u r fa c e  r o u g h 
n e s s .— ,, Jo u rn . A tm . S c i” , 1969, v. 26, N o. 3, p, 432— 440,

9. Н а д ё ж и н а  E , Д , К  в о п р о с у  о в л и я н и и  с к а ч к а  ш е р о х о в а т о с т и  п о д с т и л а ю 
щ ей  п о в е р х н о с ти  н а  р е ж и м  т у р б у л е н т н о г о  п о гр ан и ч н о го  с л о я .— «Т р. Г Г О » , 
1970, вы п , 257, с, 109— 116,

10. В а г е р  Б ,  Г, ,  Н а д ё ж и н а  Е , Д , М о д ел ь  м а с ш т а б а  ту р б у л е н т н о с ти  и р а с 
ч е т  с т р у к т у р ы  п о гр ан и ч н о го  с л о я  а т м о с ф е р ы ,—  С м , н аст , сборн и к .

11. В а з о в  В.  и Ф о р с а й т  Д ж . Р а зн о с т н ы е  м ето д ы  р еш ен и я  д и ф ф е р е н ц и а л ь 
ны х у р ав н ен и й  в  ч а стн ы х  п р о и зв о д н ы х . М ., И зд . и н о стр . л и т . 1963, с. 335.

12. Ц и п р и с  И.  Б. ,  М е п ж у л н н  Г. В . Р а с ч е т  в за и м о д е й с т в и я  п р о н и ц аем ы х  п о 
л е за щ и т н ы х  л есн ы х  п о л о с  с п р и зем н ы м  п о то к о м .— « М е тео р о л . и Г и д р о л .»  
1972, №  11, с. 82— 88.

13. Д  у  б о в  А . С ., Б  ы к  о в  а  Л . П , Х а р а к т е р и с т и к и  т у р б у л е н т н о го  теч ен и я  в п о 
гр а н и ч н о м  с л о е  а тм о с ф е р ы  н а д  л есо м  и в н у т р и  его ,— «Т р. Г Г О » , 1973, 
вьш . 297, с . 3 — 10.

14. К о л м о г о р о в  А. Н . У р ав н ен и е  ту р б у л е н т н о г о  д в и ж е н и я  н есж и м а ем о й  
ж и д к о с т и ,— « Д А Н » , сер , ф и з,, т , 4, №  1— 2, 1942, с, 56— 58.

15. М е г  о п у  R. N . C h a ra c te r is t ic s  of w in d  a n d  tu rb u le n c e  in  a n d  a b o v e  m o d e l 
f o r e s t . - „ J o u r n .  A ppl. M e te o r .”  1968, v, 7, N o, 5, p, 780— 788,

16. В о р о н ц о в  П , A, А эр о л о ги ч еск и е  и с с л е д о в а н и я  п о гр ан и ч н о го  с л о я  а т м о 
сф ер ы , Л ., Г и д р о м е т е о и зд а т , 1960, с. 191— 194.

с п и с о к  ЛИТЕРАТУРЫ



К ВО П РО С У  о Т Р А Н С Ф О Р М А Ц И И  ТЕ МПЕ РАТ УР Ы В О ЗД У Х А  
Н А Д  Т Е Р Р И Т О Р И Е Й  Г О РО Д А

г. X. ЦЕЙТИН

В последние годы  ввиду  бурного роста  сущ ествую щ их и о б р а 
зо ван и я  новы х городов все больш ее зн ачен и е п ри обретает  п р о б 
л ем а  обеспечения ком ф ортного  м и к р о кл и м ата  города- И ссл ед о в а 
нию связан н ы х  с этим  вопросов посвящ ено много работ , в ч ас т 
ности [1— 5 ], носящ их в основном  эксп ери м ен тальн ы й  х ар актер . 
Х отя таки е  и сследован и я  весьм а  важ н ы , акту ал ьн ы м и  остаю тся 
т а к ж е  м етоды , сочетаю щ иеся с теоретически м и  р азр аб о тк ам и . П о 
следние, вообщ е говоря, п озволяю т д ел ать  более общ ие вы воды . 
Ч асти чн о  подобны е м етоды  исследован и я  прим енены  в некоторы х 
из упом януты х вы ш е р або тах .

В н асто ящ ей  р або те  п ред п ри н ята  попы тка теоретически  оценить 
один из аспектов ф орм и рован и я  м и к р о кл и м ата  города —  тепловую  
тран сф орм ац и ю  воздуш н ы х м асс  под влияни ем  п одсти лаю щ ей  по
верхности  города.

1. Постановка задачи

Т ерриторию  города представи м  к а к  зам кн утую  о б л асть  (рис. 1), 
п од сти лаю щ ая  поверхность которой состоит из отдельны х «пятен» 
(участки  зелен ы х н асаж д ен и й , водоем ы  и т. п .) , зам етн о  отличаю -
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щ ихся в тем п ературн ом  отнош ении от окруж аю ш ;еи поверхности- 
(улицы , кры ш и дом ов и т. п .) . П р е д п о л а га я  процесс тр а н с ф о р м а 
ции стац и он арн ы м , м ож н о п оставлен ную  за д ач у  свести к  реш ению  
ур авн ен и я  при тока теп л а  ви да

(? т I б т ,

Зд есь  т  — отклонени е тем п ер ату р ы  воздуш ной м ассы  от н екоторо
го зн ачен и я , под которы м  поним аем  средню ю  величину м еж д у  те м 
п ературой  н етран сф орм и рован н ой  воздуш ной м ассы  (до прихода 
ее на рассм атр и ваем у ю  поверхность) и тем п ературой  окруж аю щ ей  
п ятн а  поверхности. О сь х н а п р ав л е н а  по средн ем у за  р а с с м атр и 
ваем ы й  пери од  н ап равлен и ю  д ви ж ен и я  м асс  {и —  ср ед н яя  ско 
рость в е т р а ) , ось z  о тсчиты вается  от упом янутой  вы ш е п оверхн о
сти, ото ж д ествл яем о й  со средней  вы сотой д еревьев , кры ш  здан и й  
и т. п. О стальн ы е обозн ачен и я: k —  коэф ф иц иент вертикальной- 
турбулентной  диф узии , w —  в е р ти к а л ь н а я  скорость (м етеорологи 
ческие п ар ам етр ы  и, k я w п ри ним аю тся п остоянны м и ).

У читы вая ск азан н о е  вы ш е, граничны м и услови ям и  за д ач и  будут:-

х{х, у, г ) -» 0  при 2 -»оо, (2)

' {̂х, у, z)^0  при — оо. (3)'

П р ед п о л агается , что на п одсти лаю щ ей поверхности  ( z = 0 )  и звест
на тем п ер ату р а

1 {х, у, z) =  xo(x, у) п ри  г  =  О (4>

(способы  определен ия или р асч ета  тем п ер ату р ы  х{х, у) в условиях- 
города, приведены , н ап ри м ер , в [ 1 ] ) .

З ам ети м , что ввиду  неучета гори зон тальн ого  турбулентного  о б 
м ена т (х , у, z) и Хо{х, у) будут зави сеть  от к о о р д и н а т ы ^  п а р а м е 
трически.

2. Общее решение

Р еш ен и е  за д ач и  вы п олн яется  следую щ и м  о б разом ;
а) вм есто  ф ункции х{х, у, z) врем енно вводи тся  д р у гая :

W
q{x, у , г) =  .(х , у , (5>

д л я  которой уравн ен и е  (1) у п р о щ ается  и при ним ает  вид
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б) р еш ая  (6) при соответствую щ их граничны х условиях , вы те
к а ю щ и х  из (2) —  (5) и в о зв р а щ ая с ь  к  п ервон ачальн ой  ф ункции, 
:находим ф орм улу  д л я  р асчета  тем п ературы  х(х, у, z) в виде

t(x , у, г) =  J' iq(x, y)F{z\ x — lc)dx, (7)

т д е
__  __  ̂ ẑ u

(8)

Ф орм ула (7) в принципе реш ает  зад ач у , ибо п озволяет  при за- 
.дан ны х м етеорологических п ар ам етр ах  и, к, w я известной тем п е
р ату р е  подсти лаю щ ей поверхности хо{х, у) рассчи тать  тем п ер^ту- 
;ру тран сф орм и рован н ой  воздуш ной м ассы  х{х, у, г )  в лю бой точке 
■{х, у, z) н ад  этой поверхностью .

3. Решение для ограниченной поверхности

П редп олож и м , что тем п ер ату р у  Xj /-того  п ятн а  м ож но считать 
;постоянной по всей его поверхности. Точнее, t j  — п ер еп ад  тем п е
р а т у р ы  м еж д у  у казан н ы м  пятном  и тем п ературой  о круж аю щ ей  по- 
-верхности, приним аем ой условно за  нуль.

К а к  известно, этот п ер еп ад  д л я  теплого  врем ени года  м ож ет 
.достичь нескольких  градусов , иногда 10— 15° [1— 3 ].

П редп олож и м  д ал ее , что п ятн а  неп рави льной  ф орм ы  м ож но з а 
м енить равны м и им по площ ади  п рям оугольникам и , р асп о л о ж ен 
ны ми вдоль  н ап р авл ен и я  п реоб ладаю щ его  ветра, вдоль оси х 
(рис. 1). П ри  эти х  условиях, п р ед п о л агая  в н ач але , что внутри 
рассм атр и ваем о й  территории  д руги х  пятен —  прям оугольников, 
кром е /-того  п ятн а, нет, вы числим  тем п ер ату р у  воздуш ной массы  
%(х, у, г) на  вы соте z  н ад  точкой А (рис. 1) с коорд и н атам и  {х, у) 
:в д вух  случаях :

1) точка А н аходится  н ад  пятном  и 2) точка А — вне пятна, 
сп р ав а  от него (рис. 1).

П р и м е н я я  общ ее реш ение (7 ) , получим в первом  случае:

х{х,.у, z) =  F{z] x — x ) d x = i j  

a BO втором  ■

т(л:, у , =  I F{z\ x — lc)dx^xj  j  ^F{z\ \)dl,  (10)
x-x,

где  л:j и д:у— край н и е абсциссы  /-того  прям оугольн и ка (п ятн а) 
(рис. 1).
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Ф орм ула (9) х ар ак тер и зу ет  тран сф орм ац и ю  тем п ературы  в о з
душ ной м ассы  при ее прохож дени и  непосредственно н а д  /-ты м  п р я - ' 
м оугольником  а ф о р м у ла  (10) •—тран сф орм ац и ю  тем 
пературы , когд а  м асса  у ж е  п рош ла этот прям оугольн и к  {х>х\ )  
(рис, 1). Е сли  до поступлени я м ассы  на рассм атр и ваем ы й  /-ты й  
п рям оугольн и к  она д в и гал ась  н ад  други м и  п ятн ам и  — п р ям о 
угольникам и , то общ ий эф ф ек т  тр ан сф о р м ац и и  м ож ет бы ть рассчи 
тан  по тем  ж е  ф о рм улам  (9) и (10) плю с тран сф орм ац и и , в о зн и к 
ш ие при п рохож дени и  упом януты х пятен, причем  к а ж д а я  из этих  
тр ан сф о р м ац и й  тем п ер ату р ы  р ассчи ты вается  по ф о рм улам  типа 
(10).

П о этим  причинам  огран и чи м ся  рассм отрени ем  лиш ь ф орм ул 
(9) и (1 0 ), которы е д л я  у добства  расчетов  несколько  п р ео б р азу 
ем. О бозначим

S{z\ m) =  \F{z\ (11)

тогда ф орм улы  (9) и (10) при м ут вид

у ,  z )  =  x j W { z -  X),

где

W(z; х)1=

(12)

S{z-, X  —  Xj)  при л:^ <  д: <  x'j,

S{z; X  — Xj)  — 5 (г ; х — Xj  —  mj) при x >  х ' (13)

и где mj=Xj —Xj — д ли н а  /-того  п рям оугольн и ка по ветру  (рис. 1).
Ф ункция W{z-, х) численно р ав н а  тр ан сф о р м ац и и  тем п ературы  

воздуш ной м ассы  (в гр ад у сах ) д л я  единичного п ер еп ад а  т ем п ер а 
туры  на поверхности  (т :^= Г ) д л я  случаев , когд а  м асса  н ад  /-ты м  
пятном  ( x j < x < x p  и за  ним ( х ^ х ' . ) .  П одстави м  (8) в (11) 
и введем  б езр азм ер н ы е  п ар ам етр ы :

ku

(14)

тогда

S{z; mj) =  S{oj- ^;) -  Ф (а ,-+  ,̂-)]-

где  Ф {x) =  ^   ̂— ф ункц ия К р ам п а .
F ’-- о

3 624

(1 5 )
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В ведем  д ал е е  б езр азм ер н о е  р асстоян и е 0j, отсчиты ваем ое от л е 
вого к р а я  /-того  п рям оугольн и ка в д о лях  дли ны  его rrij

X  —  X :

% =  (16)

С ледовательн о  0 j ^ I  д л я  точек, р асп олож ен н ы х  н ад  /-ты м  пятном 
и 0 j ^ l  д л я  точек, р асп олож ен н ы х  сп р ав а  от него. С учетом  (13) — 
(16) ф ункц ия единичной тр ан сф о р м ац и и  W{z, х) прим ет вид

W ( z - ,  X)  =  W{cj- ,  t j-  Qj) =

\

t , V T , y s { - ^ = - ,  при 9 ; > I .  (1Г)

В табл . I П р и л о ж ен и я  при ведена зависи м ость 5  (а; t) (индекс /  
опущ ен).

С огласн о (1 4 ), при ф икси рованны х зн ачен и ях  п ар ам етр о в  и, 
к и т ,  Oj есть б езр азм ер н ая  вы сота н ад  подсти лаю щ ей поверх
ностью , а п ар ам етр  t отличен от н уля  лиш ь в сл у чаях  учета  вер ти 
кальн ой  скорости  W (при w=^0). И н тер вал ы  д л я  п ар ам етр о в  a n t  
в таб л . 1. П р и л о ж ен и я  вы бран ы  в соответствии с возм ож н ы м и 
в дан ной  за д ач е  и н тер вал ам и  значений м етеорологических п а р а 
м етров w, /%, да (w -^ 2  5 м /с; к'^1^5  м^/с; |‘д а |~ 0 ,0 ] -н 0,02 м /с)
и м асш табов  х, z, т{х гп'-  ̂ 10  ̂— 10 * м; г ~ 1  — 10  ̂ м).

И з этих  оценок м ож но заклю чи ть , п ользуясь  (1 4 ), что д л я  не
больш их вы сот н ад  подсти лаю щ ей поверхностью  (z— l-^-lO м ), 
б езр азм е р н а я  вы сота а~ 0 ,1 -^ -0 ,5 . В этих  п ределах , к а к  видно из 
таб л . 1 П р и л о ж ен и я , ф ункц ия S ( a ;  t) сравнительно  слабо  зависи т 
от п ар ам етр а  t, т. е от верти кальн ой  скорости  да. Т ам , где  эта  з а 
висим ость зам етн а  (на больш их вы сотах  z ~ 10  ̂ м, где о ~ 1 ^ 2 ) , 
ф ункц ия 5 (ff , t) м а л а  ( < 0 , 1 ) .  С ледовательн о , в больш инстве сл у 
чаев  м ож но не учиты вать верти кальн ую  скорость. Р а с ч е тн а я  ф о р 
м ула  д л я  тр ан сф о р м ац и и  в этих сл у чаях  (^j =  0) будет им еть вид  ,

T(x, у , =  0,.), (18)

где единичная тр ан сф о р м ац и я  w{aj\ в])=Ш{ау, tj\ 0j)|< .̂=o.

В таб л . 2 П р и л о ж ен и я  п р ед ставл ен а  ф ункция W 0 ), вы чис
л ен н ая  по ф орм уле (17 ). А н али з этой табли ц ы  д ае т  общ ую  к а р т и 
ну тр ан сф о р м ац и и  воздуш ной м ассы  н ад  отдельно взяты м  п ят 
ном — п рям оугольником . В полном соответствии с ф изическим и 
представлен и ям и , когда м асса  н аходится н ад  пятном  (0 < 1 ) ,  
тр ан сф о р м ац и я  по м ере продви ж ен и я  м ассы  во зр астает  от нуля до 
м акси м альн ого  значен и я , причем  очень резко  на м ал ы х  вы сотах  
(0 — 0, 1 -^0,2) и м едленн ее на больш их ( а > 0 ,2 ) .  П осле прохож де-
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ния полосы  ( 0 > 1 )  тр ан сф о р м ац и я  очень резко  сходит на нет на 
м ал ы х  вы сотах  и м е д л е н н е е —  на больш их. М ак си м ал ь н ая  тр ан с 
ф о р м ац и я  по м ере п родви ж ен и я  м ассы  дости гается  на небольш их 
вы сотах  в конце п ятн а  (при 0— 1), а н а  больш их вы сотах  ( а > 0 ,5 )  — 
за  пятном  ( 0 > 1 ) .  П ри вед ем  кон кретны й прим ер р асчета  д л я  и л 
лю страц и и  м етодики вы числений.

Т а б л и ц а  1
Р а с ч е т  тр а н сф о р м а ц и и  для г  =  10 м (т в г р а д у с а х )

л:—7  О 10 50 100 200 500 550 600 800 1000 2000  5000  10000

6 0 0 ,0 2  0 ,10  0 ,20  0 ,40  I 1,1 1,2 1,6 2  4  10 20

Г ( а ,0 ) О О  0 ,074  0 ,206  0 ,370 0 ,572 0 ,515  0 ,400  0 ,200 0 ,117  0 ,039 0 ,0076  0 ,0026

t { z , x ) 0  0 - 0 , 7 4  - 2 , 0 6  - 3 , 7 0 - 5 , 7 2 — 5,15 - 4 , 0 0 - 2 , 0 0 — 1,17 - 0 , 3 9 — 0,08 - 0 , 0 3

И сходны е дан ны е: « = 4  м/с; ^ = 1 ,2 5  м^/с; w = 0 (без учета  в ер 
ти кальн ой  ско р о сти ), дли н а  п рям оугольн и ка т  =  500 м, п ереп ад  
тем п ер ату р ы  на поверхности  t j  = — 10°. Т ран сф орм ац и ю  вы чи сляем  
на рассто ян и ях  л:— л: (в м етрах ) от левого к р а я  полосы  (см. таб л . 1 
и 2) и на уровн ях  г  н ад  поверхностью  (табл . 2 ) . П роиллю стриру-

Т а б л и ц а  2

Т р а н сф о р м а ц и я  (в  г р а д у с а х )  на р азл и ч н ы х в ы с о т а х  2 и н а  р а зн ы х  
р а с с т о я н и я х  о т  л е в о г о  кр ая  пол осы

х—х
Z

0 10 I 50 1 100 1 200 500

Н а д  п р я м о у го л ь н и к о м

0 - 1 0 — 10 - 1 0 — 10 - 1 0 — 10

2,5 0 - 3 , 1 7 — 6,55 - 7 , 5 2 — 8,12 - 8 ,8 8

5 0 — 0,46 - 3 ,7 1 - 5 , 2 7 — 6,29 - 7 , 7 7

10 0 0 — 0,74 - 2 , 0 6 — 3,70 - 5 . 7 2

20 0 0 0 — 0,11 — 0,80 — 2 ,5 8

50 0 0 0 0 0 - 0 , 0 5

х—х
Z

550 6С0 1 800 1 1000 1 2000 5000 1 Ш ООО

З а  п р я м о у го л ь н и к о м

0 0 0 0 0 0 0 0

2,5 — 2,38 — 1,45 - 0 , 5 9 - 0 , 3 2 - 0 , 1 0 — 0,02 - 0 ,0 1

5 — 4,16 — 2,70 — 1,14 - 0 . 6 5 — 0,20 — 0,04 — 0,01

10 - 5 , 1 5 — 3,50 —  1,89 — 1,17 - 0 , 3 9 - 0 , 0 8 - 0 , 0 3

20 — 2,81 — 2,92 — 2,30 ■ — 1,66 — 0,65 - 0 , 1 4 - 0 , 0 5

50 - 0 , 0 7 - 0 , 1 0 - 0 , 2 5 - 0 , 4 1 - 0 , 5 1 - 0 , 2 5 - 0 , 1 1
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ем  м етодику на при м ере расчета  д л я  2 = 1 0  м. В н ач ал е  в ы чи сляем

•безразмерную  вы соту  сг. С огласн о  (1 4 ), получим Х2^ 3 оо =
= 0 ,4 0 . Д ал ьн ей ш и е расчеты  д л я  г = 1 0  м п редставлен ы  в таб л . 1.

А налогично вы чи сляли сь тран сф орм ац и и  и д л я  други х  уровней
2 . Р е зу л ь таты  расчетов пом ещ ены  в таб л . 2. К а к  видно, х ар актер  
тр ан сф о р м ац и и  здесь соответствует рассм отренн ой  вы ш е общ ей 
картин е. Т р ан сф о р м ац и я  п ракти чески  у ж е  не о щ ущ ается  на вы со
те  2 = 5 0  м, а при продвиж ен ии  м ассы  з а  прям оугольником , она 
ф акти чески  и счезает  прим ерно н а  2— 5-кратной  дли н е п р ям о у го л ь
ника. Зам ети м , что последнее обстоятельство  м о ж ет  служ и ть  опре
делен ны м  оп равдан и ем  предполож ен ия, что возд уш н ая  м асса  при
ходит на р ассм атр и ваем у ю  территорию  н етрансф орм ированной .

П ри  учете верти кальн ой  скорости  w расчеты  тр ан сф о р м ац и и  
п ровод ятся  аналогичны м  способом по ф о рм улам  (1 2 ), (1 4 ), (17), 
где  ф ункц ия 5  (о; t) н аходится по таб л . 1 П ри лож ен и я .

С огласн о вы ш есказан н ом у , кар ти н а  тр ан сф о р м ац и и  не д о л ж н а  
сущ ественно и зм ен яться .

4. Средняя трансформация на данном уровне 
для ограниченной поверхности

С ред н яя  тр ан сф о р м ац и я  т ( 2 ) на уровне 2 д л я  зам кн утой  тер 
ритории (рис. I)  есть

< z ) = - ^ ] d y l z { x ,  у, z)dx,  (19)

где ин тегрирован ие вы п олн яется  по всей площ ади  зам кн утой  по
верхности  {D — е е  о б щ ая  п л о щ а д ь ) .

К а к  и преж де, п редполож и м  вн ач але , что кром е /-того п р ям о 
угольн и ка (рис. 1), внутри  этой поверхности други х пятен  нет. Т ог
д а , исп ользуя (12) и (1 3 ), найдем

х) х)
J т(х, у, z)dx =  J S{z\ X — xj)dx — Xj J S (2 ; л: — x' )̂dx,

или

X  .
./

■ Mj
f'i:(x , y, z)dx =  'Zj J 5(2; o)da~%j S{z\ o)afa, (20)

0 0

где  yWy =  — — расстояние  середины  правого  к р а я  /-того  п р я 
м оугольн и ка (в н ап равлен и и  оси х) до границ ы  области  Х\ —  а б с 
ц и сса  соответствую щ ей точки пересечения (см. рис. 1).
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г д е

Т а к  к ак , согласн о  ( И ) ,  имеем

’S{z, o)d а =  MjS{z\ Mj) -  5 (г ;  Mj),

m

S (z\ та) =  J  F{z\ l ) \ d4 . =

1  _  ф ( а  _  _  g 4  .  _  ф ( о  ^

(2 1 )

n (22)

0 и t оп ределяю тся  no ф о рм улам  (14) (индекс /  оп ущ ен ), то полу
чим

U{x, у, z)dx =  '-̂ j{[Mj +mj]R{z]  Mj +  nij) — {z; Mj)], (23)

где

R{a\ t) =  S{z; m) -----~S{z \  m)

1 - ^  [ 1 - Ф ( а - ^ ) ] +  l + - f  е ^“ ^ [ 1 - Ф ( а  +  0 ]  . (24)

(Т аб л и ц а  ф ункции R{o, t) пом ещ ена в таб л . 3 П р и л о ж ен и я .) 
С ледовательн о ,

JflfyJ х{х, у, z)dx == -ZjhlyiMj +  nij] R{z\ Mj  +  mj) —  M^{z \  Jyij)],
(25)

где  hj — ш ирина /-того  прям оугольн и ка (в поперечном  к ветру  н а 
правлен и и , рис. 1).

О бозначи м  п л о щ адь  /-того  прям оугольн и ка через dj=mjhy 
и введем  б езр азм ер н о е  р асстоян и е a j  (в д о л ях  длины  m, j )  у к а з а н 
ного п р ям о у го л ьн и к а  до границ ы  области , т. е.

М,
(26)

Ф орм ула (19) д л я  средней тр ан сф о р м ац и и  t ( z ) при ним ает вид

*р ”7).

где

y \  + aj 

и (7j И tj оп ределяю тся  (14).

t jV  1 -f- — ajR

(27)

_ X ‘,
/

(2 8 )
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С ум м ировани е в (27) проводится по всем  пятн ам  — п р ям о 
угольн и кам , расп олож ен н ы м  внутри  рассм атр и ваем о й  области .

В случае  неучета верти кальн ой  скорости  [w=t j  =  0) ф орм ула
(27) при ним ает  вид

т(г) (29)

где  Р  (а , а) =Р{а,  t, а) t=o (см. таб л . 4 П р и л о ж ен и я ). Н а  подсти
лаю щ ей  поверхности ( z = 0 = O ) ,  согласн о  таб л . 3 и 4 П ри л о ж ен и я  
и ф орм уле (28) Р = Р—\, и ф орм улы  (27) и (29) прим ут вид

^ 0 ) =
V

J
. j d . (30)

С ледовательн о , средний тран сф орм ац и он н ы й  эф ф ект  на поверх
ности тем  больш е, чем, вообщ е говоря, больш е об щ ая  п ло щ адь  всех 
пятен  внутри рассм атр и ваем о й  территории. С вы сотой z  (с ростом

Т а б л и ц а  3

Р а з м е р ы  и р а с п о л о ж е н и е  п я т е н

j ............................................................................
nij  и ........................................................................................

h j  м

d j  ш ..................................................................................................0 ,4 5 -lOs

M j  м (I в а р и а н т ) ......................................................

M j  м (II в а р и а н т ) ......................................................

Р а с ч е т  -г (г) д л я  г  = 1 0  м (I  в а р и а н т )

1 2 3

900 1000 1500

500 800 1600

0 ,4 5 -lOs 0,80-108 2 ,4-106

5400 2000 750

0 0 0

Т а б л и ц а  4

J

1 2 3 П р и м е ч а н и я

aj 6 2 0.50

0,298 0,283 0,231 Ф о р м у л а  (17)
Р  (Gj ay) 0 ,689 0,799 0,736 Т абл , 4  П р и л о ж е н и я

d j ' P  ^
0 ,3 9 1 -10<i 0,639-106 1,762-108

- Z j  . d j P 3 ,9 1 -IQS 6,39-108 17,62-108 гр а д -м ^

п ар ам етр а  0 ) средн яя  тран сф орм ац и я  д ля  отдельно взятого  пятна 
убы вает, что видно из ф орм улы  (28) и табл . 3, 4 П рилож ен ия , ибо

ф ункции Р я Р  ум еньш аю тся. О днако при наличии мнотих пятен 
разной  площ ади  средний трансф орм ационны й эф ф ект t ( z )  и его 
изм енение с высотой будет ещ е зависеть от располож ен и я  этих п я
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тен внутри  области , х ар актер и зу ем о го  п ар ам етр о м  а  (таб л . 4 П р и 
л о ж е н и я ).

П ри вед ем  прим ер р асчета . П у сть  внутри  ограниченной п л о 
щ ад и  (Z) =  12 км2) р асп олож ен ы  три  п я тн а — п рям оугольн и ка , т ем 
п ературны й п ер еп ад  на которы х %j=— 10°. Г еом етри ческие р а зм е 
ры  их у к азан ы  в таб л . 3. С целью  и ллю страц и и  вли ян и я  на x{z)

Т а б л и ц а  5

С р е д н я я  т р а н с ф о р м а ц и я  х {г)  в  г р а д у с а х

г м ...............................................................................  О 2 ,5 10 20 50

Г ( 2 -) (1 в а р и а н т ) ................................................. — 3.0 4  — 2.8 6  - 2 , 3 3  — 1,70 — 0.49

Г ( г )  ( II  в а р и а н т ) .................................................... — 3,04  — 2,63 - 1 , 6 8  — 0,86 — 0,08

расп олож ен и я  пятен расчеты  проводятся  д ля  двух вариантов  р а с 
полож ен ия их внутри области  (рис. 1 и 2 ) , хар актер и зу ем ы х  р а с 
стояниям и Mj (табл. 3). М етеорологические п арам етры  те ж е, что 
и в преды дущ ем  прим ере. П о р яд о к  расчета  д л я  2 = 1 0  м (первы й 
вар и ан т) м ож но уяснить из таб л . 4.

С огласно (2 9 ), иском ая  величина x(z) д ля  2 = 1 0  м находится 
сум м ированием  чисел последней строки таб л . 4 и делением  суммы 
на D=12-  Ю® м^. Т аким  образом , Т|г=ю = — 2,33°. А налогично вы 
ч исляется  x(z) и д л я  других уровней  2 . Р езу л ьтаты  расчетов д ля  
д вух  вари ан тов  р асп олож ен и я  пятен  приведены  в таб л . 5.

В случае  учета вертикальной  скорости ш расчеты  проводятся  
аналогичны м  способом по ф орм улам  (2 7 ), (28) с помощ ью  табл . 3 
П рилож ен ия . К а к  видно из табл . 5, средн яя  тран сф о р м ац и я  т ( 2 ) 
у б ы вает  с вы сотой и на уровне п о р яд ка  50 м у ж е  м ало  ощ ущ ается. 
О днако  на одних и тех  ж е  уровнях  2  величина x(z) во втором
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вар и ан те  меньш е. Э то вы зван о  м еньш ей длиной «пути тр ан сф о р м а
ции», под которы м  мы поним аем  р асстоян и е от левого  (н аветр ен 
ного) к р а я  полосы  до границ ы  рассм атр и ваем о й  о бласти  (рис. 
1 и 2 ) .

Т аки м  образом , с наш ей точки зрени я, полученное реш ение, 
несм отря н а  зам етн ую  стилизаци ю  постановки , д ае т  качественно 
прави льн ую  карти н у  тр ан сф о р м ац и и  воздуш ной м ассы  н ад  тем п е
ратурно-неоднородной  подсти лаю ш ей  поверхностью .

В заклю чен и е автор  в ы р а ж а е т  б л аго д ар н о сть  кан д. геогр. наук
Н . С. К расн ощ ековой  и М . М . Ч ерн авской , а т а к ж е  д-ру геогр. н а 
у к  Б . А. А йзен ш тату , при ним авш им  участи е в обсуж ден ии  этой 
р аботы .
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COOĈ -OOt̂ COOlOCM’— со смоооосог-нсо-^сососо — сооо^

1 ^ ^ Ю  — T-<CMCMCÔ L̂OCOCOt̂ OO
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А.  С.  Д У Б О В

О В Л И Я Н И И  П Е Р Е Б Р О С А  ЧАСТИ СТОКА  
С И Б И Р С К И Х  РЕК НА Т Е Р М И Ч Е С К И Й  Р Е Ж И М  

П Р О Ц Е С С О В  П Л А Н Е Т А Р Н О Г О  МАСШТАБА

Р азв и ти е  эконом ики  б ассей н а А ральского  м оря  в б ли ж ай ш ее  
д есяти л ети е  п отребует  такого  коли чества  воды  д л я  осущ ествления 
м ели орати вн ы х м ероприятий , что весь сток  рек  С ы р д ар ьи  и А м у
д ар ь и  будет недостаточен  д л я  удовлетворен и я  этих  потребностей . 
И нтенсивн ое и сп ользован и е стока н азван н ы х  вы ш е р ек  д л я  ороси
тельн ы х  систем  п ри ведет  к  вы сы ханию  А ральского  м оря, что, ес
тественно, край н е  н еж ел ател ьн о  с сам ы х  р азн ы х  точек зрени я.

Вы ходом  из со зд авш его ся  полож ен и я  м о ж ет  сл у ж и ть  переброс 
ч асти  стока  из верховьев  реки  О би в бассейн  А ральского  м оря. 
В н асто ящ ее  вр ем я  сущ ествует целы й р я д  проектов м елиораци и  
тако й  переброски , этот вопрос довольн о  ш ироко о б су ж д ал ся  в со 
ветской  печати  [1 ] .

У пом януты е вы ш е проекты  касал и сь  чисто и н ж ен ерн ы х асп ек
тов проблем ы , в то вр ем я  к а к  при р еал и зац и и  изм енений водного 
б ал ан са  в гл о б ал ьн ы х  м асш таб ах , естественно, возн и каю т вопросы  
о последствиях  эти х  м ероприятий  во всем  природном  ком плексе, 
в кл ю чая  к а к  ги дрологи чески е и м етеорологические ци клы , т а к  
и биологические процессы . О пасени я, св язан н ы е с проведением  м е
ли орати вн ы х  м ероприятий  гло бал ьн о го  м асш таб а  без достаточн о  
глубокого  а н а л и за  их последствий , бы ли  вы сказан ы , в частности, 
и в зап ад н о й  прессе.

И зучение изм енений м етеорологического  реж и м а  под влияни ем  
орош ен ия н аи более  естественно проводить по трем  основны м  н а 
п равлен и ям :

1) и сследован и е процессов в п р ед ел ах  призем ного слоя,
2) изучение процессов в пограничном  слое,
3) изучение вли ян и я  орош ения н а  гл о б ал ьн ы е  процессы .
М о ж ет  о к азать ся , что в первом  при бли ж ен и и  эти н ап р авл ен и я

о к а ж у тс я  м еж д у  собой м ал о  связан н ы м и  в том см ы сле, что к аж д о е  
из них п отребует специф ической д етал и зац и и  проц есса и введен ия 
соответствую щ их упрощ ений в ф изические м одели  явления.

Ц елью  н астоящ ей  работы  я в л яется  оцен ка изм енений т ем п ер а 
турного р еж и м а  н ад  терри тори ям и  м асш таб а  северного  п олуш ари я  
под влияни ем  уп ом и н авш и хся м ели орати вн ы х м ероприятий  в С р ед 
ней Азии.

С огласн о к а р т а м  А тласа  теплового  б ал а н са  [2 ] , с бассей н а 
А ральского  м оря (не счи тая  п лощ адей , зан яты х  м орям и) в сред-
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нем за  год  и сп аряется  несколько  больш е 300 км^ воды . П о имею - j 
щ им ся дан ны м , п р ед п о л агается  осущ ествить переброску  воды  1 
в объем е, превы ш аю щ ем  100 км^ в год  [ И ] .  П оскольку  вся пе
реброш ен н ая  вода пойдет в основном  на орош ение, это  п ри ведет  
в среднем  к увеличению  исп арен ия на 30%  на п лощ ади  около 
2* 10^ км , т. е. прим ерно на 0,1 территории  С оветского С ою за. Н а 
основании этих  циф р м ож но п о л агать , что м ели орати вн ы е м еро
при ятия такого  м асш таб а  м огут ск а за ть с я  на глобальн ом  терм и че
ском реж им е.

Д л я  количественной оценки исследуем ого процесса мы восп оль
зуем ся  м оделью , р азр аб о тан н о й  Л . С. Гандины м , Б . М. И льин ы м  
и Л . В. Р уховцом  [3 ] . О стан овим ся кр атко  на ее особенностях.

У равнение при тока теп ла зап и сы вается  д л я  стац и он арн ы х  у сло
вий в виде

+  (1)

где  Р и Л  — турбулентны й и ради ац и он н ы й  потоки теп ла соответ
ственно, 2  —  в ер ти к ал ьн ая  ко о р д и н ата , L — скр ы тая  теп лота  п р е
о б р азо ван и я  (кон ден сац и и ), 5  — количество водяного  п ар а , кон
ден сирую щ егося в единицу врем ени  в единице объ ем а возд уха , 
Ср— теплоем кость при постоянном  давлен и и , р — плотность во зд у 
ха, k — коэф ф иц иент гори зон тальн ой  турбулентной  диф ф узи и,

Л а п л а с а  ( х н у  — го ри зон тальн ы е ко 
о р д и н аты ), Т — тем п ер ату р а .

К а к  видно из этого уравн ен и я , циркуляцион ны е ф акто р ы  опи
сы ваю тся  в этой м одели  только  с пом ощ ью  м акро м асш таб н о го  го
ри зон тальн ого  турбулен тн ого  п ерем еш ивания. А двекции тем п ер а 
туры  в вы р аж ен и и  (1) не содерж и тся. Т акой  прием  опи сан ия ц и р
куляц и и  и сп ользуется  обычно, когд а  не нуж но слиш ком  д етал ьн о  
зн ать  расп ред елен и е  тем п ер ату р ы  по гори зон тали . П одобны е п од 
ходы  исп ользую тся, в частности, при численном  м оделировании; о б 
щ ей ци ркуляц и и  атм осф еры , гидроди нам ических  долгосрочны х п ро
гнозов погоды  и др. [4 ].

Р авен ство  (1) ин тегрируется  по вы соте при условии п о сто ян ст 
в а  коэф ф и ц и ен та гори зон тальн ого  турбулентного  обм ен а и и сп оль
зо ван и я  уравн ен и я  стати ки  d p = —gpdz {g — ускорен ие силы  т я 
ж ести)

( Р  +  А ) ,^ ^  -  (Я  +  А),=.о =  I  ?  ^  V' ?  Tdz~ (2)

Т урбулентны й поток теп л а  на верхней  гран и ц е атм осф еры  от
сутствует (Рх=оо=0).  И сп ользован и е уравн ен и я  теплового б а л а н 
са на уровне п одсти лаю щ ей  поверхности

Я + А  +  1 £  +  Б  =  0
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{Е ^  испарение, В ~  поток теп л а  в почву) приводит к  р авен ству  

AU^^ +  LE +  B==Lr +  bv^T,
оо

рде г =  ^Sdz —  кон ден сац и я  во всей толщ е атм осф еры , отнесенная

1 с п kPQ гр ______  1
к единице п лощ ади  гори зон тальн ого  сечен и я , ^  =-р Tdp

О

(Ро — д авл ен и е  на уровне З е м л и ).
С ум м арны й поток р ади ац и и  на верхней гран и ц е  атм осф еры  (р а 

д и ац и он н ы й  б ал ан с  системы  З е м л я  — атм о сф ер а) вы р аж ается  
в  виде

— Л|г=оо =  Q(1 — а) — / ,

где Q — поток солнечной р ади ац и и , а — альбед о  систем ы  З е м л я —• 
атм осф ера , /  — уход ящ ее  дли нноволн овое излучение, величина к о 
то р о го  зави си т  от тем п ер ату р ы  Т. П р ед ставл ен и е  I в виде / = / о +  
-f рГ п о зво л яет  зап и сать  уравн ен и е  (2) в ф орм е

6 v 2 r - p r = - [ Q ( l - a ) - / o  +  I ( r - £ ) - 5 .  '  (3)

В есьм а сущ ественной особенностью  описы ваем ой м о д е л и -я в л я 
ется зави си м ость  поля ал ьбед о  от тем п ературы , что связан о  с 'в о з 
м ож ны м  изм енением  гр ан и ц  ледовой  ш апки . С опоставление г р а 
ниц ледового  покрова с полем  Т, которое ото ж д ествл яло сь  с полем 
тем п ературы  на уровне 500 мб, п о к азал о , что полож ен и е этой г р а 
ницы бли зко  к  изотерм е 7500=243 К. П ри  переходе через эту г р а 
ницу альбед о  м ен яется  скачком  от зн ачен и я  0,42 (отсутствие л ьд а ) 
до 0,60 (наличие л ь д а ) .

К оэф ф ици ен т гори зон тальн ого  м акрооб м ен а  k п од би рался  т а 
ким  об разом , чтобы  при р асч етах  с входны м и п ар ам етр ам и , х а р а к 
теризую щ им и соврем енное состояние атм осф еры , обесп ечивался  су
щ ествую щ ий кли м атологи чески й  п ер еп ад  тем п ератур  экватор  — по
лю с. Это зн ачен и е k о к а за л о с ь  равн ы м  2,65-10® м^/с, что вполне 
соответствует дан ны м  д руги х  авторов о величине этого п ар ам ето а  
[5 ].

Н ах о ж д ен и е  поля тем п ературы  Т с помощ ью  уравн ен и я  (3) по 
известной  правой  части  своди тся  к  реш ению  у равн ен и я  П уассон а. 
Н еобходим ы м  граничны м  условием  явл яется  зад ан и е  тем п ературы  
на гр ан и ц ах  области  ин тегрирован ия. П ри  р асч етах  будущ их т е р 
м ических состояний атм осф еры  эта  тем п ер ату р а  либо нряни.м алась 
постоянной, либо рассчи ты вал ась  из услови я  равен ства  нулю  ср ед 
него при тока теп л а  по всей рассм атр и ваем о й  территории.

В исследован и и  [3] при р аб о те  с и злож енной  вы ш е моделью  
в уравнени и  (3) в ар ьи р о в ал и сь  либо величина при ходящ ей  р а д и а 
ции (м одели рован и е изм ен ен ия солнечной постоян н ой ), либо в п р а 
вую  часть  д о б а в л я л а с ь  н еко то р ая  п о л о ж и тел ьн ая  ф ункц ия коорди 
н ат  (м одели рован и е при тока теп л а  в атм осф еру  за  счет прои звод
ственной деятельн ости  ч е л о в е к а ) .
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в  наш ем  случае  п остан овка зад ач и  несколько  ин ая. В о-первы х, 
приходяш ,ая р ад и ац и я  на верхней  гран и ц е  атм осф еры  не м ен яется . 
Н а  ниж ней гран и ц е  в р езу л ьтате  м елиораци и , вообщ е говоря, м е
няю тся обе ком поненты  водного б ал ан са  (испарен ие и осадки),, 
а т а к ж е  поток теп ла в почву. С тепень изм енчивости их разли ч н а . 
Т ак , по дан ны м  экспедиции Г лавной  геоф изической  обсерватори и  
(рис. 1), изм енения потоков теп л а  в почву при переходе от сухой

Р и с . 1. Х о д  п о т о к а  теп л а  в п очву  по врем ен и  д л я  пусты н и  и о р о ш ен н о 
го  у ч а с т к а .

1— оазис, 2 — пустыня.

почвы к увлаж н ен н ой  п рен ебреж и м о м алы . К а к  известно, это с в я 
зан о  с тем , что хотя у вл аж н ен и е  почвы приводит к увеличению  
коэф ф и ц и ен та м олекулярн ой  теплопроводности , ум еньш ение вер 
ти кальн ого  гр ади ен та  тем п ературы  ком пенсирует этот эф ф ект. П о 
скольку  вообщ е поток теп л а  в почву на п оряд ок  м еньш е за т р а т  
теп л а  на исп арен ие, то изм енением  этих потоков при м елиораци и  
м ож но пренебречь.

О цен ка изм енений величины  исп арен ия в р е зу л ьтате  переброски  
части  стока р. О би в ю ж ны й район  при ведена в н ач ал е  настоящ ей  
статьи .

С лож н ее обстоит д ело  с о садкам и . Г идродинам ической  теории 
изм енения осадков  под влияни ем  изм енений исп арен ия с подсти
лаю щ ей  поверхности в н асто ящ ее  врем я не сущ ествует. С тати сти 
ческие п рораб отки  по этом у вопросу бы ли сделан ы  О. А, Д р о зд о 
вым и А. С. Григорьевой  [1 0 ]. Е стественно, вы делени е теп л а  кон
ден сации  при вы падении  осадков  долж н о  несколько  изм енить т е р 
м ический реж и м , поэтом у мы вы полним  расчеты  с учетом  этого 
эф ф екта . С хем а увеличен ия теп л а  кон ден сац ии за  счет и зм ен е
ния р еж и м а  осадков  за  период с ап р ел я  по октябрь , согласно [6 ], 
д ан а  на рис. 2. Естественно, что об ласть  увеличен ия осадков  о к а 
за л а с ь  больш е территории  бассейн а А ральского  м оря, что связан о
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с вы носом  в л аги  воздуш н ы м и течениям и. Т а к  ж е , к а к  и в наш ей, 
постановке зад ач и , в р асч етах  О. А. Д р о зд о в а  [6] ц и ркуляц и я  
п р и н и м ал ась  неизм енной.

И зм ен ен и е  х а р а к т е р а  подсти лаю щ ей  поверхности  вследствие- 
орош ения (появление п окрова сельскохозяй ствен н ы х культур  в оро 
ш аем ы х о ази сах ) при води т к  разли чи ю  в альбед о  м еж д у  пустыней;

Р и с . 2. И зм ен ен и е  теп л о ты  к о н д ен са ц и и  L A r под. 
вл и я н и ем  о р о ш ен и я  ( к к а л /(с м ^ -м е с ) ) .

И оазисом . П о д ан н ы м  С п равочн и ка  по к л и м ату  С С С Р  [7],. э т о р а з ' 
личие д л я  летн его  врем ени  со став л яет  прим ерно 10— 15% . П о-' 
скольку  орош аем ы е п л о щ ади  будут со ставл ять  только  10% от всей, 
терри тори и  б ассей н а А ральского  м оря, то в средн ем  по всем у  б а с 
сейну изм ен ен ие альбед о  состави т 2— 1,5% . Е сли  ещ е учесть, что 
н ас  интересую т средн ие годовы е величины , то п ри н и м ая  во вн и м а
ние, что в зим н ие м есяцы  эта  разн о сть  б л и зка  к нулю , изм енения 
о к аж у тся  равн ы м и  0,5— 0,7°/о- (Е сл и  осреднение альбедо  в годовом
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ходе д ел ать  с учетом  величины  при ходящ ей  р ади ац и и  в р а зл и ч 
ные сезоны  года, что будет, несом ненно, более корректн о, то ц и ф 
р ы  будут несколько  больш е, однако  не более 1— 1,5% .) В в ы р а ж е 
ние (3) входит зн ачен и е альбед о  не на п одсти лаю щ ей  поверхности, 
а  на верхней  гран и ц е атм осф еры . В кли м атологи чески х  р аб о тах  по 
тепловом у б ал ан су  системы  З е м л я  —  атм осф ера  [8] бы ло исп оль
зован о  следую щ ее эм пи рическое соотнош ение м еж д у  этим и х а р а к 
тери сти кам и ;

а^ =  (0 ,66ао  +  0 ,0 8 )(1 — /г ) + 0 ,4 8 « .  (4)

где as — альбед о  верхней  границ ы  атм осф еры  (систем ы  З е м л я  — 
атм о сф ер а ), ао — альбед о  подсти лаю щ ей  поверхности, п — о б л ач 
ность.

В дальн ей ш и х  р асч етах  мы будем  приним ать, что облачность  
в р езу л ьтате  м елиоративны х м ероприятий  изм енится незн ачительно 
л  ее изм ен ен иям и  при р асчетах  альбедо  м ож но пренебречь, т. е.

А а ^ =  0,66 Дао(1 — ti).

С огласно рабо те  [9 ] , средние годовы е зн ачен и я  облачности  над  
^бассейном А ральского  м оря составл яю т 4 б ал л а  (3 б ал л а  д ля  
ию ня и 6 —  д л я  д е к а б р я ) . Т огда с учетом всего вы ш есказан н ого  и з
менение альбед о  на верхней  гран и ц е атм осф еры  состави т 0,24% .

В р аб о те  [3] п р и х о дящ ая  на верхню ю  гран и ц у  атм осф еры  р а 
д и а ц и я  п р и н и м ал ась  равной  20,9 к к а л /(с м 2 -м е с ) . С ледовательн о , 
при ращ ен и е поглощ енной р ади ац и и  состави т 0,05 к к а л /(см 2 -м е с ) . 
В силу линейности соотнош ения (3 ), постоянства Q и /о, а т а к ж е  
п рен еб реж ен и я  изм енением  потока теп ла в почву, получим сл е
д ую щ ее уравнени е д л я  изм енений средней тем п ературы  троп осф е
ры 6Т:

b ^ n T — ^ b T = Q / \ a o { l ~ n ) - ^ L { A r  — hE).  (5)

В соответствии с [3 ] , будем  ин тегрировать уравнени е (5) по се
верн ом у  полуш арию . В кач естве  граничного услови я  стави тся  н е
изм енность тем п ературы  на эк вато р е . П р авы е  части  р авен ства  (5) 
отличны  от н уля  только  в о б ласти  б ассей н а А ральского  м оря (и з
м енения поглощ енной р ади ац и и  и и сп ар ен и я ), изм енения осадков 
охваты ваю т несколько  больш ую  территорию  (рис. 2 ) . Н а  рис. 3 
нан есен а часть  регулярн ой  сетки, используем ой д л я  численного ин
тегри рован и я  (5 ) , в у зл а х  которой  п равы е части  не равн ы  нулю . 
К з  этого рисун ка следует, что, к а к  и следовало  о ж и дать , изм ен е
ние осадков  и альбед о  ком п енсирует в некоторой  степени потери 
тепла- з а  счет изм ен ен ия исп арен ия. В зоне м акси м альн ого  и сп а
рени я эта  ком п енсация со ставл яет  20— 30% , но в отдельны х о б л а 
стях  она м о ж ет  приводить к  см ене зн а к а  при тока теп ла . Это им еет 
место в район е К он етдагского  хребта , где особенности ци ркуляц и и  
(п р ео б л ад аю щ ее н ап р авл ен и е  воздуш ного потока почти перненди- 
кз^лярно к хребту) п ри водят  к интенсивны м восходящ им  д ви ж ен и 
ям , и д о бавл ен и е  влаги , поступаю щ ей за  счет и сп арен ия, согласн о
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о .  А. Д р о здо ву , влечет  за  собой увеличен ие осадков , в 5— 10 р аз  
больш ее по сравнени ю  с други м и  рай он ам и .

И н тегр и р о ван и е  у р авн ен и я  (5) со зн ачен и ям и  п равы х частей , 
приведенны м и на рис. 3, п о к азал о , что м акси м ал ьн ы е изм енения 
тем п ературы  на уровне 500-м иллибаровой  поверхности со с та в л я 
ют 0,2°, если п рен ебречь и зм ен ен иям и  осадков  и альбедо , и д ел а-

+ 0 ,0 2 + 0,02 +0,01

L a E

й.а,о(1-п)

+ 0 ,0 2 + 0 ,0 2 + 0 ,01

+ 0 ,0 ^ + 0,02 + 0 ,0 1 + 0,02

+ 0 ,0 4 + 0 ,0 2 + 0,01

+ 0 ,0 5 + 0 ,0 5 + 0 ,0 4

- 0 ,1 4 - 0 , 0 7  - 0 ,2 8 -0 ,1 4 - 0 ,0 8
+ 0 ,0 2 + 0 ,0 5 +0,12

+ 0,19 + 0 ,02 + 0 ,0 2

- о , п + 0 ,0 7  - 0 ,2 8 -0 ,2 1  -0 ,2 8 - 0 ,2 1
- 0 ,0 2 + 0,05 + 0,05

■0,02

- о т  - 0,06 
+0,01

- 0 ,0 7  - 0 ,0 В  
+0,01

Р и с . 3. В ели ч и н ы  п р а в о й  ч а сти  у р ав н ен и й  (5) и ее о тд е л ьн ы х  с л а г а е м ы х  в  у з 
л а х  р е гу л я р н о й  сетк и  в  к к а л / ( с м ^ - м е с ) .

В  п р а в о м  в е р х н е м  у г л у  с е т к и  д а е т с я  р а с ш и ф р о в к а  п р и в о д и м ы х  ц и ф р .  Ш а г  с е т к и  р а в е н

7 5 0  к м  н а  ш и р о т е  4 0 ° .
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ю тся ещ е м еньш е, если учесть эти ком пенсирую щ ие эф ф екты . П р и 
чем и эти  величины  имею т место только  н ад  бассейном  А р ал ьско 
го м оря.

П о ско л ьку  эти  ци ф ры  н ах о д ятся  в п р ед ел ах  точности расчетов, 
то м ож но сд ел ать  заклю чен и е, что изм енение орош ения в у к а з а н 
ны х вы ш е о б ъ ем ах  не п ри ведет к  ощ утим ом у изм енению  терм и че
ского р еж и м а  в гло бал ьн ы х  м асш табах .

О дн ако  остается  невы ясненны м  ещ е р яд  вопросов. Т ак , н ап р и 
мер, не оценен эф ф ек т  ум еньш ения стока р. О би на ледовы й р е 
ж и м  северны х м орей (это ум еньш ение со ставл яет  20— 2 5 % ). С о
гл асн о  и сследован и ям  О. А. Д р о зд о в а , изм енение ледови тости  се
верны х м орей зам етн ы м  о б разом  сказы в ается  на реж и м е осадков 
на терри тори и  С С С Р .

Е стественно, что проводим ы е м ели орати вн ы е м ероп ри яти я  с к а 
ж у тся  более всего на терм ическом  р еж и м е ни ж ни х слоев атм о 
сф еры . К  сож алени ю , в наш ем  р асп оряж ен и и  не бы ло многоуро- 
венной расчетной  схемы , м оделирую щ ей ф орм и рован и е атм о сф ер 
ны х процессов в м асш таб е  п олуш ари я . Э тот вопрос т а к ж е  н у ж д а 
ется  в более акк у р атн о й  оценке.
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Н. 3. АРИЕЛЬ,  Р. С. БОРТКОВСКИИ, А. С. ДУБОВ

ХА РА К Т Е РИ С Т И К И  Т УР БУЛ ЕНТН ОГ О ОБ МЕН А  
В П Р И В О Д Н О М  СЛОЕ  Т Р О П И Ч Е С К О Й  З О Н Ы  А ТЛ АН ТИ К И

П о п ро гр ам м е тропического эксп ери м ен та (Т Р О П Э К С ) летом  
1972 г. проводились и зм ерен и я  х ар ак тер и сти к  приводного слоя 
в тропической  зон е А тлан ти ки . В за д ач у  изм ерений, проводивш их
ся на Н И С П  «П ассат» , входило получение д ан н ы х  д л я  р асчета  т у р 
булентны х потоков коли чества  д ви ж ен и я  х, т еп л а  Я , з а т р а т  теп л а  
на исп арен ие LE, а т а к ж е  д л я  ан а л и за  особенностей врем енной 
структуры  м етеоэлем ен тов  и турбулен тн ы х потоков в приводном  
слое тропического  р ай о н а  А тлан ти ки .

Д ан н ы е  о врем енной структуре м етеоэлем ентов  и потоков теп 
л а , вл аги  и коли чества  д ви ж ен и я  в ш ироком  д и ап азо н е  частот 
п р ед ставл яю т  сам остоятельн ы й  интерес —  они необходим ы  д л я  
оп ределен и я  ди скретности  изм ерени й и и н тер в ал а  осредн ения при 
отдельном  изм ерении, они м огут бы ть и сп ользован ы  и при оп реде
лении оп тим ального  п ространственного  р асп р ед ел ен и я  сети судов.

Н а  Н И С П  «П ассат» , пом имо основны х стан дар тн ы х  ги д ром е
теорологи чески х  изм ерений, вы п олн явш и хся  экспедиционны м  со
ставом  судна, проводились дополнительны е изм ерени я; скорости 
в етр а  на грот-м ач те— анем ом етром  М -92 и индукционны м  м а л о 
инерционны м  анем ом етром ; тем п ер ату р ы  и в л аж н о сти  в о зд у х а  — 
психром етром  с эл ектр о тер м о м етр ам и  сопротивления.

В н астоящ ей  статье  ан али зи рую тся  р езу л ьтаты  стан дар тн ы х  
и сп ец и альн ы х м етеорологических изм ерени й на Н И С П  « П ассат»  
и «М уссон» н а  двух  полигонах: м езом етеорологическом  (М М П ) 
с 13 до 21 v n  и синоптическом  (С П ) с 13 до 19 V H I. Д и с к р е т 
ность изм ерений, и сп ользован н ы х при анализе,^— один час , период 
о с р е д н е н и я — 10 мин. Р а с ч е т  потоков' теп л а  Я , з а т р а т  теп ла 
на исп арен ие LE и динам ической  скорости  прои зводи лся 
по м етодике, и злож ен н ой  в р аб о те  [1 ].

О к азал о сь , что во всех  сл у ч аях  сум м арны й поток {H+LE)  н а 
п р авл ен  из о кеан а в атм осф еру , величина (Я -j-0 ,0 7 L £ ) соответст
вует условиям , свер х ади аб ати ческо й  страти ф и кац и и . К а к  следует 
из таб л . 1, где  при ведены  средние зн ачен и я  потоков Н я LE за п е
риод  изм ерен и я  на полигоне, за т р а ты  теп л а  на исп арен ие много 
больш е турбулентного  потока теп ла .
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ны
Д л я  ан а л и за  условий страти ф и кац и и  бы ли вы числены  величи- 

г  г
Ln И
-О

^  - ПО соответствую щ им  ф о рм улам  (см ., н ап рим ер , [ 2 ] ) ;

г  г  X g H
viTpcj, 

1 + m
Bo

(1)

(2)

З д е с ь  z — вы сота, Lq — м асш таб  длины  М онина — О бухова, к — 
постоян н ая  К ар м ан а , g  — ускорение силы  тяж ести , Н — ту р бу л ен т
ный поток теп ла , у* — д и н ам и ч еская  скорость, Т — абсолю тн ая  
тем п ер ату р а  возд уха , р — плотность возд уха , Ср — у д ел ьн ая  теп л о 
ем кость, L.  ̂ — м асш таб  длины  М онина — О бухова с учетом  стра-

Во — отнош ение Б оуэн а.

Таблица 1

ти ф и кац и и  влаж н ости , т  =  0,61—j-
с , Т

, Пассат" „Муссон•

ММП 1 СП ММП СП

Н  кал/(см^-мин) 0,023 0,012 0,018 0,018
S f j  кал/(см^-мин) 0,019 0,007 0,019 0,006
L E  кал/(см^-мин) 0,129 0,158 0,118 0,230

кал/(см^-мин) 0,057 0,046 0,063 0,044
0,84 0,59 1,07 0,33
0,44 0,29 0,53 0,19-

Рис. 1. Повторяемость z/Lq и z j L ^ .
о  —  м е з о м е т е о р о л о г и ч е с к и й  п о л и г о н ,  Н И С П  « П а с с а т » ;  б  —  с и н о п т и ч е с к и й  п о -  

л и г о н ,  Н И С П  « П а с с а т » .
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Р и с . 2. З а в и с и м о с т ь  о тн о ш ен и я Б о у э н а  от  р азн о с ти  т ем п е
р а т у р  в о д а  —  в о зд у х  и о т  те м п е р а т у р ы  п о вер х н о сти  воды  

из р а б о т ы  [3 ].
1 ,  2 — Н И С П  « П а с с а т » ,  3 ,  4  —  Н И С П  « М у с с о н » ;  I ,  3 — м е з о м е т е о -  

р о л о г и ч е с к и й  п о л и г о н ,  2 ,  4  —  с и н о п т и ч е с к и й .

В ан али зи руем ы х  сл у чаях  z = 1 0  м; д л я  п ар ам етр о в  п ри н и м а
лись следую щ и е зн ачен и я: х  =  0,4, g=9,8 м/с' ,̂ 7 = 3 0 0  К, р — 1,2Х 
X I О " 2 г/смз, ср =  0,24 к а л / ( г - г р а д ) ,  т = 0 ,0 7 5 .  Н а  рис. 1 п о к азан о

г
Тпрасп ределен и е повторяем ости  значений П р еж д е  всего.

0̂
соверш енно очевидно, что во врем я  изм ерений на обоих полигон ах  
стр ати ф и к ац и я  бы ла  неустойчивой. Н а  м езом етеорологическом  по
лигоне б о льш ая  часть  изм ерений п рои сходила в услови ях  реж и м а

чистой конвекции, т.е. при — 0,07. О тм етим , что учет стратиф и-

кац ии  вл аж н о сти  приводит к  зам етн о м у  усилению  ги д ростати че
ской неустойчивости приводного слоя.

С реднее зн ачен и е величины  отнош ения Б о у эн а  Во — по

ан али зи руем ы м  дан н ы м  находи тся  в п р ед ел ах  0,08— 0,18 (А0— р а з 
ность тем п ератур , а Ае —  разн о сть  в л аж н о стей  на уровне 10 м 
и поверхности  в о д ы ). П о стр о ен н ая  по ан али зи руем ы м  дан ны м  з а 
висим ость величины  отнош ения Во от разн ости  тем п ератур  вод а  — 
воздух  и от тем п ературы  поверхности  воды  (рис. 2) в основном 
хорош о согласуется  с р е зу л ьтатам и  работы  [3 ] , в которой  при-
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веден а  н ом ограм м а д л я  определен ия числа Во по Аб и тем п ер а 
туре воды  0^. С ледует, однако , отм етить, что точки, соответствую - 
щ ие дан ны м  тропического эксперим ента, р асп олож ен ы  на кривой 
н ом ограм м ы  С. П . М алевского -М алеви ча , относящ ей ся к  более 
низкой  тем п ер ату р е  воды , чем н аб л ю д ав ш ая ся  в дей стви тельности  
(0го =  27°). В идим о, учет реги он альн ы х особенностей зависи м ости  
e{Qw) позволи л  бы уточнить определен ие В о на основе [3]. Тем 
не м енее, н ом ограм м а из работы  [13] п о зво л яет  при А0=^2° оцени
вать  величину Во с небольш ой погреш ностью , п о р яд ка  0,05 (в д и а 
пазон е 0 ,1 < В о < ;0 ,3 ) . П ри  м еньш их А0 погреш ность бы стро ум ен ь
ш ается . Т а к а я  точность оценки числа Б о у эн а  д остаточн а  д л я  уче-

20 10 2 X

Рис. 3. Спектр потоков тепла в кал/(см^-мин).
2—мезометеорологический полигон (шкала 1), 2—синоптиче

ский (шкала 2).

та страти ф и кац и и  вл аж н о сти  при расчете  потоков в сл у чаях  отсут
ствия изм ерений вл аж н о сти  н ад  океан ом . Н али чи е  зависи м ости  
В о(А 0, Ош) м ож но объясн и ть, обрати вш и сь  к  дан ны м  та б л . 1. Д е й 
ствительно, т а к  к а к  отнош ение Б о у эн а  оп ред еляется  отнош ением  
Н и LE, а, к а к  следует  из таб л . 1, изм енчивость LE прим ерно 
в д ва  р а за  м еньш е, чем  изм енчивость Я , то вполне понятно н а л и 
чие корреляци онной  связи  В о(А 0, 0^).

Д л я  оценки  изм енчивости потоков в течение суток вы чи слялись 
средние величины  Я  и £  за  к а ж д ы е  сутки и отнош ение Я /Я  и EjE 
д л я  основны х 8 сроков наблю ден и я; эти отнош ения осредн яли сь по 
всем  8 или 11 суткам  (дли тельн ость наблю дений  на п о л и го н а х ). 
Т аки м  о б разом  оцен ивалось среднее относительное отклонение по
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тока в дан ны й срок. О но о к азал о сь  зам етн ы м  (3 0 % ) только  д ля  
потока теп л а  и лиш ь на м езом етеорологическом  полигоне (Н И С П  
« П а с с а т» ), в остальн ы х  сл у ч аях  отклонени е не п ревы ш ало  10— 
15% средн их суточны х значений . Н а  наличие суточного хода Я  
на м езом етеорологическом  полигоне у к а зы в а е т  т а к ж е  рост сп ект
ральн ой  плотности на ни зкочастотном  у ч астке  сп ектра потока теп 
л а  (рис. 3 ) . П р а в д а , н ед остаточн ая  д ли н а  р я д а  не п озволи ла  п р о 
вести  расчет  до периодов, больш их 20 ч. В спектре турбулентного  
потока теп л а , вы численного по дан ны м  синоптического полигона

Т а б л и ц а  2

Полигон w , 0  М / С Северная
Атлантика Тропэкс

“Д9/Л9

Северная
Атланти'ка Тропэкс

С и н о п т и ч е с к и й  . .

М е з о м е т е о р о л о г и ч е -  
с к и й .........................

5.5

5.1

0.58

0,59

0.35

0,45

1,0

1,7

2.1

1.35

0 ,45

0.57

(к р и в а я  2 на рис. 3 ) , суточной волны  нет. С пектры  и LE не имею т 
четко вы р аж ен н ы х  м аксим ум ов в рассчи танн ом  д и ап азо н е  частот.

К ак  п о к азан о  в [4 ] , в р асч етах  потоков по кли м атологическим  
дан ны м  необходим  учет относительны х дисперсий скорости  ветра, 
разн ости  тем п ер ату р  и в л аж н о стей  за  р ассм атр и в аем ы е  ин тервалы  
врем ени. Т аки е  величины  бы ли получены  по м ноголетним  дан ны м  
ко р аб л ей  погоды  в А тлан ти ке  и приведены  в р аб о те  [4 ] .

В таб л . 2 соп оставляю тся  зн ачен и я  а „ /и  и б да /А0 в зав и си 
мости от средней скорости  ветр а  и среднего  п ер еп ад а  тем п ератур , 
полученны е по к о р аб л ям  погоды  в С еверной А тлан ти ке, с соответ
ствую щ им и величинам и , рассчи тан н ы м и  по дан ны м  Тропического 
эксп ери м ен та. О чевидно, что изм енчивость в тропической  зоне су 
щ ественно м еньш е, чем в С еверной А тлан ти ке  (особенно —  п ере
п ад а  т е м п е р а т у р ) . Х отя пери од  осредн ения при получении сГи/« 
и а д 0 /А0 по дан ны м  Т ропического эксп ери м ен та м еньш е (около 
10 д н ей ), чем приняты й в статье  [4] (30 д н ей ), в р я д  ли  это м ож ет 
бы ть гJm внoй причиной полученного расх о ж д ен и я  знатенкш  а „ /и  
и оде/А9. П о-видим ом у, зави си м ости  cr„/«(u) и аде/А9(Д0) не 
я в л яю тся  у н и версальн ы м и  и разли чн ы  д л я  р азн ы х  район ов океан а. 
П оэтом у  м етоди ка расчетов кли м атологи чески х  зн ачений  потоков 
д о л ж н а  уточн яться  с учетом  эти х  зависи м остей .

П о  изм ерен и ям  пульсаци й  скорости  ветр а  индукционны м  ан ем о 
м етром  на вы соте 26 м н ад  м орем  бы ли получены  дисперсии, м ас 
ш таб ы  ко р р ел яц и и  и спектры . О к азал о сь , что величина 0 м'/'^’*м еня- 
л ась  в п р ед ел ах  2— 3,5 при z/L * от — 0,15 до — 0,6; отдельны е з н а 
чения aulv--i- (преим ущ ественно в ночны е .часы ) д о сти гали  '^1.
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Э ти р езу л ьтаты  согласую тся с данны м и, приведенны м и, наприм ер, 
в р аб о те  [5 ] . В еличина и н тегрального  м асш таб а  корреляц и и  со
с т ав л я л а  по ночным дан ны м  несколько десятков  м етров, а днем  — 
100— 200 м. С пектры , рассчи тан н ы е в д и ап азо н е  60— 10 с, подчи
няю тся «закон у  5/3».

П ом им о турбулентного  потока теп ла и за т р а т  теп ла на и сп ар е
ние п р ед ставл яет  интерес рассм отреть  и други е ком поненты  тепло-

Р и с. 4. С у точн ы й  х о д  ко м п о н е н т  теп л о в о го  б а л а н с а  п о вер х н о сти
океана.

/ — поток тепла в глубь океана, 2 — радиационный баланс, 3 — турбулент
ный поток тепла, 4 —  затраты тепла на испарение.

вого б ал ан са . С этой целью  бы ла и сп ользован а и н ф орм ац и я  о р а 
диационном  б ал ан се  поверхности о кеан а  R по дан ны м  к о р а б е л ь 
ных наблю дений  с помощ ью  балан сом еров  в те ж е  сроки, д л я  кото 
ры х бы ли получены  зн ачен и я  турбулен тн ы х потоков. С пом ощ ью  
уравн ен и я  теплового  б ал ан са

R =  Н +  L E +  В (3)

бы л определен  поток теп ла в глубь о кеан а  В, к а к  остаточны й член 
соотнош ения (3 ) . Н а  рис. 4 приведен  средний суточный ход всех 
ком понент уравн ен и я  б ал ан са  (3 ). К а к  и следовало  о ж и дать , 
в тропических ш и ротах  внутрисуточн ая изм енчивость ту р б у л ен т
ных потоков н а д  океан ом  очень м ал а . С редние суточны е зн ачен и я  
ради ац и он н ого  б ал а н са  составл яю т 0,24, за тр а ты  теп л а  н а  иси аре-
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ние — 0,19, потока теп л а  в воду — 0,045 и турбулентного  п о то к а  
теп л а  •— 0,015 (все величины  д ан ы  в к ал /(см ^- м и н ) ).

Т аки м  образом , если, к а к  это видно из рис. 4, в околополуден- 
ные часы  поток теп л а  в глубь о кеан а  со ставл яет  76%  от ради а- 
дионного б ал ан са , а за т р а ты  теп л а  на исп арен ие — только  2 1 %,  то- 
д ля  средних суточны х величин это соотнош ение м еняется , а и м ен
но, за тр а ты  теп л а  на исп арен ие составл яю т 79%  от ради ацион ного  
б ал ан са , а поток теп ла в в о д у — 15%,-

П олученны е величины  потоков хорош о согласую тся с дан ны м и 
об их кли м атологи чески х  зн ач ен и ях  в исследуем ы х р ай о н ах  о к е а 
на [6 ].

Д л я  суж ден и я  о пространственной  изм енчивости изучаем ы х по
токов в тропической А тлан ти ке  необходим ы  дополнительны е н а 
блю дения в этом  районе.

Н а  основании проведенного ан а л и за  полученны х и зм ерен и й  
м ож но в ы ск азать  следую щ ие реком ендаци и  д л я  проведения буду
щ их эксперим ентов в тропической  зоне. Д л я  получения детальн ой  
пространственной и врем енной структуры  турбулентны х потоков, 
необходим о:

а) увеличить п родолж и тельн ость  еж ечасн ы х  изм ерений на по
лигоне до 25— 30 суток,

б) ин тервал  осредн ения при отдельном - изм ерении увеличить, 
до 15— 20 мин, т а к  к а к  п р ео б л ад аю т услови я  сильной неустойчи
вости.
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p. с. БОРТКОВСКИИ

к  УТ ОЧН ЕНИ Ю О Ц Е Н О К  ТЕП ЛО-  И В Л А Г ОО БМ ЕН А  
ОКЕАНА И АТМ ОСФЕРЫ ПРИ ШТОРМЕ

П редвар и тел ьн ы е оценки, приведенны е в [1 ] , п о к азали , что 
^-брызги, зап олн яю щ и е часть  приводного слоя во зд у х а  при ш торм е, 
^сущ ественно уси ли ваю т испарение и теп лоотд ачу  поверхности о ке
ан а . И зм енени е теп л о со дер ж ан и я  кап ель , в зл етаю щ и х  за  1 с 

«с 1 см2 поверхности воды , за  врем я их п олета  соп оставлялось  в [1] 
с суммой турбулентного  теп лообм ен а поверхности Я т и за т р а т  теп-

,л а  на испарение ЬЕ̂ .. О тнош ение , где Я к и LE  ̂—  по

токи теп ла , оп ределяем ы е соответственно диф ф узи онны м  теп ло
обменом  кап ель  и за т р а та м и  их теп л а  на испарение, р а с с м ат р и в а 
лось в [1] к а к  о б щ ая  х ар актер и сти ка  увеличен ия при ш торм е 

:'я теп лообм ен а и исп арен ия с м орской поверхности  з а  счет п о явл е
ния бры зг. И н ач е  говоря, доп ускалось, что обы чно при ним аем ое 
равен ство  коэф ф ициентов теп лообм ен а Се и исп арен ия Се, д о ст а 
точно н ад еж н о  подтверж ден н ое д л я  обы чны х, неш торм овы х у сл о 
ви й  [2, 3 ] , сох р ан яет  силу и при переносе теп л а  и п ар а  бры згам и . 
П олучен ны е в [4] р езу л ьтаты  подтвердили , что с достаточн ой д ля  
„грубых оценок точностью  м ож но принять

' ' • и  =  “ С И .)  =  ( I )

.где Ыг — скорость ветр а , Tz и — тем п ер ату р а  и абсолю тн ая  
вл аж н о сть  воздуха  на вы соте z. Ту, —  тем п ер ату р а  поверхности 
воды , а-ш — н асы щ аю щ ая  в л аж н о сть  при этой тем п ературе , ра 
и Ср — плотность и у д ел ьн ая  теплоем кость воздуха.

О дн ако  более строгий ан ал и з п о казы вает , что равенство  
Се ==Се при ш торм е не вы полняется. П олн ое изм енение теп л о 
со д ер ж ан и я  п к ап ел ь  з а  вр ем я  п олета , оп ред еляем ое  д и ф ф узи он 
ны м теплообм еном  с воздухом , з а т р а та м и  теп л а  на исп арен ие и р а 
диационны м  теплообм еном  R̂ , п р ед став л яет  поток теп л а , которы й 
д о лж ен  бы ть вклю чен в уравн ен и е теплового б ал а н са  поверхности 

-океан а  к а к  особы й член , н еравны й нулю  только  при ш торм е;

Е’к =  EEjs -̂\-R̂ . (2)

В уравн ен и е водного б ал ан са  поверхности таки м  ж е  о б разом
до лж н о  быть вклю чено исп арен ие кап ель , которое естественно объ-
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■единить с турбулентны м  потоком  п а р а  —  испарением  поверхности, 
и вы р ази ть  полное исп арен ие Е в виде, согласую щ ем ся  с (1):

Е =  Е, +  Е,. (3)

Т о гд а  за т р а ты  теп л а  на исп арен ие следует  зап и сать  в виде

LE =  LE, +  LE  ̂ (4)

и, очевидно, вы дели ть  из полны х теп лоп отерь кап ли  за т р а ты  теп ла 
на испарение; разн о сть  Рк— LEk= H k+ R k удобно отнести к  ту р б у 
л ен тн о м у  теплообм ену  поверхности  о кеан а  с атм осф ерой , р а с с м а 
тр и в ая  сум м у

Я  =  +  +  (5)

к а к  полны й поток теп л а  в явном  виде.
В ы р аж ен и я  (3 ), (5) соответствую т определению  коэф ф и ц и ен 

то в  Св и С е в [1] (с уточнением , касаю щ и м ся  вклю чени я в поток 
теп л а  в явном  виде ради ац и он н ого  б ал ан са  к а п е л ь ) . С оотнош ения
м еж д у  С 9 и С е при ш торм е м огут бы ть изучены  на основании
а н а л и за  теплового  б ал а н са  кап ли .

У равн ение б ал а н са  теп л а  д л я  кап ли  зап и сы вается  в виде

- c ^ m ^  =  Hi +LEi  +  Ri, (6)

4  ■>где  C-U) —  у д ел ьн ая  теплоем кость воды ; т = рк-^^>' — ма с с а  кап ли
ради усом  г при плотности воды  р«,; Т —  тем п ер ату р а  кап ли ; t — 
врем я.

И сп арен и е  Е{ г /с  и диф ф узи онны й теплообм ен  кап ли  с потоком  
в о зд у х а  Hi к а л /с  опи сы ваю тся вы р аж ен и ям и  [5 ];

^  ^ +  0 - 2 3 / Щ  {а, -  а), (7)

Я , = - 4 ^ Г ) с ( 1 , 0 0  +  0 , 2 3 / К е ) ( Г - Г , ) ,  (8)

где  D ■— коэф ф иц иент м олекулярн ой  ди ф ф узи и  водян ого  п а р а  
в воздух, X — коэф ф иц иент м олекулярн ой  теплопроводности  в о з
д у х а , Т —  тем п ер ату р а  кап ли , —  н асы щ аю щ ая  в л аж н о сть  у  по
верхности  к ап ли  при тем п ер ату р е  Т, Та и а  —  тем п ер ату р а  и в л а ж 
ность воздуха.

В етровой  м н ож и тель  l ,0 0 - f0 ,2 3 ') /R e  вкл ю чает  число Р ейн ольд-
г> 2 rt/ , ,ся к е = — где и — м одуль скорости  к ап ли  относительно в о з

духа, V — коэф ф иц иент м олекулярн ой  вязко сти  воздуха.
П ом им о Hi и LEi, у ж е  р ассм атр и вавш и х ся  при ан ал и зе  б а л а н 

са  теп л а  кап ли  в [1 ] , в уравн ен и е  (6) вклю чен ради ац и он н ы й  б а 
л а н с  к ап ли  Ri, п ред ставляю щ и й  разн о сть  поглощ аем ой  и и зл у ч ае
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мой кап лей  р ади ац и и . П оглощ енную  кап лей  ради ац и ю  /г  м о ж 
но [6] опи сать вы раж ен и ем

У. =  ^ г 2 | ( 1  (9)
и

где /о (А,)— поток при ходящ ей  р ади ац и и , А,— д ли н а  волны , а" =  
=а'{X)  — коэф ф иц иент поглощ ения.

В [6] приведены  зн ачен и я  при /о(А) ,  соответствую щ ей со л 
нечной постоянной, т. е. при потоке р ади ац и и  в атм осф ере, б л и з
ком к н аи больш ем у возм ож н ом у  значению .

Р езу л ьтаты , приведенны е в [6], позволяю т оценить п оглощ е
ние р ади ац и и  кап лям и  разл и ч н ы х  разм еров .

Э ф ф ективн ое излучение сф ерической  кап ли  в п ространство , при 
прен ебреж ен и и  «серостью » воды , опи сы вается  известной ф о р м у 
лой:

F . =  4 ^ r 2 o ( 7 ^ - ( 10)

где  о — постоян н ая  С теф ан а  —  Б о л ьц м ан а .
В р ассм атр и ваем о м  случае, когда  к ап л я  н аходится  вбли зи  по

верхности воды , п оловин а сф еры  и злучает  в н ап р авл ен и и  к вод е  
и вы р аж ен и е  (10) зап и сы вается  в виде

F , =  2 ^ r 2 a [ ( r ^ - P ) - f ( r t - n ] = 2 : . r b ( r 4 - r j ) .  (11)
J' _ f

С учетом  м алости  отнош ения 2 , в приводном  слое фор-
^  W  '  '  ^  а

ы улу ( И )  м ож но зап и сать  в виде

F , ^ 8 ^ r ^ a P ( r ^ - 7 ; ) ,  (12)

где  Т — средн яя  абсолю тн ая  тем п ер ату р а  приводного слоя. Т аки м  
образо.м, согласно (12) ,  эф ф ективное излучение кап ли , н ах о д ящ ей 
ся вбли зи  поверхности воды, зави си т  почти исклю чительно от пере
п ад а  тем п ератур  «вода — воздух». С ледовательно , ради ацион ны й 
б ал ан с  к ап ли  Ri = Fi—Ji зави си т  только  от ее р азм ер а  и внеш них

п ар ам етр о в ; —Та и потока приходящ ей р ади ац и и  f 1о{К)йк.
6

П р о ан ал и зи р у ем  уравн ен и е (6) с целью  его упрощ ения и н а 
х ож дения реш ения в кв ад р ату р ах . П ом им о неизвестной п ерем ен 
ной Т, зави сящ и м и  от врем ени явл яю тся , строго говоря, и п а р а 
м етры  т, Су,, L. С учетом  изм ен ен ия м ассы  кап ли  при испарении

уравнени е (7) (после перехода от п ереп ада
о

в л аж н о сти  в (8) к  п ереп ад у  тем п ературы , о котором  речь пойдет 
н и ж е) стан ови тся  и н тегро-диф ф еренц иальны м . О дн ако  оцен ка п о

р я д к а  отнош ения
л /

I то п оказы вает , что д а ж е  при за в ы 

ш аю щ их оценку п редп олож ен и ях  это отнош ение м ало. Р асчеты  ве- 
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личины  Л /п >  велись с и сп ользован ием  ф орм улы  (7),

причем  п р ед п о л агало сь , что п ер еп ад  вл аж н о сти  м еж д у  кап лей  
и воздухом  сох р ан яет  свое н ачальн ое, н аи больш ее значение, р а в 
ное разн ости  вл аж н о сти  у поверхности воды  as{Tw) и влаж н ости  
воздуха  а; вы б ран н ое  значение, t = ]  с, несколько  п ревы ш ает р е 
ал ьн о е  врем я п олета  кап ель . В табл . 1 приведены  р езу л ьтаты  т а 
ких расчетов  д л я  к ап ел ь  р азн ы х  ради усов при х ар актер н о м  д ля  
приводного слоя н ад  океан ом  значении as{Tw) — а =  3,4-10~® г/см^.

Т а б л и ц а  1

/'о с м ..................................

Д т
...........................

Д г 
0̂

О чевидно, что при реш ении уравн ен и я  (6) м ож но счи тать м ассу  
и ради ус  кап ли  постоянны м и д л я  кап ель  с начальн ы м  радиусом  
Г о > 5 - 10-3 см.

С к р ы тая  теп лота  исп арен ия L и у д ел ьн ая  теплоем кость воды 
Сте,. вход ящ и е в (8 ) , зав и ся т  от перем енны х тем п ературы  Т и соле
ности S  кап ли ; одн ако  относительны е изм енения этих  величин при 
возм ож н ы х  за  вр ем я  п олета  кап ли  изм ен ен иях  Г и 5  не п р евы ш а
ют соответственно 0,003 и 0,002, поэтом у L и м ож но считать 
постояннны м и.

Т а б л и ц а  2

г  с м .................................................  10 15 20 25

Тг-Т:

5 - 1 0 -3 1 0 -2 5 - 1 0 - '?

0 15 0,05 0,005

0,05 0,02 0,002

Т. .....................................  1,06 1,09 1,13 1,15

П оскольку  вер ти кал ьн ая  координ ата  кап ли  зависи т  от времени, 
а тем п ер ату р а  и в л аж н о сть  воздуха м еняю тся с высотой, то о к азы 
ваю тся  зави сящ и м и  от врем ени и тем п ер ату р а  и вл аж н о сть  в о з
духа, обтекаю щ его каплю , входящ ие в (7) ,  (8) ,  а следовательно , 
и в (6 ), величины Та, а. О днако изм ерения показы ваю т, что верти 
кальн ы е градиенты  тем п ературы  и влаж н ости  воздуха н ад  водой 
бы стро убы ваю т с высотой. И спользуя  м одель турбулентного теп
лообм ена [2], м ож но рассчи тать отнош ения перепада тем пературы  
м еж ду водой и воздухом  на произвольной, но м алой высоте, в о б 
ласти  полета бры зг, к перепаду, отнесенном у к ф иксированной вы 
соте (5 см) .  О тнош ения перепадов влаж ности , в силу равенства  
коэф ф ициентов турбулентной тем п ературопроводности  и д и ф ф у 
зии, принятом у в [2 ], равны  отнош ениям  перепадов тем п ератур ,
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приведенны м  в таб л . 2. Р асчеты  вы п олн яли сь в предполож ен ии  
о квази н ей тральн ой  стр ати ф и к ац и и  плотности в приводном  слое, 
что д л я  ниж ней части  этого слоя и при больш ой скорости  ветр а  
(25 м /с  на уровне 10 м ) , к  которой относятся  дан н ы е таб л . 2, вп о л 
не оправдан о .

Д ан н ы е  таб л . 2 свидетельствую т о м алом  относительном  и зм е
нении разн ости  м еж д у  тем п ературой  поверхности воды  и воздуха  
н а  р азн ы х  вы сотах . Н етрудн о  п о к азать , что в первом  п ри ближ ении  
м ож но счи тать тем п ер ату р у  и вл аж н о сть  воздуха  на пути полета 
к ап ли  постоянны ми.

Ч тобы  получить реш ение уравн ен и я  (6 ) , необходим о перейти  от 
входящ ей  в (7) вл аж н о сти  на поверхности кап ли  к  тем п ер ату р е  Т. 
А бсолю тн ая в л аж н о сть  н ад  плоской поверхностью  пресной воды  
оп ред еляется  тем п ературой  в соответствии с ф орм улой  М агнуса;

1 7 ,6 ( Г -2 7 3 )

a5„ =  4 ,5 6 -1 0 -6 g  . (13)

О тклонени я вл аж н о сти  as у поверхности кап ли  от а s„ зави сят  
от кривизны  поверхности и солености воды . О днако  увеличен ие н а 
сы щ аю щ ей в л аж н о сти  за  счет кривизны  поверхности д ел ается  з а 
м етны м только  у  очень м ален ьки х  кап ель , г < 1 0 “  ̂ см, которы е 
здесь не р ассм атр и ваю тся . С оленость 5  изм ен яется  з а  вр ем я  по
л ета  не очень м алы х  к ап ел ь  ( r > 5 - 1 0 ~ ^  см) н езн ачительно  — оче
видно, что изм енение солености  проп орцион альн о изм енению  м ас 
сы кап ли ; = — — (см. таб л . 1). П ри  обы чной солености океанской

OQ ^0
воды , 5  =  35%о, as п он и ж ается  на 2%  по сравнению  с [7 ] . Т а 
ким о б р азо м , с достаточн ой точностью  м ож но считать, что абсо 
л ю тн ая  в л аж н о сть  воздуха  у  поверхности кап ли  однозначно оп ре
д ел яется  тем п ературой  кап ли . З ави си м ость  (13) м ож но ап п рокси 
м и ровать  линейны м  вы р аж ен и ем

а , { Т ) ^ а { Т - Т , )  +  а т ,  (14)

а — коэф ф иц иент, приним аю щ ий зн ачен и я  от 0 ,5 -1 0 “ ® до 
10"®г/см® - гр а д  при изм енении тем п ер ату р ы  от 5 до 20°.

П ри  небольш и х отклонени ях  тем п ературы  кап ли  Т от тем п ер а 
туры  в о зд у х а  Та точность ап п рокси м ац и и  ф орм улы  М агн уса  (13) 
линейной зависи м остью  достаточн о вы сока.

К а к  п о к азал и  расчеты  динам и ки  кап ель  [1], изм ен ен ия числа 
Р ей н о льдса  кап ель  за  врем я п олета  не очень велики ; поскольку 
в ветровой  м н ож и тель  входит i / R e ,  то п р ед ставл яется  возм ож ны м  
в (7 ), (8) зам ен и ть  число R e его средним  значением .

С учетом  сделан н ы х допущ ений уравн ен и е (6) уп рощ ается  
и после п одстан овки  в него вы раж ен и й  (8 ) , (9 ), (14) сводится 
к  уравнению

=  +  +  +  (15)
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к = ^ А ^ г г { \ + 0 , 2 3 У Щ ,
/  =  4 i r r Z 5 ( l+ 0 ,2 3 К Й ё ) ,

а п ереп ад  абсолю тной вл аж н о сти  м еж д у  кап лей  и воздухом  на"' 
основании (14) п ред ставлен  в виде

a ^ _ a  =  a^(7’J  — а  +  а ( Г -  r j  =  8 +  a ( r -  7 J ,

где б —  деф и ц и т в л аж н о сти  в воздухе.
Р еш ен и е  уравн ен и я  (15) им еет вид

П ( й  I +  С , „ т  L l b  +  Fi  —  Ji  - . р . .

L l a + k -------Г  ----------

Н ач ал ьн о е  зн ачен и е о п ред еляется  к а к  Qq=Tw— Та. И з (16) сле- 
Q Llb +  Fi  —  Ji  

дует, что lim o — -------k— > т. е. тем п ер ату р а  кап ли  стр е

м ится к  постоянном у значению , при котором  диф ф узи онны й теп ло
обмен, за т р а ты  теп л а  на исп арен ие и ради ац и он н ы й  при ток теп ла 
взаи м н о  уравн овеш и ваю тся . П о см ы слу  это зн ачение ан алоги чн о  
тем п ер ату р е  см оченного тер м о м етр а . Р еш ен и е  (16) показы вает,, 
что р ади ац и он н ы й  б ал ан с  м ож ет в л и ять  на величину температуры -

р авн овеси я , причем  роль  его о п р ед ел яется  отнош ением  

В ы рази в  деф иц ит вл аж н о сти  на основании (14) в ф орм е

З д е с ь  в в ед ен ы  о б о зн а ч е н и я :

8 =  1

где В о =  — ^  — отнош ение Б о у эн а , и восп ользовавш и сь  фор-
LCl^  ^

м улам и  (11) ,  (12) ,  (1 7 ), м ож но зап и сать

8 я /-2 а f3 00 -/,■(/•)
/ / 5  --- ---  f o e  \ '

LA я r D { \  - f  0,23у" Re)6o(  ̂ -  a

В ы числения по ф орм уле  (18) проводились д л я  д вух  вар и ан то в : 
1) 0о=  +  1,О° при Во =  0,1 и 2) 0 0 = — 1,0° при В о = — 0,5. П ервы й 
в ар и ан т  соответствует х ар актер н ы м  условиям  приводного слоя 
н ад  океан ом  в ум еренны х и н и зки х  ш иротах , второй  —  м енее ти 
пичным услови ям , которы е, одн ако , н аб л ю д аю тся  летом  н ад  об- 
ш ирной зоной А тлан ти ческого  о кеан а  —  «ревущ им и» сороковыми;

Р __ т
ш и ротам и  ю ж ного  полуш ари я . Р ассчи тан н ы е зн ачен и я  ‘ ‘Ш
приведены  в таб л . 3. И з табл и ц ы  видно, что д л я  к а п е л ь  
с г ^ 0 , 0 5  см влияни ем  ради ац и он н ого  п ри тока теп л а  м ож но п ре
небречь.
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Д л я  более крупны х кап ель  ( г > 5 - 1 0 - 2  см) вли ян и е р ад и ац и о н 
ного при тока м ож ет о к а за ть с я  сущ ественны м  при м ал ы х  значениях  
деф и ц и та  вл аж н о сти  б. Н ад о  им еть в виду, что эти  р езу л ьтаты  по
лучены  при значении потока приходящ ей р ади ац и и , бли зком  к м а к 
сим ально  возм ож н ом у, и что д л я  ш ирокого д и ап азо н а  разм еров  
кап ель  п о гл о щ аем ая  рад и ац и я  /г, будучи на д в а  п о р яд ка  больш е 
излучения кап ли  Fi, почти полностью  оп ред еляет  ради ацион ны й 
‘б ал ан с  капли .

Т а б л и ц а  3

Во
г„ см

5 - 1 0 “ 3 10“ 5 . 1 0 ” 2

+  1 
— 1

0,1
-0 ,5

0 ,004

0,008

0,007

0,017

0,031

0,074

Д ан н ы е  табл . 3 х ар актер и зу ю т  роль поглощ ения ради ац и и  
:в ф орм ировании  тем п ературы  равновесия, у стан авли ваю щ ей ся , к а к  
это  следует из (1 6 ), за  врем я п о р яд ка  врем ени р ел аксац и и

-. Д л я  кап ель  р азн ы х  р азм ер о в  соотнош ения реального« Lla-
врем ени  полета //  и врем ени р ел аксац и и  оказы ваю тся  соверш енно 
различны м и.

В таб л . 4 при водятся  некоторы е д ан н ы е об эл ем ен тах  полета 
кап ель . Э ти д ан н ы е получены  в- р езу л ьтате  численного реш ения 
ур авн ен и й  д ви ж ен и я  к ап ел ь  [1] ,  реали зован н ого  на Э В М  М -220

Т а б л и ц а  4

Го с м ............................................  5 - 1 0 - 3  1 0 -2  5 -10 --2

to с ............................................  0 ,019 0,С62 0,868

t f  с ............................................  0,7 0 ,5  0 ,4

t f l t o ............................................  37 8,1 0,46

Wo с м / с ................................... 450  300 150.

W f  с м / с ..................................  — 14 - 3 4  — 120

С учетом  логариф м и ческого  п роф иля скорости  ветра. П ри  зад ан и и  
-начальны х условий и сп о льзо вал ась  сто х асти ческая  зависи м ость, 
св язы в аю щ ая  верти кальн ую  скорость  кап ли  в м ом ент отры ва от по
верхности  воды  W"o с ее ради усом  г; т а к а я  зави си м ость  следует  из 
д ан н ы х  л аб о р ато р н ы х  изм ерений [8 ] . В последней строке таб л . 4 
пом ещ ена в ер ти кал ьн ая  со ставл яю щ ая  скорости к ап ли  в м ом ент ее 
п адения в воду Wf. О чевидно, что больш ие кап ли  ( г ^ 5 - 1 0 ~ 2  см)

(СОСТОЯНИЯ р авн овеси я  не дости гаю т,— врем я р ел ак сац и и  д л я  них
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больш е, чем вр ем я  полета . Р о л ь  ради ац и он н ого  обм ена в б ал ан се  
1тепла так и х  к ап ел ь  в ы яв л яется  не из оцен ок реш ения (16) при 

а из соп оставлен и я  членов у р авн ен и я  (7) при 
|В таб л . 5 при ведены  зн ач ен и я  отнош ения ради ацион ного  при тока

Fi-~hк за т р а т а м  теп л а  к ап ли  на исп арен ие —— -LEi при t=i f  и ^ = 0 -
д л я  р ассм атр и в аем ы х  вар и ан то в  условии в приводном  слое эти  д ва  
член а у р авн ен и я  (7) сохран яю т свои зн ак и  в течение всего в р е 
мени п олета  кап ли , причем  дей стви е их противоп олож но. Д л я  
общ ности  в таб л и ц у  вклю чены  и д ан н ы е д л я  м еньш их кап ель.

Т а б л и ц а  5

о
t

r „  CM

® 0
s . 1 0 - 3 1 0 ^ 2  1 5 - 1 0 - 2

- f l 0 0 ,002 0,005 0,022

i f 0,012 0,039 0 ,044

— 1 0 0,016 0 ,034 0 ,150

i f 0 ,018 0 ,039 0,160

О чевидно, что и при роль  ради ац и он н ого  теп лообм е
на при типичной стр ати ф и к ац и и  приводного слоя (0 о > О ) о к а зы 
в ается  п рен ебреж и м о  м алой ; несколько  больш е она при инверсии 
(0о< О ).

Р и с . 1. З а в и с и м о с т ь  п о т е р ь  у д е л ь н о го  т е п 
л о с о д е р ж а н и я  к а п л и  о т  б е з р а зм е р н о го  в р е 

м ени.

;  -  п р и  Г  -  г  =  1 , 0 » ;  а  -  а  =  3 , 4 -  1 0  
W  а  W

=  0 , 5 - 1 0 “ ®

-6
г / с м ^  ( л е в а я  ш к а л а ) ;  2  -  п р и  Г Т  =  —  

а

г / с м ^  ( п р а в а я  ш к а л а ) .
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Е сли  пренебречь в реш ении (16) ролью  ради ацион ного  б а л а н 
са, ко то р ая  больш ей частью  о казы в ается  м алой  (см. таб л . 3 ) , тО' 
м ож но построить зави си м ость  з а т р а т  теп л а  от безразм ерн ого  в р е 
мени ?= i/^o , уни версальн ую  д л я  кап ел ь  р азн ы х  разм ер о в . Н а  рис. 1

при ведена зави си м ость  Р  (t) 1г̂ , где

+  (19)
о

д л я  тех ж е , что и вы ш е, двух  случаев  страти ф и кац и и  приводного  
слоя.

-s_

Зави си м ости  и E ( i ) =   ̂Eidt, полученны е на
о о

основе реш ения (1 6 ), п озволяю т оценить соотнош ения коэф ф и ц и 
ентов теп лообм ен а и и сп арен и я  при ш торм е, о п ределяем ы х  в ы р а 
ж ен и ям и  (1) ,  (3 ) , (5 ) . П усть реал ьн о е  о б лак о  бры зг с х а р а к т е р 
ным спектром  к ап ел ь  по_ р азм ер ам  п редставлен о  кап лям и  среднего' 
эф ф ективного  р а зм е р а  г. Т огда потоки п ар а  и теп л а , переносим ы х 
бры згам и , м ож но зап и сать  в ф орм е:

е , ^ е (7, t fMU),  т

tfMU),  (21)

а соответствую щ ие д о бавки  к коэф ф иц иентам  Се ,̂ Се^ и сп арен и я  
и теплообм ена определить к а к

- Ща^-а) ’
_  Я (7, tf)n{U) .2 3 V

Зд есь  n{U) — верти кальн ы й  поток кап ель  на поверхности в о д ь е  

(к ап ел ь /см ^ -с ). О тнош ение полны х коэф ф иц иентов при ш торм е з а 
пи сы вается  в  виде

1 Ч
"т “к

Сй -Ь Сц Ср с,
(24)

п р и н и м а я , к а к  и вы ш е, что при чисто турбулентном  м ех ан и зм е  
переноса Се^ =  =  Се, £• и, учи ты вая , что, согласн о  (2 2 ), (23)„

Ч  Hiflw — a)
~С— мо жн о  най ти  Сь!Се в зависи м ости  от скоро-

а)

С ТИ  ветра. Н еобходим ы е д л я  р асчета  зн ач ен и я  C-eJCe  ̂ бы ли оце-
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йены в [1 ] ;  отнош ения HjE определен ы  после п одстан овки  р еш е
ния (16) в ф орм улы  (7) ,  (8) и ин тегри рован и я  по врем ени  от О до 
t=tf.  П олучен ны е зави си м ости  при ведены  на рис. 2 д л я  г =  0,05 см 
и соответствую щ его врем ени  п олета  к ап ли  tf=0,A с (см. табл . 4 ) .

В лияни е вы б ора  ср ед 
него эф ф екти вн ого  р а з 
м ер а  г к ап ел ь  на перенос 
ими теп л а  и п а р а  м ож но 
оценить следую щ им  о б р а 
зом . Е сл и  и звестн а  во д 
ность, т. е. м асса  кап ель , 
н аход ящ и хся  в единице 
о б ъ ем а во зд у х а  М г/см®, 
то с вы бран ны м  средним  
ради усом  кап ел ь  г и кон 
цен траци ей  N капель/см®, 
она с в я за н а  очевидны м  
соотнош ением

N{r) = м
(25)

Р и с. 2. О тн о ш ен и е  к о эф ф и ц и ен т а  т е п л о о б 
м ен а  п о вер х н о сти  к  к о эф ф и ц и е н т у  и с п а р е 
ни я в зав и с и м о сти  от  ск о р о сти  в е т р а  (при  

г ^ 0 ,0 5  см , ^ /= 0 ,4  с ) .
^-при Т^- 7-̂  =1,0°; - й  =  3,4.10-» г/смП
2 -  при Т^- = -1,0°; Ощ, -  <2 =  0,5-10—“ г/см».

К он ц ен трац и я  в свою очередь с в ^ а н а  с потоком  к ап ель , про
ходящ и х через лю бую  плоскость я  (г) и с составляю щ ей  их ско 
рости, н орм альн ой  к этой плоскости, V следую щ им  о бразом :

n =  NV. (26)

В ы р аж ен и е  (26) легко  об общ ается  на рассм атр и ваем ы й  зд есь  
случай , когд а  через сечение гори зон тальн ой  плоскости  проходят 
д в а  равн ы х  по величине и п ротивоп олож но н ап р авл ен н ы х  потока 
кап ель ,—  все в зл етаю щ и е  с поверхности  воды  к ап л и  затем  п а д а 
ют о б р а т н о ':

n =  N-. F-b l- w_
F -h  +

(27)

где \W^\  и IW' - l  —  м одули значений вер ти кал ьн о й  [со ставл яю 
щ ей скорости  к ап ел ь  при пересечении плоскости  ввер х  и вниз со
ответственно; в общ ем  случае  |^ ^ + | ф \ W- \.

П р и  дан н ой  водности  М  из (2 5 ), (27) м ож н о н ай ти  отнош ение

’ В з в е ш и в а н и е  в  в о зд у х е  очень м ел к и х  к а п е л ь  з д е с ь  н е  у ч и т ы в ается .
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вер ти кал ьн ы х  потоков бры зг, которы е будут отределен ы  вы бором  
разл и ч н ы х  значений эф ф екти вн ого  р ади у са  Г\, Гд:

^  - I f - . ’
W+.\.\W-.\

где  V i -  .

И з  (2 0 ), (2 1 ), (28) п олучается  в ы р аж ен и е  д л я  отнош ения по
токов теп л а  (и аналогичное д л я  п а р а ) ,  переносим ы х бры згам и :

Як/Fi
Як//-2 Я(г,) 4  V.- ^

Н а основании р е зу л ь тато в _ н ату р н ы х  изм ерени й  и косвенны х 
д ан н ы х  в [1] бы ло принято г = 0 ,0 5  см. П ри  изм ерен и ях  в аэро- 
гидроди нам ической  трубе [9] бы ло най дено сущ ественно м еньш ее 
м одальн ое значение р асп ред елен и я  кап ель  по р азм ер ам  — г?» 
?t^0,01 см. П о д стан о вк а  в (29) ri =  0,01 см, Гг =  0,05 см величин 
{Н + ЬЕ)\т=. 0,01 и (Я -[-1 £ ‘) |7 =о,о5, определен ны х по кривы м

рис. 1 п р и ? /, взятом  из табл , 4, и величин Vi= . т а к ж е

вы численны х по дан ны м  таб л . 4, д ает  следую щ ие р езультаты ;
(Як +  L E , ) г=0,01
(Як -Ь L E ^ ) ^0,05

(Як +  L £ k) =0,01 1

1,10 при 0 0 = + 1 , 0 ° ,  Во =  0,1;

(Я.С +  L E ^ ) Г— 0 , 0 5

1,80 при 0 0 = — 1,0°, Во = - 0 , 5 .

Т аки м  образом , о к азы в ается , что при зам ен е  к ап ел ь  с р е а л ь 
ным спектром  м онодисперсны м  их м нож еством  вы бор среднего  р а 
ди уса  г не очень сильно вл и яет  н а  р езу л ьтаты  р асч ета  переноса 
теп л а  и п ар а  б р ы згам и  д а ж е  при в ар и ац и и  г в довадьн о  ш ироких 
пределах . Это о б ъ ясн яется  тем , что при ум еньш ении г ум ен ьш ает
ся , и довольн о  бы стро, ф ункц ия 1/, а т а к ж е  перенос т ^ л а  отдельной 
кап лей  Я  (г);  сл едовательн о , когда, при изм енении г, в (29) отно-

’’I ЯгГл Vi- .ш ение -=^ р астет , отнош ение - — ------  ум ен ьш ается  и наоборот;
Tj Н (г̂ ) V2

оба  эф ф ек та  частично ком пенсирую т д руг друга .
Это обстоятельство , видим о, и об ъ ясн яет  удовлетвори тельн ое 

согласи е  оценок коэф ф ициентов исп арен ия и теп лообм ен а при 
ш торм е, полученны х с учетом  переноса к ап л ям и  ради усом  f =  
=  0,05 см [1, 4 ] , с р езу л ьтатам и  натурн ы х и л аб о р ато р н ы х  и з 
мерений. В виду  противоречивости  и недостаточности  д ан н ы х  о р а с 
пределен ии  по р а зм е р а м  б ры зг н ад  м орем  этот вы вод  п р ед став 
л я е тс я  особенно интересны м .
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Д И Н А М И Ч Е С К И Е  ХА РАКТ Е РИС ТИК И  
П Р И З Е М Н О Г О  СЛОЯ В О З Д У Х А  ПРИ Н А Л И Ч И И  

П Е Р Е Н О С А  ПЕСКА У ПО ВЕ РХНОС ТИ

1. Введение

В етер , дую щ ий н ад  естественной песчаной поверхностью , н а 
прим ер в пусты не или в при бреж н ой  зоне, при достиж ении  д о ста 
точно больш ой скорости  вы зы вает  отры в ч асти ц  песка от поверхн о
сти и переносит их по н ап р авл ен и ю  воздуш ного  п отока. П ри  этом  
при м ы каю щ ий к  поверхности тонкий слой во зд у х а  зап олн ен  сальти- 
рую щ им и части ц ам и  п еска, которы е о казы ваю т  добавочное сопро
ти влен и е воздуш н ом у потоку и изм ен яю т х ар актер и сти ки  в етр о 
вого поля в призем ном  слое воздуха. Э ту  за д ач у  —  о р асчете  х а 
рактер и сти к  ветр а  в призем ном  слое при наличии переноса песка 
м ож н о реш ить, исп ользуя систем у уравнени й  д ви ж ен и я  и б ал ан са  
турбулен тн ой  энергии , аналогичную  той, к о то р ая  б ы ла п ред лож ен а  
в свое вр ем я  в р а б о тах  [1, 2] и п р и м ен ялась  д л я  р асчета  свойств 
пограничного  слоя  н ад  лесом  [3] и н ад  поверхностью  о кеан а, по
кры той  бегущ им и волн ам и  [4 ].

В прим енении к  воздуш н ом у потоку н ад  поверхностью  песка 
у р авн ен и е  д л я  изм ен ен ия величины  н ап р яж ен и я  Р ей н о льдса  t = p v l  
Б слое z^hnj  где ha —  вы сота п одъ ем а песчинок при их движ ени и 
в воздухе, д о лж н о  им еть следую щ ий вид:

^  (1.1)

В ы р аж ен и е  (1.1) о зн ач ает, что в слое, заполнен ном  песчинкам и 
кон центраци и  n(z),  д ей ствует  о б ъ ем н ая  си ла  сопротивлени я песчи
нок воздуш н ом у потоку, п роп орц и он альн ая  к в а д р а ту  скорости 
песчинок относительно во зд у х а  {u—UsY и сум м арной  п лощ ади  пес
чинок, норм альн ой  к вектору  относительной скорости  в единице 
о б ъ ем а  nd̂ . К оэф ф ици ен т аэроди н ам и ческого  сопротивления 
отдельной  песчинки Сз по эксп ери м ен тальн ы м  оцен кам  [5] равен  
прим ерно 0,6. И сп ользован и е  в (1.1) квадрати чн ого  за к о н а  сопро
ти влен и я  песчинки в воздуш ном  потоке основано на том , что мы 
будем  р ассм атр и в ать  за д ач у  только  о ветропесчаном  потоке, з а п о л 
ненном сальти рую щ и м и  песчинкам и, т. е. ч асти ц ам и  достаточн о 
больш их р азм ер о в  ( d > 1 0 “  ̂ см) .

П р и  таки х  р а зм е р а х  ч асти ц  и при скоростях  ветра, вы зы ваю 
щ их перенос, число Р ей н о льдса  Re^ д л я  песчинок д ости гает  10^, 
а при таки х  зн ачен и ях  Re^ с учетом  плохообтекаем ой  ф орм ы  час-
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ти ц  зако н  сопротивлени я д о лж ен  бы ть б ли зо к  к  квадрати чн ом у . 
Р азу м еется , при м ал ы х  зн ач ен и ях  относительной скорости  и—Us 
возм ож ен  переход  к  линейном у зако н у  сопротивлени я, и н а  каких- 
то  очень небольш и х у ч астк ах  тр аек то р и и  частиц  им еет место л и 
нейны й закон , но в к л а д  этих  участков  в полное сопротивление, ве
роятн о, невелик, и в средн ем  при изм енение н ап р яж ен и я
Р ей н о ль д са  происходит по зак о н у  (1 .1 ).

П роцессы , прои сходящ ие у  сам ой  поверхности, в р езу л ь тате  к о 
торы х  эн ерги я  гори зон тальн ого  д ви ж ен и я  во зд у х а  переходит в ки 

те
нетическую  э н е р г и ю — ^ п е с ч и н о к ,  н ап равлен н ую  вер ти кал ьн о

2
вверх, и в о зн и кает  отры в ч асти ц  от поверхности, очень слож н ы  по 
своей ф изической  при роде, и мы их д етал ьн о  р а ссм атр и в ать  не бу 
дем . П оэтом у  в кач естве  ни ж ней гран и ц ы  слоя , где  z^hn,  мы  в ы 
берем  уровень z = d  (d —  д и ам етр  песчинок) и за д ад и м  н а  нем  з н а 
чение скорости: u lz= ,d=  В ели чи н а vl  есть д и н ам и ч еская
скорость , соответствую щ ая н ап р яж ен и ю  Р ей н о л ь д са  у  верхуш ек 
песчинок, со ставляю щ и х  поверхность. О на о п р ед ел яется  из соотно
ш ения

= Ра< + PaCsd̂  J «(« “  U.fdZ. (1.2)
а

М н ож и тель 8,5 вы б ран , исходя из п р едп олож ен и я  о том , что свой
ства  естественной неп одви ж н ой  песчаной поверхности, в частности  
гидроди нам ический  п ар ам етр  ш ероховатости  Zo, б ли зки  к  свойст
вам  поверхности, обклеенной  плотно у п ако ван н ы м и  песчинкам и, 
исследован ной  в свое вр ем я  Н и к у р ад зе . Э ксп ери м енты  [6] п о к а 
зал и , что при р а зм е р е  уп ак о ван н ы х  песчинок, равн ом  средн ем у д и а 
м е т р у  естественного п еска, вели чи н а Zo естественного песка  б л и з
ка  к  d/30, н есм отря  на н али чи е  небольш и х естественны х неровн о
стей на поверхности. Э то о зн ач ает , что при зн ач ен и ях  z, бли зки х  
к  d, в ели чи н а средней  скорости  ветр а  u(z) д о л ж н а  бы ть б л и зка  
к  8,5 W*, а  при наличии  слоя  ветропесчаного  п отока д и н ам и ч еская  
скорость у  поверхности  есть v ,̂ о п р ед ел яем ая  из (1 .2 ). В торы м  
граничны м  условием  д л я  (1.1) я в л яе тс я  равенство

В ели ч и н а  х)* о п редели тся  по зад ан н о м у  значению  скорости  на 
ф и кси рован н ой  вы соте в призем ном  слое и по х ар ак тер и сти 
кам  ветропесчаного  потока в слое [с?, h ]̂.

О дн ако , д л я  того чтобы  реш и ть за д ач у  о д и н ам и ке  призем ного 
слоя  при наличии  ветропесчаного  п отока, н уж но п р еж д е  всего со
стави ть  и реш и ть у р авн ен и я  д ви ж ен и я  отдельной песчинки во 
внеш нем  потоке, а затем  в у р авн ен и я  д л я  переноса коли чества
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дви ж ен и я  (1.1) и б ал ан са  турбулентной  энергии  воздуха  вво
дить осредненны е по траек тори и  х ар актер и сти ки  д ви ж ен и я  пес
чинок.

2. Расчет траектории сальтирующих частиц

У равн ение дви ж ен и я  д л я  тяж ел о й  песчинки, сальти рую щ ей  
в воздуш н ом  потоке, м ож но н ап и сать , исходя из следую щ ей уп ро
щ енной карти н ы  ее перем ещ ений.

П ричиной отры ва н аход ящ и хся  на поверхности песчинок я в л я 
ется  либо н ап р яж ен и е  Р ей н о льдса  воздуш ного  п отока, либо  с т а л 
ки ваю щ и еся  с поверхностью  ускорен ны е ветром  песчинки. И  в том 
и в другом  случае  в ер ти к ал ь н ая  скорость отры ва д о л ж н а  быть 
п роп орц и он альн а величине динам ической  скорости  г)*. С читается , 
что отры в происходит в верти кальн ом  н ап равлен и и . П о сл е  отры ва 
песчинка р азго н яется  под действием  в етр а  в гори зон тальн ом  н а 
п равлен и и  до тех  пор, пока не у п ад ет  на поверхность. П осле  полу
чения на поверхности верти кальн ого  им п ульса msWo при всем  д а л ь 
нейш ем  д ви ж ен и и  по траекто р и и  на песчинку в верти кальн ом  н а 
п равлен и и  дей ствую т только  сила тяж ести  и сила трения, проп ор
ц и о н ал ьн ая  к в а д р а ту  м одуля  средней  относительной скорости.

Ф луктуац и и  скорости  воздуш ного  п отока при р асчете  т р аек то 
рии песчинки во вни м ан ие не при ним аю тся. В этом  и закл ю ч ается  
см ы сл пон ятия «сал ьти р у ю щ ая  песчинка». П ри  сал ьтац и и  изм ене-

TYI "IS)̂ния кинетической энергии  верти кальн ого  д ви ж ен и я  песчинки f 

под воздействи ем  турбулен тн ы х ф луктуац и й  до лж н ы  бы ть м алы  

по сравнению  с изм ен ен иям и  под воздействи ем  силы  т я ж е 

сти и средней силы  трения. Э ксп ери м ент [6] п о казы вает , что с а л ь 
тац и я  н аб л ю д ается  д л я  ч асти ц  песка  д и ам етром  d, превы ш аю щ им  
10-2 см. Д л я  ч асти ц  такого  д и ам етр а  при скоростях  ветр а , вы зы 
ваю щ их сальтац и ю , зако н  сопротивлени я, к а к  у ж е  упом и налось 
во введении, м ож но счи тать квад рати чн ы м , поэтом у у равн ен и я  
дви ж ен и я  песчинки аналогичны  у равн ен и ям  д ви ж ен и я  водян ы х к а 
пель н ад  поверхностью  о кеан а  [7] и им ею т следую щ ий вид:

т dû
•S dt

dw.

=  р, d^C, (и _  {и -  « ,) , (2.1)

= —  Ра •[/■даЗ +  (и -  и^)2 W, -  m,g.  (2.2)

Граничны е условия:

при  ̂=  О =  0. (2.3)

З д есь  ms —  м асса  песчинки, р а в н а я  Ĉ psd̂ , где  кон стан та  С\ по
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экспериментальным данным равна 0,8; Us и Ws — компоненты ско^ 
рости песчинки; и  — скорость воздуха; Сз =  0,6 -—коэффициент аэ
родинамического сопротивления песчинки. Величина скорости воз
душного потока в слое [d, йп] зависит от количества переносимых 
частиц. При расчетах траектории отдельной песчинки мы будем 
считать ее постоянной, равной величине средней скорости воздуха 
в слое [d, йп]. Сама величина й определится затем в результате 
решения ( 1 .1 ).

После нормировки скорости на начальную скорость отрыва 
и времени — на ^  уравнения движения песчинки примут вид:

о

du-s
d t

dwg

• = г ] /

Г ] / -Ь (и — — 1;
dt

=  0 ; ■ш, =  1 ;
<==0

и = -®o

(2.4).

(2.5>

(2 .6)

(2.7>

В безразмерной форме все элементы траектории песчинки ока
зались функцией двух параметров Г и ujwo.

Величина Wq порядка w* , поэтому слагаемым в выражении 
для модуля скорости песчинки можно пренебречь на всем протя
жении траектории. Тогда система уравнений для нахождения тра
ектории песчинки интегрируется аналитически:

Tt
\ + T u t

(2 .8)

x ^{ t)  =  u t

' 1  +  - Л
2 Г м  /

1 - ^ - Г ц у

1 +  гТ?

1 - - 4 ^ 1п (1 +  г« 7 )
Ta t

Г и 2 Ги
t^

(2.9)

(2 .10 )

(2 . 1 1 )

Из условия 2s= 0  вычисляется полное время полета, а из,
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d t
\ — высота подъема песчинки, и — средняя по траектории ско

рость воздушного потока, которая при вычислении функций (2.5— 
2.8) считалась постоянной. Значения времени полета высоты

Рис. 1. Элементы траектории песчинок.
1— время полета, нормированное на №„/§■; 2— высота подъема, 2
нормированная на "WqIs  ; 3 — отношение длины прыжка к ве- 

~ 1
личине а , нормированное на •w' îg ; 4— функцияWq U ^

1+г« t„

^подъема йд и величины скачка по горизонтали лгд для широкого
диапазона значений параметра Ти приведены на рис. 1.

Судя по экспериментальным оценкам [6], значения Г в естест
венных условиях для частиц песка размером <i=2,5-10“2 см ле
жат в пределах от 3-10“  ̂ до 10~'. Значения произведения Гм 
в среднем на порядок больше, т. е. 0,03<Гы <  1,0. При изменении 
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аргумента Ти в этих пределах безразмерное время полета умень

шается по сравнению со значением п̂, которое имеет место при 
отсутствии трения, но не намного. Максимальная высота подъема
h-a убывает с ростом Ги несколько быстрее, чем ta- Величина скач
ка частицы по горизонтали Хи. сначала возрастает с ростом пара
метра Г (при фиксированном и), так как рост силы трения вызы
вает увеличение частицы, а затем Хд падает из-за того, что тре
ние одновременно уменьшает время полета ta. Оптимальное значе

ние Хп соответствует величине Ти, равной примерно 5.
Нетрудно также вычислить среднее по траектории песчинки 

значение квадрата относительной скорости песчинки и воздуха
{й-йаУ:

(и —  и,У==::^
u4t

(1 +  Г  и t f
I 1

\ +  Та
(2 . 1 2 )

Средняя величина куба относительной скорости, которая так
же понадобится в дальнейшем, равна

d t

‘по (Г+Гмг")®

Гц -)- 2 

2(1 +  Га7п)г
(2.13)

Так как в следующих разделах при решении уравнений движе
ния воздушного потока удобнее вводить другую нормировку ско
рости — на а ординаты z  — на ha, мы приведем здесь основные 
элементы траектории в размерном виде: 

длина скачка

х„= -J 1 - 1 ■ In (1 4- г  М- п̂)
Ггг t„

высота подъема

/г„ =
wt,

2Ти
1 +

V 2Ти
1п(1 + Г и ^ „ )

/
среднее по траектории значение относительной скорости

1(и -  t l , f  = и?
1 +  Ги

(2.14)

(2.15)

(2.16) 
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скорость, приобретаемая песчинкой к моменту падения,

=  (2.17>
1 +  Г м

средняя по траектории скорость горизонтального перемещения

=  (2.18)
I Vut„

3. Закон сохранения энергии в ветропесчаном потоке

Механизм процесса отрыва песчинок от поверхности и приобре
тения в момент отрыва начального импульса msWo очень сложен,
поэтому мы рассмотрим баланс энергии среднего движения песчи
нок и окружающей их сплошной среды — воздуха, связанный толь
ко с горизонтальными компонентами скоростей как песчинок, так 
и воздуха. Это можно сделать, так как вертикальные компоненты 
скоростей в слое, где имеет место перенос песка, малы по сравне
нию с горизонтальными.

Умножим обе части уравнения (2.1) на Us и проинтегрируем по 
времени полета, отбросив малый член да? по сравнению с (ы—Us)̂  
в выражении для внешней силы, действующей со стороны воздущ
ного потока. В результате получим

2
=  Р, J  (и -  u , f a , d t .  (3.1)

d

Выражение слева — кинетическая энергия, приобретенная части
цей к моменту столкновения с поверхностью, справа — работа 
внешней силы вдоль всей траектории. Окружающая среда-— воз
дух здесь фигурирует лишь как источник внешней силы. Если 
теперь умножить обе части ( 1 .1 ) на и (г) и проинтегрировать по 
слою [d, hn\, то мы получим энергетическое соотношение для 
системы внешней среды и частиц

К .  К
Г -£■ u[z)dz  =  Сз р̂  d ’’̂ Г п[и — a , fu { z ) d z .  (3.2)
'cL d

Левая часть этого равенства после интегрирования сводится к раз
ности энергий среднего движения, поступающей сверху через уро
вень z = h  и уходящей вниз через уровень z= d , минус генерация 
турбулентной энергии в слое [d, /гд]:

‘d-z

"d
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правая часть может быть представлена в виде суммы двух членов

j  п{и — и ,у  {и ±  u,)dz =  Cg<i2 j  ti{u — u , )4 z  +  
d d 

к
+  Р„Сз̂ ^2 |й (и  — (3.4) 

d

Первый интеграл представляет собой величину диссипации энер
гии среднего движения в тепло при обтекании песчинок воздушным 
потоком. Аналогичный ему член в уравнениях для обтекания не
подвижных [3] и движуш,ихся [4] препятствий дает добавочную 
генерацию энергии турбулентности.

Однако размеры сальтирующих песчинок лежат в пределах 
(idM M , т. е. они меньше величины вязкого микромасштаба турбу
лентных флуктуаций т], равной ( v^e)'/^, где v — молекулярный 
коэффициент вязкости, г — средняя величина диссипации турбу
лентной энергии в тепло.

Флуктуации масштаба, меньшего, чем it, в среде практически 
не возбуждаются, так как сразу же диссипируют в тепло из-за 
-сильного влияния вязкости.

Второй член правой части (3.4) есть величина энергии среднего 
движения воздуха над каждым квадратным сантиметром подсти
лающей поверхности, затраченная на разгон песчинок. Здесь—-это 
среднее по высоте йд над фиксированной точкой поверхности в от
личие от (3.1), где интеграл от работы внешних сил берется вдоль 
траектории песчинки. Однако в стационарном состоянии, когда на 
■единицу поверхности в единицу времени падает N  частиц, приоб-

tn ^  иретших к моменту столкновения кинетическую энергию _L_£?,
2

2
последний член в (3.4) должен быть равен

С учетом всего вышесказанного закон сохранения энергии сред
него движения в слое [d, h-a] можно записать в форме

^ п .I I с du ,т u\z=h^ —  'С Щг=й — x j ^ d z  =
d dz

m ,N=  p,C 3flt2 |«(„_„^)3rf2 +  ^ « 2 , .  (3.5)

Величину концентрации песчинок в единице объема п можно вы
разить через N  и через элементы траектории частиц. Чаще 
всего определяемая в экспериментах величина — скорость вет
ропесчаного переноса q, т. е. количество песка, переносимого 
ветром в горизонтальном направлении в единицу времени через
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площадку, ориентированную перпендикулярно потоку. Эта вели-

чина равна j  n{z)Us{z)dz, кроме того ее можно выразить через 
d

величину N  и длину скачка:

К
q =  iVxn =  j  n{z)a^{z)dz, ( 3. 6)

d

где Us { z )  — значение средней скорости всех песчинок на фиксиро
ванном уровне Z над поверхностью.

Если рассмотреть упрощенную задачу, в которой размеры d 
и начальные импульсы при отрыве nisWo всех частиц одинаковьь. 
то каждой фиксированной высоте z<.ha соответствует два участ
ка траектории частицы — один на подъеме, другой — на спуске. 
При этом функцию Us { z )  можно вычислить, зная функции Us { t )  
и 2s (О из (2.6) и (2.8). Однако поскольку такой подход является 
сильной идеализацией естественных условий, то здесь и во всех 
последующих расчетах, относящихся к динамике приземного слоя 
мы будем заменять все величины, относящиеся к движению песчи
нок их средними по слою [d, Лц] значениями, а эти средние по 
слою значения считать равными средним, взятым вдоль траекто
рии отдельной песчинки. Поэтому запищем (3.6) в упрощенной 
форме

q =  Nx^  =  nhnti^, (3.6а)

откуда

=  (3.7)
и.

Подставив (3.7), а также значения Хл, (и—UsY и Usu из (2.10), 
(2.11) и (2.14) в уравнение (3.5), получим закон сохранения энер
гии в слое [d, ha] в окончательной форме:

I I ( ' d a  ,  jtlsN  “ 9 2 T a t u  / о  о \ ̂й|г=л^ — г — Т —  flfz == и? ------(3.8)
d 1 -ь Г

Здесь и — средняя скорость воздуха в слое [d, Лц].
При отсутствии песчинок в воздухе (Л/'=0) приток энергии 

среднего движения воздущного потока в слой [d, hn] равен гене
рации турбулентной энергии в этом слое, при наличии песка разни
ца xu\z=ĥ  —xu\z=d изменяется так, что кроме обычной генерации 
турбулентной энергии ее еще хватает на разгон N частиц 
с трением до скорости Usk-

Количество энергии, затрачиваемой на разгон частиц, пропор
ционально квадрату средней скорости воздуха в слое [d, hj\ ,  чис-
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лу срываемых частиц N  и зависит от размеров частиц и величины; 
начальной' вертикальной скорости подскока через функцию от па
раметра ГЙ?п. _

Расчет свойств воздушного потока, в частности величины и, при, 
фиксированной интенсивности N  см-^-с^' отрыва частиц с поверх
ности приведен в следующем разделе.

4. Расчет динамических характеристик воздушното потока.

Для расчета динамических характеристик приповерхностногоу 
слоя воздуха при заданной скорости ветра u{z) на фиксированном 
уровне в приземном слое г>Яп нужно решить систему уравнений- 
движения и баланса турбулентной энергии как в слое [d. Ап], так 
и в слое z ^ h a ,  где, как известно, (см., например, [4]), эти урав
нения имеют обычный для приземного слоя вид, но в граничные- 
условия на нижней для этого последнего слоя границе z=hn,  вхо
дит величина диффузионного потока энергии турбулентности через, 
уровень z = h  наверх. Величина этого потока связана с дополни
тельной генерацией турбулентной энергии при г < ;А,.возникающей: 
при обтекании препятствий. Как уже упоминалось в разделе 2,. 
из-за малого размера песчинок аналогичный член уравнения ба
ланса средней энергии (первый член правой част® (3.5) характе
ризует диссипацию энергии непосредственно в тепло. Поэтому 
уравнение баланса турбулентной энергии в слое [d, ha] не содер
жит члена с дополнительной генерацией турбулентной энергии и,, 
следовательно, для ветропесчаного потока величина диффузии 
Фп через уровень z—ha наверх равна нулю. Это означает, что при 
2 >»/in величина турбулентной энергии 6 постоянна н равна X 
X v l . Константа С2=0,046, а влияние переноса песка на величину 
Ь сказывается только через v*. Для того чтобы определить вели
чину у*, а также другие характеристики профиля скорости ветра; 
u{z),  нужно решить уравнение

K ^ ]  =  C , n d \ u - u , Y  (4.1>dz V ^ d z

В слое d
при граничных условиях 

duЛ dz z=h. = =  'V l ,  u \ z = d  =  8,5 (4.2>

где величина и* связана с и» соотношением ( 1 .2 ).
Поскольку мы хотим с помощью (4.1) получить профиль ско

рости u{z) в слое [d, ha], а затем уже величину и, будем считать, 
не зависящим от высоты и равным средней по траектории вели
чине (2.13) только отношение квадрата относительной скорости
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:к скорости ветра на ладанном уровне. Иными словами, будем счи
тать, что . "

(и -  и,Г =  иЦг) ■ (4.3)
\ +  Т и

После нормировки скорости u { z )  на V», а ординаты 2 на вели-' 
чину ha выражение (4.1) с учетом (3.7) примет вид:

dz \  dz 1
=  C,Nd’̂ (4.4)

\+ T u tn
Обозначим, как и в  [4], коэффициент пропорциональности при
~9 1 hчерез

' ^  =  C ^ N d ^ ^ -----------  (4.5)

Тогда с учетом граничных условий (4.2) и соотношения (1.2) для
и задача о нахождении профиля скорости u{z) в слое 

z ^ h a  становится идентичной задаче о профиле скорости в проме
жутках между редко расположенными на поверхности препятст
виями с той только весьма существенной разницей, что величина
2 -р  здесь не должна являться внешним параметром задачи. Она
сама связана с характеристиками ветропесчаного потока главным

■образом через и Шо и частично через функцию — . Осталь-
1+ Г  и

ные отличия, т. е. разница в граничных условиях — выбор в каче-
3 0 -V

ст в е  н иж ней  границы  уровня z=d,  а не и значения скорости

8,5 wj, а не 13у|, как в [4], а также переменная толщина слоя 
Ап принципиально не влияют на ход и результаты решения (4.1). 
Судя по экспериментальным оценкам, имеющимся в [6], значения 
N  имеют порядок 10®, а Wq — порядок (рис. 1). Поэтому значе-

'I hния параметра в ветропесчаном потоке не должны превышать
-^5- На рис. 2 а приведены результаты расчета скорости вет
ра на высоте ha—Uhlv.  ̂ величины v{/v^ и средней скорости ветра

т hв слое [d, ha) в этом диапазоне значений параметра Этот рас
чет произведен, как и в [4], в предположении, что коэффициент 
турбулентности К  равен а характерный масштаб I при z ^ h a

X
равен —  ha- 
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По значениям Uh{--^)  можно вычислить величину у* в зависи

мости от ^ ^ п р и  разных скоростях ветра на фиксированном уров
не 2  =  2 м. На рис. 2 б приведен набор таких кривых. Однако в рав
новесном состоянии, когда число взлетающих с единицы поверх-
ности частиц равно числу выпадающих, величина -должна иметь

и,ч„ и.

10=

Рис. 2. Динамические характеристики ветропесчаного потока.
а) верхняя кривая — безразмерная скорость ветра на уровне вершин траекторий час- 

тиц И;;, нижняя кривая — отношение /г»*, средняя кривая — скорость в слое, где

происходит перенос песка

Т*одно определенное значение при каждой скорости ветра,
однозначно связанное с интенсивностью q ветропесчаного потока.

(Для того чтобы найти это значение ^ также величину <7р,
V /р

нужно знать, как связаны значения N я Wq с величиной или у*. 
Установить эту зависимость из соображений размерности трудно, 
так как в общем случае в ней должно содержаться два безразмер
ных аргумента vl/]Agd  и или v^Y^gd  и '^^Igd ,̂ т. е.

дар'
=  Ti KVld ’ gd^ N  = V  gd ’ gd^ j

Ha основании имеющихся экспериментальных данных об интен
сивности переноса можно предположить, что величина произведе
ния N wq пропорциональна Коэффициент пропорционально
сти А выбирается так, чтобы получились разумные значения q^ 
при какой-то фиксированной скорости, однако функциональная за
висимость 9р(и), а также v^{u) определяется из решения задачи.
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Результаты такого расчета функции др{и), а также соответст
вующие значения приведены на рис. 3. Расчет проведен для 
фиксированного значения й=2,ЪЛ0-^  см и Кривая 1 соот
ветствует предположению а кривая 2 — =  Очевидно,,
что вторая гипотеза приводит к более медленному возрастанию' 
функции <7р(и) при больших скоростях. Результаты измерений ве
личины q в натурных условиях имеют очень большой разброс, так 
как на отрыв частиц от поверхности влияет целый ряд не учиты
ваемых теорией факторов, теоретические кривые на рис. 3 лежат 
ближе всего к данным лабораторных измерений. Соответствующая 
им зависимость у*(«) неплохо согласуется со средней зависимо
стью, полученной экспериментально в натурных условиях [8]-
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в  этой же работе получены значения гидродинамического пара
метра шероховатости zo, который сильно возрастает с ростом ско
рости ветра при наличии переноса песка. Это естественный резуль
тат, так как сопротивление поверхностного слоя воздушному по
току увеличивается из-за наличия сальтации! Если по значениям 
‘У*(н) на рис. 3 вычислить зависимость Zo от скорости ветра, то 
она также примерно соответствует экспериментальной зависи
мости.
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Д И Н А М И Ч Е С К И Е  Х А Р А К Т Е Р И С Т И К И  Т У Р Б У Л Е Н Т Н О Г О  
П О Т О К А  В Р Е Ж И М Е  Н Е  П О Л Н О С Т Ь Ю  Р А З В И Т О Й  

Ш Е Р О Х О В А Т О С Т И

Э. к. БЮТНЕР,  О. К. ЗАХАРО ВА

Для описания свойств воздушного потока между препятствия
ми высотой h, движупхимися по поверхности со скоростью с в ра
боте [ 1 ] использовалась следующая система уравнений:

К.. du
dz

d f  du 
1̂1dz dz

\u — c\ '■bdz к
db
dz

( 1 )

(2 )

Здесь — коэффициент турбулентного обмена для количества 
движения; u{z) — средняя скорость воздушного потока; b{z)-— 
средняя энергия турбулентных флуктуаций; у — коэффициент аэ
родинамического сопротивления препятствий; А, — расстояние меж
ду гребнями; од и Ci — константы, равные 0,73 и 0,046 соответст
венно. На высотах 2 , превышающих высоту гребней препятствий 
(z>h)  уравнения переноса импульса и баланса турбулентной 
энергии имеют свой обычный вид:

К,
I du \2

dz

' d̂z
d

'■»dF Ka
db
dz

(1 ')

(2 ')

Ho решения u(z)  и b{z) при z ' ^h  отклоняются от обычных для 
приземного слоя функций из-за возмущений, вызванных препятст
виями и проникающих в этот слой. Наличие возмущений выража
ется в том, что через уровень z = h  наверх поступает поток турбу
лентной энергии, генерированной при обтекании препятствий в слое 
z < /i .  Свойства решений системы (1), (2) и (Г ), {2') подробно 
разбирались в [ 1 ] при расчете динамических характеристик обте
кания редких препятствий (диапазон значений параметра в пре
делах от 10“® до 10“"2). В этом случае граничные условия на ниж
ней границе слоя z$^h ,  занятого препятствиями, учитывают нали
чие касательного трения paff^ о поверхность, и закон сохранения 
импульса выглядит следующим образом:
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Ра -vi =  Ра + - f  \ { Ч - С ) \ и  —  C\ dz. (3)
Высота Zs есть верхняя граница вязкобуферного слоя в промежут
ках между препятствиями. Считается, что Zs=Avjv^  и что 
u\z=.Zs~Bv^ у причем константы Л и 5  имеют те же значения, что 
и для гладкой поверхности, т. е. Л =  30, 5  =  13,5. Результаты всех 
расчетов, очевидно, зависят от выбора той или иной гипотезы за
мыкания в турбулентной области потока.

Если коэффициент турбулентного обмена Ки связан с энергией 
Ь и характерным масштабом турбулентности I обычным соотноше
нием

K a = C f l / - b ^
то гипотеза замыкания сводится к выбору функции I. В настоя
щее время известен целый ряд гипотез, которые связывают вели
чину I не только с характеристиками средних полей скорости вет
ра и температуры в турбулентном потоке, но и с характеристиками 
его флуктуаций (гипотеза Лайхтмана — Зилитинкевича). Однако 
вблизи самой поверхности величина характерного масштаба долж- 
>ia быть связана с геометрическими характеристиками препятст
вий, которые обтекает воздушный поток, и для редко расположен
ных препятствий, для которых и касательное трение о поверхность

а — результат 
hv

расчета при I =  хг: 1) hvi.

3)

=  300;

= 1 0 ;̂ б — результат расчета при

2) Лг»* 10»:
в — по данным экс

периментов Мотцфельда [3]; г -д а н н ы е  [2]; цифры у эксперименталь-hv&ных точек — значения -— -
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и сопротивление формы имеют одинаковый порядок величины, зна
чения I вблизи поверхности, скорее всего, лежат в пределах от xz 
до кк. В работе [1] все расчеты были проведены в предположении, 
что l=f,h, для р, равного х/2 и к. Здесь мы приведем результаты 
расчетов для 1=кг  (или, что практически то же самое, для 
K=%v^z),  проиллюстрируем, как влияет такая разница выбора I 
на основные динамические характеристики приповерхностного слоя, 
т. е. на величину средней скорости у гребней u j v ^ ,  на полный ко
эффициент сопротивления Си и на соотношение сил касательного 
трения и сопротивления формы. Кроме того, мы проведем сопо
ставление полученных результатов с имеющимися эксперименталь
ными и расчетными данными по обтеканию неподвижных препят
ствий.

На рис. 1 приведены значения безразмерной скорости Uh=Uhlv„̂  
на уровне гребней для неподвижных препятствий (с =  0) и для
движущихся со скоростью с/и.^=с =  10 в зависимости от величины 
их аэродинамического коэффициента сопротивления, рассчитанные
на единицу площади подстилающей поверхности

На рис. 1 представлены результаты решения системы (1) — (2) 
в предположении, что /= х г , а Ku=C'!^ I Y T  (кривая а). Скорость
на уровне гребней является функцией двух параметров и -  -.
Из данных расчета в предположении, что l= ^h  (Р=х/2), а Ки-= 
— Р' (кривая б) видно, что величина % практически не зависит

от Значения скорости на нижней границе слоя при

z= zs, где Zs=30v/w/h в  том и в другом случае считались равными

Сопоставление величины ик с экспериментом затруднено 
тем, что эту величину довольно трудно измерить непосредст
венно. В работе Уэбба, Эккерта и Голдстейна [2], в которой про
водились детальные измерения сопротивления и теплообмена в тру
бах с нарезкой на внутренней поверхности, расположенных пер
пендикулярно потоку, величина и* вычислялась по данным экспе
римента на основе следующего соотношения:

где «ц — скорость в центре, R — радиус трубы. Величина для дву- 
. мерных пластин близка к единице, поэтому в [2 ] значения пара

метра для  исследования поверхностей брались в пределах от

0,100 до 0,025. На рис. 1 приведены значения из [2], получен
ные для =0,025 и =0,050 при =300.



Непосредственно оценить величину Uh по измерениям профилей 
I скорости можно по данным известной работы Мотцфельда [3], 
в которой приведены профили скорости u{z) в различных фазовых 
точках неподвижных волн различной формы, а также значения ко
эффициентов полного сопротивления Си и сопротивления формы 
Сф (табл. 1). Здесь Я — расстояние между гребнями двумерных 
волн,/г—высота, Иц—величина скорости в центре канала (2ц= 1 0  см).

Т а б л и ц а  1

Мо
дель А см X см- h/1 U..XRe^JL- Сф-1№ CVp-Шз Форма препятствия

1
2
3

4 
4
4
4

1.5
3
1,45

30
30
15

15

0,05
0,10
0,10

0,14

3.3-105
3.3-106 

1,65-105

0,95-105
1,75-105
2,09-106 
2,67-105

2,32
3,10
3,15

11,15
11,10
11,10
12,75

0,42
1,20
1,40

9.75
9.70
9.70
9.75

1.90
1.90 
1,75

1,30
1.40
1.40 
3,00

Синусоида
Синусоида

Трохоида с гладким 
гребнем

Трохоида с заострен
ным гребнем

Угол 120° при верши- 
. не

Все значения коэффициентов сопротивления в табл. 1 вдвое 
меньше соответствующих величин, полученных Мотцфельдом [3], 
так как мы приняли Cu = v'^/u^, а не С ц= 2 оу«ц, как это сделано 
в [3]. Значения Сф находились в [3] путем интегрирования рас
пределения давлений по поверхности волны, а сила касательного 
трения определялась как разность между полной силой сопротив
ления трубы и суммой сил сопротивления формы и трения о глад
кую верхнюю стенку канала.

По приведенным в [3] профилям скорости и значениям можно 
определить величину параметра yhjK:

(5)

Результаты определения yh/X таким способом приведены 
в табл. 2. Среднюю скорость на уровне гребней можно опреде
лить двумя способами; во-первых, непосредственно по данным о 
профилях скорости {Uhlv^)i в табл. 2 , а во-вторых, используя при
ближенное соотношение: . . .

УСа —% п (6)
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Т а б л и ц а 2

Модель т*
X

( “М\г'* /1
/ « л Ч  
Чг»* /2 vljv^ zjh.

1 М О - 3 16 16,3 0,90 1,55-10-3
2 6 -1 0 -3 15 12,0 0,78 2,46-10-3
3 4 ,2 -10-3 12,8 14,2 0,74 5,5-10-3
4 0,14 (грубая 4,84-4,1 4,3 0,38 0,112

оценка)

Значения ) 1 и (u/i/u^)2 неплохо согласуются между собою
(рис. 1 ).

На рис. 2 приведены результаты расчета относительного вклада 
сопротивления формы в величину полного сопротивления для по
движных (с = 0 ) и движущихся ( с = 10 ) препятствий для l=%z 
и /=р/г (р = х /2 ).

Экспериментальные данные Мотцфельда [3], а также Северда 
и Майерса [4], полученные при непосредственном измерении со-

Рис. 2. Сопротивление формы для неподвижных 
(кривые 1, 2, 3) и движущихся со скоростью 
С/и* =  10 (кривые 1', 2', 3') препятствий при/=>гг.

/, 1'- hVju ■ 300; 2, 2’ — hVs,

10»; 4— результат расчета при I ■■

= 10=; 3, S' — 
nh

hVss

и С=0; 5 — дан
ные Мотцфельда [3]; 5 —данные Сэвержа и Майерса И1. 

Цифры у точек — значения
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Рис. 3. Относительная величина параметра шероховатости z jh .
/ — по расчетам Л. П. Быковой [5], 2, 3, 4 — по нашим расчетам (2 — при 

-----^  =  10’, 3— п р и -----   10®, 4— при I =  y.h)\ 5— результаты анализа экс
периментальных данных [5]; 6 — экспериментальные данные [3].

противления формы по распределению давлений на переднем и зад
нем склонах прямоугольного препятствия ( у = 1 ) также представ
лены на рис. 1 .

Как видно из рис. 1—2, экспериментальные данные пока не да
ют возможности решить вопрос о наиболее рациональном выборе- 
гипотезы для I. Интересно сопоставить значения гидродинамиче
ского параметра шероховатости Zo/h в зависимости от yh/X, полу
ченные в результате расчета по разным моделям. Расчет парамет
ра Zo производился следующим образом: сначала вычислялась, 
величина коэффициента сопротивления Си (z) , в качестве z  выбирал
ся любой уровень 2 >/г, на котором уже практически не- сказыва-- 
ются возмущения, вносимые препятствиями

dz
V b ( z )

Функции b{z) и определялись в результате совместного ре
шения системы ( 1 ), (2 ), (Г) и (2 ')  (см. [ 1 ]) .

Затем по полученным таким образом значениям Cu(z) вычис
лялась величина Zo

■In Zo =  [ а д ] - > / 2 . (8)'

Из (7) и (8) следует, что если уровень z  выйран в, области, где: 
функция u(z)  описывается логарифмическим) ааконом,, величина Zo 
не зависит от выбора этого уровня.
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На рис. 3 приведены значения отношения величины гидродина- 
:мического параметра шероховатости Zo к высоте препятствий в за
висимости от ^ ^ п р и  разных значениях Zo/h. Как и следовало ожи
дать, завышение величины характерного масштаба турбулентности 
:при z c h  приводит к увеличению степени шероховатости поверх
ности, т. е. коэффициент сопротивления при фиксированном значе
нии h при l=xh  получается завышенным.

Все расчеты в нашей работе проведены для случая редко рас
положенных препятствий (небольшие значения параметра
для которых и сопротивление формы и касательное трение в про
межутках имеют одинаковый порядок величины. Интересно сопо
ставить результаты расчета величины Zo/h, полученные нами для 
режима не полностью развитой шероховатости, с результатами ра
боты [5], в которой рассчитаны Zolh для значений в пределах 

«от 10“ 2 до 1 (параметр CfSh в работе [5] идентичен нашему па
раметру у/гД).

Из рис. 3 следует, что модель приповерхностного слоя, описы
ваемая системой уравнений ( 1 ) — ( 1 ') и (2 ) — (2 ') дает в общем 
правильную связь величины z^jh с аэродинамическими характери
стиками препятствий (y/i/A, или CfSh).

Влияние числа Рейнольдса для неровностей hv^lv  сказывается 
на величине Zo (и на коэффициенте сопротивления) только при ма
лых значениях yh/K, не превышающих Следовательно, при

■yh/X, большем 10“ ,̂ режим обтекания соответствует режиму раз
витой шероховатости, при меньших значениях yh/X имеет место пе
реходный режим — не полностью развитой шероховатости.
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Г Р Е Н И Е  И Т Е П Л О О Б М Е Н  С  П О В Е Р Х Н О С Т Я М И ,  
П О К Р Ы Т Ы М И  И С К У С С Т В Е Н Н Ы М И  П Р Е П Я Т С Т В И Я М И

о .  к .  ЗА Х АР О ВА

Потоки тепла Р, влаги Е и импульса t  являются, как известно, 
основными характеристиками взаимодействия атмосферы с подсти
лающей поверхностью. В приземном слое воздуха они вычисляют
ся по результатам градиентных наблюдений путем измерений про
филей скорости u(z),  температуры T{z) и влажности e{z). Су
ществует ряд способов расчета этих потоков, например, методика 

I Чаликова — Зилитинкевича [1]. Упомянутые потоки можно также 
вычислить, непосредственно измеряя пульсации полей скорости, 
температуры и влажности с последующим осреднением их по вре- 

 ̂ мени. Коэффициенты сопротивления Си, теплообмена Се (число 
Стентона) и влагообмена Се (число Дальтона) вычисляются по 
формулам:

С р  р  аЦг.У 
Р

Ср Р m(2i)(6^- - е (2i)) ’
Е

Сг(%) = — pu{z,)(e^-e(z,)) ’

где 6 — потенциальная температура, е — удельная влажность, г/кг.
В приводном слое воздуха существует достаточное число изме

рений обоими методами лищь коэффициента сопротивления Си 
(для скоростей ветра до 15 м/с). Для измерения потоков Р и Е 
в морских условиях градиентный метод не пригоден, так как изме
рения профилей T{z), e{z) при наблюдениях с судов вызывает 
больщие трудности. Последние объясняются тем, что градиенты 
этих функций невелики, поэтому корпус и надстройка судна могут 
сильно исказить результаты. С другой стороны, число опытных 
данных по определению величин Р я Е пульсационным методом 
в настоящее время явно не достаточно. Вследствие этого большин
ство экспериментальных данных для моря содержит лишь резуль
таты измерения средних величин температуры и влажности на од
ном каком-то уровне над поверхностью и температуры самой по
верхности. Поэтому потоки тепла Р и влаги Е  над водной поверх
ностью можно вычислять с помощью коэффициентов Се и Сд по 
формулам:

P^~?CpCe{Zj)u(Zj)[Q^ — Q{Zi)],
Е  ==— р Ce{Zi)u{Zt)  -  e{Zi)]. (2)
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Значения Са и Се приходится определять теоретически. Най
денные таким образом Се и Се должны, во-первых, давать пра
вильную зависимость от скорости ветра и состояния морской 
взволнованной поверхности и, во-вторых, совпадать с данными, 
экспериментальных работ по определению теплообмена с поверхно
стями, покрытыми неподвижными искусственными выступами.

Настоящая статья содержит обзор результатов исследований, 
опубликованных за последнее время.

Рассмотрим сначала связь Се и С^ с основными гидродинами
ческими характеристиками шероховатой поверхности.

Уравнения переноса тепла и влаги в приводном слое имеют вид:

д в
дг

£ = = - p ( K e  +  D) де
И ' (3)

Потоки Р я Е постоянны в приводном слое, высота которого 
зависит от величин Р я Е. После интегрирования (3) по 2 и под
становки в (2) получим выражения для коэффициентов Се и Сд:

Ce(zi):

Св{гг)

с1г

1 +  Ке( )̂

УСи
dz

У  Сд

У^и
J ) - z ,

(4)

D +  Ke{̂ )

Здесь Zi — фиксированный уровень (обычно 10 м), находящий
ся в пределах приводного слоя; D — молекулярные коэффициен
ты температуропроводности и диффузии водяного пара; Къ , Ке — 
коэффициенты турбулентной температуропроводности и диффузии;

— безразмерные диффузионные сопротивления слоя 
О—Zi потоку тепла и влаги соответственно.

Уравнения типа (3), а следовательно и (4), нельзя записать для 
потока импульса %, так как величина последнего изменяется с вы
сотой вследствие возникновения дополнительных напряжений Рей
нольдса, связанных со взаимодействием потока с поверхностью вы
ступов. Это взаимодействие можно охарактеризовать, например, 
силой давления потока на элементы. Тогда уравнение переноса им
пульса для области z c . h  примет вид

d
dz ' “dz =  F, (5)
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где F — сила аэродинамического сопротивления всех выступов, на
ходящихся в единичном объеме.

Что касается процессов переноса тепла и водяноге пара, то 
их всегда можно описать формулами типа (4), так как обмен теп
лом и влагой с поверхностью происходит только градиентным пу
тем и наличие силы сопротивления F в уравнении (5) сказывается 
на теплообмене и влагообмене только косвенно — через изменение 
значений Кь я Ке при z d h .

Согласно известной аналогии между переносом тепла и массы 
в области z> h ,  где Ku{z) = kzv^, х =  0,4, можно написать:

Ke{z) =  РГуурб Kii{z),
а д  =  (6)

где Ргтурб и Зстурб — турбулентные числа Прандтля и Шмидта.
Поэтому безразмерные диффузионные сопротивления слоя 

О—Zi можно разбить на две части:

(* dz , ?  dz . I Ргтурб .
= ^ * J ( X  +  W )  +  *J  +  X Л ’и л

. dz А-} dz , 5̂ турб ■ гг
Г е  ф  +  K j ,{ z ) - г  i n  ^  . ( / )

О и

Согласно [2 ] Ргтурб =  0,85, Ргтурб =  8 стурб и не зависит от молеку- 
: лярного числа Рг.

Выражение для г имеет вид

=  ^  =  +  (8) 
У  Са  ' X «  ̂ >

Величина есть безразмерная скорость у вершин высту-
пов, которую необходимо определять из решения уравнения (5).

Необходимо подчеркнуть, что выражения (7) и (8 ) являются 
приближенными, так как при z > h  свойства течения уже считаются 
пе зависящими от характеристик препятствий.

Как видно из формул (7), величины ге^*, и яв-
ляются в данном случае основными характеристиками теплообме
на. Поэтому во всех рассматриваемых ниже экспериментальных 
работах исследовалась зависимость этих величин от основных па
раметров течения вдоль шероховатой поверхности.

Эксперименты в работе [3] осуществлялись в аэродинамиче
ской трубе, в которую помещались листы рифленого стекла, смо
ченные раствором камфоры. Элементы шероховатости были трех
мерными и двумерными. Первые имели форму пирамид, сплошь
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и беспорядочно покрывающих поверхность (высота h ~ \  мм). Вто
рые, расположенные перпендикулярно направлению потока, пред
ставляли собой борозды треугольного сечения [h— l мм)- Профиль 
скорости измерялся до высоты Z i= l см от основания выступов. 
Число Шмидта Sc=3,2. Основные характеристики рассматривае
мых экспериментов приведены в табл. 1 .

Авторы Конфигурация шероховатых 
элементов

Номера 
точек 

на рис.1, 2
£>в см

Оуэн И Томсон [3] 

Дипри И Саберский [4]

Вебб, Эккерт, Голстейн [5]

Чемберлейн [6]

Пирамиды и борозды в канале

Плотно упакованные песчинки в 
трубах

Прямоугольные ребра в трубах

Цилиндры, перпендикулярные по
току в канале
Полуцилиндры вплотную
Стеклянные волны

1
2
3
4

5
6
7
8
9

10
11
12

0,975
0.988
1,012
3.68
3.68
3.68
3.68
3.68

Результаты экспериментов с более широким диапазоном зна
чений чисел Прандтля содержатся в работе [4], посвященной ис
следованию теплообмена в трубах с песочной шероховатостью. Ис
пользуя среднюю по сечению скорость воды в трубе Ыщ, авторы [4] 
измеряли и Се^ в зависимости от числа Рейнольдса трубы

Кет=Дв (-Вв — внутренний диаметр трубы). Опыты проводи
лись в трех трубах. Размер песчинок в каждой из труб был раз
личный. Меняя температуру и скорость течения воды, а также раз
мер песчинок, авторы [4] получили и Се^ в широких пре
делах числа Рейнольдса для шероховатости Rem= — и чисел
Рг=1,2; 2,79; 4,38; 5,94 (Rct =  2 -10^-^4•105). В результате была по
лучена зависимость коэффициентов Се^ и от Нет, которое
изменялось в широких пределах (гладкий, переходный и шерохо
ватый режимы).

В работах [3], [4], однако, достаточно подробно не исследо
валось влияние особенностей геометрии элементов шероховатостей 
на теплообмен. Этот вопрос нашел свое отражение в работе [5].
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Эксперименты проводились в пяти трубах с кольцевыми наклад
ками внутри. Высота прямоугольных ребер h и расстояние между 
ними X варьировались. Коэффициенты и измерялись
в режиме развитой шероховатости (по средней скорости потока 
Um). Число Прандтля имело значения 0,71; 5,1; 21,7 и 37,6- Числа 
Нбт=6 -Ю^н-10®. Следует заметить, что авторы [5] коэффициент

Т а б л и ц а  1,

й/Db й/х h см hs см г„ см Рг Sc
UjZt)
к*

0,0024
0,014
0,049
0,01
0,02
0,04
0,02
0,02

0.1
ОД
0,1
0,05
0,025
0,05
0,166
0,5
0,1

0,1 
0,1 

2.3-10-3
1,37-10-2  
4 ,95-10-2  

0,037 
0,074 
0,148 

0,074 
0,074
2.54 
0,79
2.54
2.54

0,69
0,63

0.6263
0,615
1,23

0,355
0,155
1
0,8
1
1

0,023
0,021

0,6
0,15
0,3
0,2

О

3
8.48
8.48
8.48
3.21
3.21
3.21 
4,66 
6,73

1,2
1,2
1.2
0,71
0.71

0,71
0,71
0,71

3.2
3.2

218-1567

7 -1 0 + 4

0,6
0,6
0.6
0,6

100—3-10^

11.7
11.7

5,3’
8,7
7,0.
8,4:

сопротивления называют фактором трения (фактор трения равеш 
удвоенному значению С„^).

Большое количество результатов экспериментов по измерению' 
массопереноса с поверхности, покрытой выступами различной фор
мы, содержится в работе [6]. Опыты проводились в аэродинамиче
ской трубе, определялся поток радиоактивного тория-В (Sc=2,77) 
или паров воды (Sc==0,62). Профиль скорости воздушного потока 
измерялся до высоты 2 i =  6 см от основания выступов. Толщина вы
теснения d находилась из требования линейности профиля в полу
логарифмическом масштабе. В работе указана толщина вытесне
ния d = \  см лишь для волнистой формы двумерных выступов, вы
сотой /1= 2,54  см. Волнообразные выступы имели трохоидальную' 
форму с углом при вершине, равным примерно 120°. Таким обра
зом, уровень d оказался на 1 см выше ложбин и на 1,5 см ниже 
гребней трохоид. Нужно иметь в виду, что величина Zq д л я  непо
движных трохоид вычислена именно при таком значении d. Про
филь скорости над широко раздвинутыми препятствиями находил
ся осреднением пяти профилей по длине.
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‘формуле (7), с учетом данных работ [3—6]. Обозначения точек 
на графике рис. 1 приведены в табл. 1. Точки 13 есть значения 

указанные в обзорной части работы [3] при числах Прандтля, 
близких к единице. При расчете по данным [4, 5] исполь
зовались приведенные в этих работах значения и и пред-

Н а рис. 1 представлены  значения б езр а зм ер н о го  ди ф ф у зи о н н о 

г о  сопротивления г ° - *  в зави сим ости  от Ig  вы численного по

Рис. 1. Величина безразмерного диффузионного сопротивления слоя от осно
вания до вершин препятствий гО-л для различных конфигураций шерохо

ватых элементов (см. табл. 1).
Диапазон значений числа Рг от 0,62 до 1,20.

^полагалось, что температура на оси трубы равна средней темпера
туре потока. Тогда, как видно из формул (4), величина полного 
теплового сопротивления слоя О — R (где i? — радиус трубы) рав-

т. е.1на отношению
Се

;о-й
X 2h ■

''т
(9)

Однако в работах [4] и [5] в качестве характеристики тепло
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обмена в области О— k рассматривалась функция g, которая вы
числялась по формуле

g  =  -------------------------------------------- L i n ^  +  3,75. ( 10)
Св^ у  С„^ Св^

Эта формула получается из (7) в предположении, что расстоя
ния от стенки трубы 2 и z , где скорость и температура до
стигают своих средних значений, равны и число Ргтурб=1- Очевид

но, что g  и связаны следующим соотнощением:

(1 1 )

Для выявления особенностей теплообмена в области z d h  ав
торы [3] и [6] рассматривали некоторый аналог числа Стентона 
число В, значение которого определяется по формуле:

Согласно (4), , если под Тн понимать температуру
на уровне вершин выступов. Однако в [3] и [6] величина вы
числялась как разность

; (Рг.урб=1 ) (13)

и все результаты и эмпирические связи относятся именно к этой

величине. Отсюда, чтобы получить величину при Ргтурб=1
ко всем значениям 5 “ ', вычисленным по формуле (13), нужно при
бавить величину безразмерной скорости на уровне гребней высту-

u(h)
, которой авторы пренебрегали. В [6], в отличие от [3],

указаны значения поэтому в данном случае величины, при-
; веденные на рис. 1, вычислялись непосредственно по формуле (7).

Как следует из рис. 1, величину при Рг, близких к едини
це, можно аппроксимировать одной функцией от аргумента ^
для всех видов подстилающей поверхности. Это означает, что ко
эффициенты теплообмена шероховатых труб можно грубо получать,
пользуясь средней кривой значений на рис. 1 и данными
измерения коэффициента сопротивления по формулам (4)
с учетом (7).
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Зн ач ен и е на рис. 1 м ож н о представить зависим осты »
(штриховая кривая, Рг=1,2)

гО-/* =  3,4
0,24 Рг0,44_ (14>

В рассматриваемых работах были установлены эмпирические 
зависимости g  или В~^ от числа Прандтля и числа Рейнольдса ше
роховатости в следуюш,ем виде:

f i - '  = а h.v..

g  =  4

Pr' ,̂ 

Pr«‘ .

(15)

(16)

Численные значения коэффициентов а и показателей степеней т 
и га по данным работ [3] и [6] соответственно равны: а= 0 ,7 ; 0,52, 
т  =  0,45; 0,54; га =  0,8; 0,8. В работах [4, 5] приводятся значения 
a i=5 ,2 ; 4,5; mi =  0,20; 0,28; rai =  0,44; 0,57. В работе [6] авторы 
в формуле (15) вместо величины hs использовали параметр шеро
ховатости го. Если значения представленные в [3], пересчитать
на значения , то получится, что показатель гп\ равен 0,36
для двумерных шероховатостей и 0,27 для трехмерных. Если же 
учесть замечания авторов [3] о том, что в двумерном случае
“ (f̂ ) о гч л 1--— = 3 , то для показателя mi получится значение 0,41.*

Высота эквивалентной песочной шероховатости hs в работе [5] 
определялась по формуле, которую легко получить, приравнивая 
коэффициенты сопротивления труб с песочной и не песочной шеро
ховатостями:

5,48 — и{1г)
Vi, !у. (17)

u(h) =  8,48 для песочной шероховатости При этом оказалось, что/
при малых Рг эмпирическая зависимость (16) мало изменяется при 
замене hs на h. В работе [3] высота эквивалентной песочной шеро
ховатости определялась по известной формуле, полученной для 
труб:

h s  —  3 0  Z q. (18)

В работе [4] дополнительно была проверена аналогия между 
переносом тепла и импульса в пограничном слое гладкой трубы 
(Db=0,96 с м ) .  Была получена зависимость

Се
Т ^  =  РГ-0.587_ (19)
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На рис. 2 изображена зависимость соотношения коэффициен
тов Св и Си от по данным работ [3—6]. Величину этого со-
ртношения для гладкой поверхности при Рг =  0,73 можно легко вы
числить, исходя из формул (4), следующим образом. Коэффици
ент сопротивления при обтекании гладкой поверхности находится

: Сд

0.9

0,7

0,5

0.3

0,1

А.

к
д АД Д а  со

• ,  ° “g 
I  2 •   ̂* л °
и 3 . •

 ̂ • W• 5  ■ «  , ^ ^  ^
ш 6 ■ с. W  д а

Д 7 . 0
а Я ■ в О О° ° " 0 0 0
О 9 
“  10 Q 11
W 12

------ 1-------------------------- 1-------------------------- 1-------------  Лгл

Рис. 2. Отношение коэффициентов теплообмена и сопротивления при об
текании шероховатых поверхностей (см. табл. 1).

из известного логарифмического закона, предложенного Никурад
зе, и неоднократно проверенного на опыте:

и(г,). (2 0)

Ход коэффициента Кь (2 ) в области, где профиль скорости ло
гарифмический, линеен

30 Vв  области 2 : ^ -----, где профиль скорости уже не логарифми-
ческий вследствие возрастания влияния вязкости, предположение
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о затухании турбулентных пульсаций позволяет записать коэффи 
циент Ле следующим образом: согласно [8],

=  ^  +  п р и г < ^  (2 2 :
Гтурб

^„ =  v +  ' 0, 1

согласно [7], '

=  п р и 2 < ? ^ .  (23)

Рассчитанное по формулам (4) с использованием (21) и (22) 
значение отношения Si.  равно 1,28, в результате расчета с ис

пользованием (21) и (23) ^  =1,2. Формула (19) для Рг =  0,73
Сщ

дает величину отнощения, равную 1,19.
Если для гладкой поверхности отношение _L не зависело от

Сщ
скорости потока, то, как видно из рис. 2 , в случае обтекания ше
роховатой поверхности это отношение всюду меньше единицы 
и убывает при увеличении скорости потока. Расположение точек 
на рис. 2  показывает, что величину отношения уже нельзя описать
универсальной зависимостью от ; оно явно связано с аэроди
намическими свойствами препятствий и изменяется в очень широ- 
ких пределах. Однако во всех случаях величина _L убывает 

h vс ростом , причем это уменьшение тем значительнее, чем боль
ше величина аэродинамического сопротивления в расчете на еди
ницу площади подстилающей поверхности, т. е. плохо обтекаемым

Слпрепятствиям соответствуют меньшие значения _L .
Са
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я . л . ЛАЗАРЕВА,  Л. Р. ОРЛЕНКО,
О. Б. ШКЛЯРБВИЧ

В Л И Я Н И Е  М Е З О Н Е О Д Н О Р О Д Н О С Т Е Й  
П О Д С ТИ Л А Ю Щ ЕЙ  П ОВЕРХНОСТИ НА П РО Ф И Л Ь  ВЕТРА  

В П О Г РА Н И Ч Н О М  СЛОЕ АТМОСФЕРЫ

Экспериментальному исследованию строения пограничного слоя 
атмосферы в однородных (по характеру подстилающей поверхно
сти) условиях уделяется большое внимание. Широко используются 
для этой цели как данные специальных наблюдений, так и резуль
таты стандартного температурно-ветрового зондирования. Хуже 
обстоит дело с изучением распределения метеорологических эле
ментов во всем пограничном слое над неоднородной подстилающей 
поверхностью. Чаще всего исследуется влияние характера подсти
лающей поверхности (как тепловое, так и динамическое) в при
земном слое. В некоторых работах использовались наблюдения на 
мачтах высотой •~100 м. Характер трансформации воздушной мас
сы на расстоянии порядка сотен метров и нескольких километров 
исследовался в целом ряде теоретических работ.

в  реальных условиях неоднородности различны как по приро
де, так и по масштабам. В задачах численного моделирования наи
больший интерес, по-видимому, будут представлять неоднородно
сти с горизонтальными размерами, сравнимыми с горизонтальным 
масштабом в численных моделях (^^100 км). При решении ряда 
прикладных задач необходимы сведения о характере влияния не
однородностей меньшего масштаба — с горизонтальными размера
ми порядка нескольких километров или десятков километров, ко
торые принято называть мезонеоднородностями. Ниже будут при
ведены некоторые результаты исследований, выполненных с целью 
оценки влияния неоднородностей подстилающей поверхности на 
профили метеорологических элементов и определения высоты влия
ния в зависимости от характера и размеров неоднородностей.

Рассмотрим прежде всего особенности распределения ветра 
и температуры в условиях города. Город представляет собой до
вольно протяженную неоднородность — от нескольких километров 
до нескольких десятков километров — и естественно влияет не толь
ко на величину скорости ветра в приземном слое, но и на профили 
метеорологических элементов во всем пограничном слое.

Для исследования влияния городской застройки использовались 
данные наблюдений на телевизионной башне в г. Ленинграде и дан
ные температурно-ветрового зондирования на ст. Воейково, нахо
дящейся в 14 км от Ленинграда.
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Методика обработки исходного материала состояла в следую- 
дем. Данные радиозондирования группировались в зависимости 
)т определяющих параметров — скорости геострофического ветра, 
лероховатости подстилающей поверхности, характера стратифика
ции и адвекции, а также с учетом положения границ инверсии 
(приземной и приподнятой). Для выделенных таким образом групп 
iio данным параллельных наблюдений на телебашне и станции ра
диозондирования получены средни^ профили ветра и температуры

1Рис. 1. Профили скорости ветра V и температуры Т по одновременным наблю- 
! дениям на ст. Воейково (J) и телевизионной башне в Ленинграде (2). 

а — нейтральная стратификация, б — инверсия.

[6, 8], используемые в дальнейшем для изучения особенностей вер
тикального распределения ветра и температуры над городом.

В качестве иллюстрации на рис. I даны средние профили ско
рости ветра и температуры для указанных пунктов наблюдений для 
холодного периода. Приведенные данные относятся к стационар
ным условиям при отсутствии горизонтального температурного гра
диента. Аналогичные данные получены и для других условий.

Как следует из приведенных данных, город существенно влияет 
как на тепловой, так и на ветровой режим. Полученные данные 
иллюстрируют хорошо известное уменьшение скорости ветра и по
вышение температуры над городом, т. е. эти данные не содержат 
качественно новой информации. Однако такого рода анализ может 
дать очень интересный количественный материал, в частности ко
эффициенты ослабления ветра (по сравнению с окрестностью) в за
висимости от метеорологических условий и характера застройки 
города.

Количественные оценки указанного ослабления ветра даются 
в ряде работ. Согласно [9], городские строения ослабляют скорость 
ветра в среднем на 20—25% по сравнению со скоростью на под
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ступах к городу. Согласно [2], такое ослабление имеет место на 
окраинах города, в центре же города на z=lO  м скорость ветра 
уменьшается приблизительно в два раза. В [7] для определения 
коэффициентов ослабления используется решение уравнений дви
жения при стационарных условиях и при заданном параметре ше
роховатости.

В табл. 1 приводятся результаты расчетов для Ленинграда. 
Скорость ветра на 2 = 1 0  м в городе получена путем экстраполяции 
профиля ветра по логарифмическому закону. Из приведенных дан-

Таблица 1
Отношение скорости ветра над открытой местностью к скорости 

ветра в условиях города V'̂  для разных уровней

Нейтральные условия

Холодный период

слабые
ветры

сильные
ветры

Теплый
период

сильные
ветры

Приземная инверсия

Холодный период

и 300 м ft^«650 м ЛцйПОО м

Приподня
тая

инверсия

Теплый
период

*1=0,31 м. 
Лг=0,50 м

10
25
50

100
200

1,55
1,47
1,45
1,43
1,27

1.60
1.43
1,34
1,30
1,27

1,73
1,58
1.57
1.46
1.35

1.76
1.83 
1.92
1.84 
1.42

1,91
2,10
2,31
2.13
1.62

1.80
1.83
1.94
1.80
1.36

2.0
1.53
1,39
1.23
1.22

П р и м е ч а н и е .  — высота приземной инверсии, hi  и — высоты ниж
ней и верхней границ приподнятой инверсии соответственно (по данным 
ст. Воейково).

ных следует, что коэффициенты ослабления ветра Vzl^'z слабо за
висят ОТ скорости ветра и увеличиваются с ростом устойчивости. 
Влияние города на ветер остается большим во всем 200-метровом 
слое, причем при равновесных условиях наибольшие изменения 
ветра отмечаются на уровне 2 = 1 0  м, при устойчивой стратифика
ции (когда скорости в окрестностях города невелики)—на Z'^50  м. 
Полученные данные довольно хорошо согласуются с теоретически
ми оценками коэффициентов ослабления, приведенными в [7]. 
(По данным наблюдений на телебашне, параметр шероховатости 

2 о- ~ 0 , 5  м , на ст. Воейково для теплого периода Zo^2 см, для хо
лодного— 2 о^ О , 0 7  с м .)

Анализ параллельных наблюдений в г. Ленинграде и на ст. Во
ейково показал, что в условиях города пограничный слой страти
фицирован более неустойчиво, чем в сельской местности в тече
ние всего года. Таким образом, в противоположность динамическо
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му влиянию, тепловое влияние города приводит к усилению ско
рости ветра над городом по сравнению с окрестностями. Это озна
чает, что при теоретических исследованиях процессов, происходя
щих при натекании воздушной массы на город, необходимо мо
делировать не только динамическое, но и тепловое влияние го
рода.

Следует также заметить, что при устойчивой стратификации: 
тепловое влияние города приводит к формированию задерживаю
щих слоев (приподнятой инверсии или слоев с малыми вертикаль
ными градиентами температуры), в связи с чем повторяемость их 
Б условиях города должна возрастать. Наиболее сильно этот эф
фект проявляется в начале весны, когда приток коротковолновой 
радиации к подстилающей поверхности становится существенным 
и приводит к возникновению в приземном слое сверхадиабатиче- 
ских градиентов.

Т а б л и ц а  2
Х арактеристики динам ического влияния городской  

застройки на профиль ветр а при неустойчивой  
стратиф икации

Z t° “z -K ^zlK

10 31,0 1.3 10 1.33
100 29,8 1,2 8 1,23

200 28,4 0,9 6 1,16

300 21,4 0.9 4 1.16

500 25,4 0,8 3 1,14
800 22,4 0.7 1 1.12

1000 20,5 0,5 0 1,09
1200 18,6 0.2 0 1.03
1400 16,8 0,0 — 1 1,0
1600 15,2 0,0 —2 1,0
2000 il ,4 - 0 .1 - 2 l>0

Значительный интерес представляют данные о высоте влияния; 
мезонеоднородностей. За высоту влияния принимался уровень, вы
ше которого различия в температуре, скорости и направлении вет
ра (по наблюдениям в двух пунктах) либо отсутствовали, либо 
становились не зависящими от высоты.

Получены данные о высоте теплового влияния города (так на
зываемой «тепловой шапки») при различных метеорологических 
условиях. В среднем «тепловая шапка» захватывает слой ~ 2 0 0  м 
(при инверсии 160 м, при нейтральных условиях —^230 м).
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Динамическое влияние города сказывается в довольно боль- 
SIUOM слое. Чтобы проследить высоту, до которой проявляется ди
намическое влияние города, были обработаны данные параллель- 
-ных шаропилотных и радионилотных наблюдений в экспедиции 
КЭНЭКС-71 [5]. Для дневных часов получены осредненные по 
13 зондированиям профили ветра и температуры для Уральска 
(пункт радиозондирования расположен на окраине города) и для 
условий открытой степи в 80 км от Уральска (по шаропилотным 
наблюдениям и данным аэростатного и вертолетного зондирова
ния).

В табл. 2 представлены разности между скоростью {Vz—V'z) 
1и направлением (dz—d ) ветра в степных условиях и в условиях 
города. Там^же даны коэффициенты ослабления ветра при изме
нении характера подстилающей поверхности, а также вертикаль
ный профиль температуры воздуха. Как видно из приведенных 
данных, высота влияния города (в данном случае только динами
ческого, так как различия в температуре практически отсутству
ют) составляет 1,5—2,0  км, а угол поворота ветра в пограничном 
•слое увеличивается над городом на 10°.

Для исследования влияния мезонеоднородностей подстилающей 
поверхности привлекались также материалы наблюдений Пахта- 
Аральской экспедиции, где проводились одновременные наблюде
ния над хлопковыми полями (Пахта-Арал) и в полупустыне (Го
лодная степь). Подстилающая поверхность в пунктах наблюдений 
отличалась не только характером растительности, но и условиями 
увлажнения, так как хлопковые поля периодически орошались 
[1, 3]. Это обусловливало существование над хлопковым полем ин
версионного распределения температуры в течение суток. В полу
пустыне в дневные часы пограничный слой был стратифицирован 
неустойчиво. Протяженность оазиса по длине ~ 2 7  км, по ширине
4 —5 км, расстояние между пунктами наблюдений составляло 25 км. 
Анализ материалов шаропилотных наблюдений проводился отдель
но для дневных и ночных сроков, что позволило оценить высоту 
::влияния нбоднородностей при различном характере стратифика
ции.

Осредненные по 39 случаям профили скорости и нанравления 
ветра приводятся на рис. 2. В дневные часы так же, как и в Ураль
ске, влияние мезонеоднородностей прослеживается до высоты 
~ 2  км, в ночные (при устойчиво стратифицированном погранич
ном слое) — до высоты 1-—1,2  км.

Особенности вертикального распределения ветра над хлопком 
и в полупустыне анализировались в [4]. Значительные расхожде
ния в скорости и направлении ветра в указанных пунктах, как уже 
отмечалось выше, обусловлены не только характером подстилаю
щей поверхности, но и различной стратификацией воздуха в по
граничном слое. В связи с этим не удалось проследить по материа
лам  Пахта-Аральской экспедиции влияние характера- подстилаю
щей поверхности на угол поворота ветра в пограничном слое.
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Таким образом, имеющиеся данные свидетельствуют, что высо
та влияния мезонеоднородностей с горизонтальными размерами 
порядка нескольких десятков километров составляет 1 — 2 км, т. е. 
практически их влияние проявляется в пределах всего погранич
ного слоя.

В)

2 3 4 5 6 7

2 1

220 260 300 d'-

Рис. 2. Средние профили скорости V и направления d ветра по одновре
менным наблюдениям в полупустыне (I) и над хлопком (2). 

а — дневные часы, б — ночные.

В заключение следует отметить, что результаты исследований 
такого рода могут быть использованы не только для оценки влия
ния микро- и мезонеоднородностей на характеристики ветра, но 
и для отработки методики наблюдений и исследований в условиях 
неоднородной подстилающей поверхности, в частности при опреде
лении структуры мезометеорологического полигона в районе боль
шого города [ 10 ].
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О ПРОФИЛЯХ с и л ь н ы х  ВЕТРОВ в ПОГРАНИЧНОМ СЛОЕ 
АТМОСФЕРЫ ПО ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫМ ДАННЫМ

о .  Б. Ш КЛЯ ГЕВ ИЧ

Для решения ряда прикладных задач, в частности для расче
та ветровых нагрузок на строительные сооружения, требуется зна
ние вертикального распределения сильных ветров в нижнем ки
лометровом слое над различными районами. Для получения рас
четных скоростей на высотах используются закономерности из
менения скорости ветра с высотой в нижнем слое атмосферы [2 , 
-3, 16], а также метод статистической экстраполяции [7]. Однако 
профили расчетных скоростей, полученных статистической экстра
поляцией, не характеризуют мгновенные профили сильных ветров. 
В связи с этим представляет интерес исследование вертикального 
распределения сильных ветров в пограничном слое по эксперимен
тальным данным.

Измерение скоростей ветра на высотных мачтах немногочислен
ны, особенно мало данных при больших скоростях ветра, а экспе
диционные материалы носят эпизодический характер. В связи 
с этим целесообразно к исследованию закономерностей изменения 
сильных ветров с высотой в пограничном слое атмосферы в раз
личных физико-географических условиях привлекать данные тем
пературно-ветрового зондирования на сети аэрологических стан
ций [3, 7]. Некоторые результаты анализа профилей сильных вет
ров с использованием данных аэрологических наблюдений приво
дятся ниже.

Методика обработки и группировки исходного материала

В работах [11, 13] разработана методика обобщения данных 
радиозондирования атмосферы при стационарных и горизонтально 
однородных условиях в зависимости от определяющих парамет
ров.

Как известно, на распределение ветра в пограничном слое су
щественно сказывается наличие адвекции температуры. Для адвек
тивных условий скорость ветра в пограничном слое можно рас
сматривать как функцию следующих безразмерных параметров:

1г _£_ Т’п— Т’н— Т н - ^  ау
■’ П У,. ' Vz

^ И ^ [ 1 1 ,  17],

где V — скорость наземного геострофического ветра; го — пара-
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метр шероховатости; / =  2соз1пф — параметр Кориолиса; со — угло
вая скорость вращения земли, ф — широта; Г, Гн и Tq-— средняя 
температура слоя, температура воздуха на верхней границе погра
ничного слоя и у подстилающей поверхности соответственно; Н — 
высота пограничного слоя, ун — градиент температуры в свободной
атмосфере; ах=----- ^ а у =  ~  ~  — составляющие

IT ду IT дх дх ду
среднего в пограничном слое горизонтального температурного гра
диента по осям X ъ У соответственно.

Сильные ветры в пограничном слое атмосферы чаще всего 
обусловлены циклонической деятельностью и связаны с фронталь
ными разделами. При прохождении фронтов стационарность в по
граничном слое нарушается. Фронтальные разделы обычно харак
теризуются большими значениями горизонтальных градиентов тем
пературы, что приводит к особенностям изменения с высотой рас
пределения ветра и температуры.

Необходимость учета влияния горизонтального градиента тем
пературы (в ряде случаев существенно зависящего от высоты) на 
строение пограничного слоя требует разработки методики груп
пировки исходных данных при наличии адвекции.

Для исследования профилей сильных ветров использовался ма
териал температурно-ветрового зондирования на ст. Воейково 
и данные градиентных наблюдений на ст. Колтуши. Дополнитель
но привлекались данные еще трех аэрологических станций (Бе- 
зенчук, Великие Луки, Каунас) лесостепной зоны ЕТС.

К сильным ветрам относились случаи, когда на одном из уров
ней в нижнем 1 — 1,5-км слое скорость ветра превышала 15 м/с. 
Подбор случаев сильных ветров производился по всем четырем 
срокам радиозондирования. Полагалось, что из-за наличия силь
ных ветров нестационарностью, обусловленной суточным ходом 
коротковолновой радиации, можно пренебречь.

Группировка исходных данных осуществлялась в зависимости 
от определяющих параметров и характера синоптической обстанов
ки отдельно для теплого и холодного периодов. В течение каж
дого из этих периодов параметр шероховатости го изменялся не
значительно. Для теплого периода он был равен 1,7 см, для 
холодного 0,07 см (устойчивый снежный покров высотой более 
10 см). Были выделены случаи с антициклоническим характером 
погоды и случаи, характеризующиеся прохождением циклонов и ат
мосферных фронтов. В пределах указанных групп данные наблю
дений группировались в зависимости от характера адвекции.

Как известно, в свободной атмосфере основную роль в изме
нении ветра с высотой играет изменение градиента давления под 
влиянием горизонтального градиента температуры. В зависимости
от величины барического градиента на исходном уровне и тем

пературного градиента ^  , а также угла между ними, наблюдает
ся различный характер изменения скорости и направления геостро-
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|фического ветра с высотой [6, 9]. Это позволяет по изменению ско- 
; рости и направления геострофического ветра в слое Аг судить-
о характере адвекции в этом слое.

При механизированной обработке материалов температурно-вет
рового зондирования оценку характера адвекции целесообразно 
проводить по профилю реального ветра. В связи с этим проведено- 
сопоставление реального и геострофического ветра на уровне 
850 мб (— 1,5 км) и 700 мб (—3 км). В среднем реальный и гео
строфический ветер практически совпадают (коэффициент корре
ляции 0,98)- Это означает, что профиль реального ветра с достаточ
ной точностью может использоваться для оценки горизонталь
ных градиентов температуры на основе геострофических соотно
шений.

Как отмечалось в работе [И ], изменение геострофическоговет- 
; ра в слое О—1,5 км в ряде случаев довольно хорошо коррелирует 

(как по знаку, так и по величине) с изменениями геострофическо
го ветра в слое 1,5—3,0 км. Это позволяет при анализе данных су
дить о наличии горизонтального градиента температуры в погра
ничном слое по изменению скорости и направления реального вет
ра в свободной атмосфере. Однако такой подход возможен не 
всегда. Как показали оценки, при наличии фронтов в пограничном 
слое корреляция горизонтальных градиентов температуры в сво
бодной атмосфере и пограничном слое может отсутствовать. При; 
постоянных по высоте значениях скорости и направления ветра 
в свободной атмосфере в пограничном слое часто наблюдается ли
бо адвекция тепла, либо адвекция холода. Это и обусловило необ
ходимость учета синоптической обстановки при группировке ма- 

; териалов наблюдений. Для характеристики адвекции в погранич
ном слое дополнительно привлекаются данные о скорости V и на
правлении dg^ наземного геострофического ветра.

Таким образом, в зависимости от изменения скорости AVg и на
правления Mg  ветра в свободной атмосфере и синоптической об
становки были выделены группы, характеризуемые:
— постоянством скорости и направления геострофического ветра 

в свободной атмосфере;
— ростом или уменьшением Vg при постоянном направлении вет

ра в свободной атмосфере;
— ростом или убыванием Vg при правом повороте ветра в свобод

ной атмосфере;
— возрастанием или убыванием Vg при левом повороте ветра в сво

бодной атмосфере;
— постоянством, ростом или уменьшением скорости геострофиче

ского ветра с высотой при const в свободной атмосфере- 
и левым поворотом ветра вблизи поверхности земли.
В каждой из выделенных по характеру адвекции групп исход

ный материал был разбит с учетом стратификации и положения 
задерживаюш,их слоев. В результате проведенной классификации 
были выделены группы, объединяюш;ие случаи с распределением
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температуры с высотой, близким к линейному, группы с приземной 
инверсией, а также с приподнятой инверсией.

При линейном распределении температуры с высотой в холод
ный период состояние пограничного слоя близко к нейтральному 
(средний градиент температуры близок к 0 ,6 °/10 0  м), в теплое по
лугодие часто наблюдается вблизи поверхности земли слабо не
устойчивая стратификация. При группировке случаев с приземной 
инверсией и при наличии задерживающих слоев учитывалась вы- 
■сота верхней и нижней (при приподнятой инверсии) границ ин
версии.

Для выделенных групп получены средние профили ветра и тем
пературы. Число случаев, используемых при осреднении в боль
шинстве групп составляло ~ 1 5 ^ 2 0 . Средние профили ветра и тем
пературы при равновесных условиях и при наличии приземной 
инверсии по ст. Воейково для холодного периода представлены 
в табл. 1 и 2 , где также приводятся данные о скорости и направ
лении наземного геострофического ветра. В таблицах приняты сле
дующие обозначения:

I — циклонический характер погоды, пограничный слой стратифи
цирован нейтрально;

И — циклонический характер погоды, приземная инверсия;
П 1 — антициклонический характер погоды, приземная инверсия;
I. AVg = Q, Adg=Q (квазистационарные условия);
'2 . АУй>0, Adg=0 ;
3. А Vg<cOi Adg =  0;
4. A F g > 0 ,  A d g > 0 ;
5- A V g < 0 ,  A rfg < 0 ;
6 . A Fg>0, Adg = 0, левый поворот вблизи поверхности земли.

О величинах AVg и Adg в слое О—1,5 км можно судить непосред
ственно по данным табл. 1 и 2 .

Общая характеристика выделенных групп

При антициклоническом типе погоды усиление ветра обуслов
лено большими барическими градиентами в переходной зоне от 
■области повышенного к области пониженного давления, где от
мечается малая антициклоническая кривизна изобар и изогипс.

В том случае, когда над пунктом наблюдения располагался гре
бень высокого давления, наблюдалась, как правило, безоблачная 
погода, характеризуемая слабой адвекцией (в табл. 2 группа ПЬ) .  
Перенос воздушных масс, сопровождаемый ростом или уменьше
нием скорости геострофического ветра с высотой, наблюдался, ког
да пункт наблюдения находился на периферии антициклона. При 
этом отмечалось натекание облачности верхнего яруса (в табл. 2 
группы ПЬ, П1з). Направление геострофического ветра в свобод
ной атмосфере dg в этом случае не изменяется.

Для антициклонического барического поля характерно нали
чие приземной инверсии, связанной с выхолаживанием у поверх:-
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Средние профили сильных ветров и температуры при равновесных 
условиях в холодный период. Ст. Воейково

Т а б л и ц а  1

II

п = 1 4 ; V g ^ ^ = K ,2  м/с;

V  м /с

п = 2 0 ; V g  = 1 6 ,8  м /с ; 
d̂ =237»

V  м/с

n = I 4 ;  К ^^ = 16,8  м 'с;
^̂ =249»

Г V  м /с

О
0,25

0,5
1.0
2,0
4,0
8,6

Ю.О
Флюгер

100
130
200
430
500
930

1430
1930
2930
3930
4930
5930

- 2 .3

- 1,8

—1.6

—2.1

—3,9

—7,1
- 9 ,9

—12.8
— 19,1
—26,2
—33,7
-4 0 ,5

4.9
5.4
5.9
6.5 

7,0
7.8
7.9 
6.3 

10,6
11.5
13.1
16.6
17.1
17.5
17.8
18.1
17.9
18.5 
18,4 
18,7

229
225
235
236 
238 
252 
255
267
268 

266
267 
269
268 
266

— 1,7

0,0

0,2

—1.1

—2,9

- 5 ,9  
- 8,1 

- 1 1 ,4  
-1 6 ,6  
—23,3 
—30,0 
—36.0

4.6
5.4 
6,0
6.7
7.3 
8,2
8.3
6.8 

12.1
13.4
15.1
17.4 
18.0
18.7
19.1
19.8
23.1 
28.0 
31,0
37.2

244
239
247
248 
250 
261 
264 

276 
276 
276 
276 
274 
273 
273

- 2.6

—1,4

- 1,2

- 1 . 3

—3,4

- 7 , 0
- 10,1
- 12,6
— 19.1
—24,6
—30,8
—36,3

5.5 
6,0
6.6
7.3
7.9
9.0
9.0
6.0 

12.0
12.9
14.0
17.1 
17,4 
18.8
18.3
18.9
22.9
27.0
29.0
31.3

246
239
236
234
232
238
238
244
245 
248 
248 
248
246 

246

НОСТИ земли. Возможны случаи, когда при антициклоническом ти
пе погоды существуют приподнятые инверсии, которые, по всей 
видимости, являются остаточными инверсиями.

Согласно работе [И] ,  при больших скоростях ветра (У ^^18м /с) 
при стационарных безадвективных условиях стратификация в по
граничном слое является практически нейтральной. Приземные ин
версии при таких скоростях разрушаются. Сохранение приземной 
инверсии при антициклоническом характере погоды можно объяс
нить тем, что при такой группировке оказались включительными 
случаи со слабыми ветрами в приземном слое. Большие скорости
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Средние пробили силькых Еетгсв и температуры в холодный
II. ' Па IU Пб

Z м
и=9; 'V g = \% ,2  м/с 

dg.^=20r; [1=-90  
Лц=540 м

п = 8 ;  V g ^ = 1 7 ,8  м/с 
i/g.^=2S2°; и .=-82  

Лц=520 м

п=18; V"g-„=13,1 
d^„=170»; ^ = -  

й„=950 м

м/с
-230

п=9; l^g-„=15,5 м/с 
rf^^=180°; [j.=-278 

Лц=700 м
- Г V  м/с а° Г  1 У м /с 1 V  м/с V  м/с

0 - 7 ,2 - 6 , 1 - 6 , 1 —7,1
0,25 4,0 4,2 3,2 4,5
0,5 —7,5 4,5 4,9 4,7 - 6 ,9 3,7 —9,2 5,1
1,0 4,9: 5,2 4,1 5,5
2,0 —7,3 5,5 —4,9 5,7 —6,7 4,6 —9,1 6,0
4,0 6,0 6,3 5,1 6,6
8,6 6,7 , 7,1 5,7 7.2

10,0 6,9 244 7,3 230 5,8 196 7.4 157
Флюгер 5,8 230 : 5,2 222 5,4 195 7,8 147

100 10,7 236 1 1 ,8 236 10,6 208 12.8 157
130 - 6 ,6 11,7 236 - 5 ,2 13,2 243 —6,1 11,2 211 - 9 , 0 15,0 160
200 13,0 237 16,2 245 13,0 218 16,2- 170
430 —5,8 18,9 276 4,3 18,5 262  ̂ - 5 .2 16,4 238 —7,3 19,8 190
490
500 18,8 278 19,5 264 16,3 241 20.1 193
520 ; —3,7 18,0 264
540. —5,4 18,4 277
590
630
700 —5.2 21,6 200
930 —7,7 17,7 284 -7 ,1 17,0 268 —4,4 16,7 294 - 6 ,0 21,8 202
950 - 3 ,7 17,2 246

1000
1430 - 1 0 ,4 17,5 287 - 9 ,5 18,0 271 - 6 ,3 14,9 251 —7,7 18,5 202
1930 -1 3 ,9 17,1 287 — 12,5 19,0 270 - 8 , 8 14,4 259 — 10,0 18,5 .. 207
2930 — 19,8 16,5 284 - 1 8 ,0 24,8 269 -1 2 ,9 14,5 274 — 15,0 11,8 218
3930 -2 6 ,4 17,3 284 - 2 4 ,0 29,4 266 -1 8 ,5 17,7 283 —20,9 11,4 235
4930 -3 4 ,2 16,8 282 - 2 9 ,5 32,0 268 -2 5 ,0 18,4 291 —27,6 11,4 248
5930 —39,8 17,3 298 —34,8 38,0 264 -3 1 ,6 21,6 311 —35,0 10,9 263
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Т а б л и ц а  2
период при наличии приземной инверсии. Ст. Воейково

Па пг. Uh Шз
п=10 К^„=9,6 м/с п=21; Кр-=14,7 м/с ■ п=П ; =11,6 м/с ге=20,- =16,9 м/с

=269°; и .=-274 d „ = 2 i r - ,  (1=-720 =239°; |J.== -2 7 0 =187°; (j.=-270
й„=1000 м Лц=590 м Лц=490 м йц==630 м

f= V м/с d° V м/с d° 1/ м/с d° 1 V м/с d°

- 4 .5 - 1 3 ,7 — 12,3 — 12,6
3,8 2.8 3.2 2,9

- 4 , 9 4,2 - 1 3 ,3 3.2 -1 1 ,2 3,6 — 13,1 3,3
4,7 3,6 4,0 3.6

—4.7 5.2 -1 2 ,9 4.0 — 10.6 4,4 -1 2 ,6 4,0
5,7 4.5 5,0 4,5
6.4 5.1 5,8 5,5
6,6 221 5,2 176 5,9 252 5,7 181
6,7 221 4,9 162 5,4 246 5,7 191

11,0 233 10,9 175 11,6 257 12,7 199-
- 3 . 8 12,3 238 — 10.7 12,1 178 -Ю .1 12,6 261 -1 0 ,2 14,0 2оа

13,9 240 13,9 186 14,1 267 17,0 212
—3,1 15,4 257 - 6 , 8 17,2 198 —7.7 16,2 279 —5,3 19,3 22S

—7,2 16,4 277
15,6 260 17,3 201 16,8 280 19,2 226

— 5,1 17,9 199

- 4 .9 19,6 226

- 2 ,3 17.8 276 —6,6 17,1 201 - 9 .7 17,4 281 - 5 .5 18,7 227

- 2 , 3 18.0 280
- 4 , 0 17.1 284 — 7.7 16,2 202 -1 2 .0 17,7 282 - 6 , 9 18,5 228.
- 6 .4 16.9 290 - 9 . 7 16,3 202 — 14,8 18,4 280 - 9 , 6 18,3 228

— 12,3 19.7 290 — 14.0 10,7 206 — 19,6 21.1 278 - 1 4 ,2 14,6 228’
—17.4 23,0 290 — 19.7 10,4 208 -2 6 ,4 25,3 282 -1 9 ,8 11,9 230-
—23.6 27,0 290 - 2 5 .2 10,1 210 -3 2 ,1 27.3 280 —26,2 10.1 228
—30.4 30,6 289 - 3 1 ,4 10,6 208 -3 8 ,6 31,6 281 -3 3 ,0 10,1 229-
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ветра при отсутствии фронтальных разделов связаны с наличием 
•струйных течений у верхней границы инверсии [13], где скорость 
реального ветра может существенно превосходить скорость гео
строфического ветра.

Наиболее часто сильные ветры наблюдались при циклонической 
.деятельности, при этом отмечалось изменение как скорости, так 
и направления геострофического ветра с высотой. Имеет место 
либо адвекция тепла, либо адвекция холода. Отмечались также 
случаи левого поворота ветра вблизи поверхности земли при по
стоянном направлении в свободной атмосфере- Такие случаи име
ют место при прохождении вторичных холодных фронтов или фрон
тов окклюзии по типу холодного, при этом отмечается как линей
ное изменение температуры с высотой (в табл. 1 группа 1б), так 
и приподнятая инверсия, которая сохраняется после прохождения 
основной системы холодного фронта.

Отсутствие адвекции в свободной атмосфере (AKg =  0, Adg = 0) 
цри циклонической деятельности отмечается в тех случаях, когда 
пункт наблюдения расположен на далекой периферии области по
ниженного давления. При этом либо фронты отсутствуют (в табл. 1 
группа II), либо возможно прохождение слабо выраженных теплых 
фронтов и фронтов окклюзии (в табл. 2  группа Hi).

В зависимости от расположения фронтов по отношению к пунк
ту наблюдения отмечается приземная инверсия (пункт в зоне фрон
та) и приподнятая инверсия (фронтальная поверхность на неко
торой высоте над подстилающей поверхностью). Приземные 
инверсии при сильных ветрах имеют место при наличии теплых 
фронтов. При прохождении холодных фронтов приземные инверсии 
отсутствуют. Приземная инверсия может наблюдаться также и при 
отсутствии фронта при затоке теплого воздуха по периферии цик
лонической области (в табл. 2 группы П4 и П5).

Приподнятую инверсию чаще всего связывают с адвекцией теп
ла в передней части циклона при приближении теплого фронта или 
же с инверсией оседания в антициклоне [5, 20]. Анализ получен
ных данных с учетом синоптической ситуации показал, что припод
нятые инверсии имеют место при прохождении не только теплых, 
но и холодных фронтов. Толщина слоя приподнятой инверсии со
ставила в теплый период 300—500 м. В холодный период толщина 
слоя инверсии зависит от ее высоты над поверхностью земли. При 
высоте верхней границы инверсии ha^ в пределах нижнего кило-

- метрового слоя толщина слоя инверсии составила 300—-700 м, при 
выше г = 1  км толщина инверсии для различных групп колеб

лется в пределах от 500 до 1000 м.
Часто температурный контраст на фронтальной поверхности 

бывает незначителен, в результате этого прохождение фронта в хо
де температур не прослеживается. В таких случаях наблюдается 
изменение температуры с высотой, близкое к линейному (в табл. 1 
группа I2).
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Анализ полученных результатов

В настоящей работе прежде всего ставилась задача получения 
количественных характеристик профилей сильных ветров при раз
личных условиях. Полученный материал использовался при ана
лизе влияния различных факторов на распределение сильных вет
ров в пограничном слое. Некоторые результаты такого анализа 
приводятся ниже.

При анализе профилей ветра в безразмерной форме скорость 
ветра на высоте z  нормируется на скорость геострофического вет
ра. Для практических целей наибольший интерес представляет со
отношение скорости ветра на высотах к скорости ветра у поверх
ности земли. Анализ влияния стратификации при стационарных 
безадвективных условиях [8, 13] показал, что при прочих равных 
условиях увеличение устойчивости приводит к уменьшению скоро
сти ветра у поверхности земли и увеличению коэффициентов на
растания скорости ветра с высотой.

Как указывалось выше, при больших скоростях ветра проис
ходит разрушение инверсии. При прохождении фронтальных раз
делов инверсия (как приземная, так и приподнятая) сохраняется 
и при сильных ветрах.

В работе [13] указывалось на усиление ветра вблизи верхней 
границы приземной инверсии при стационарных и горизонтально 
однородных условиях, причем интенсивность струи увеличивается 
с ростом устойчивости и скорости геострофического ветра.

Указанная особенность в изменении ветра с высотой при нали
чии инверсии имеет место и в нестационарном пограничном слое. 
Существование струйных течений в пограничном слое при адвекции 
температуры отмечается в ряде работ [4, 14, 15, 19], в которых ча
ще всего указывается на наличие максимума скорости ветра вбли
зи верхней границы инверсии. Такие же выводы получены и при 
анализе профилей сильных ветров по имеющимся данным. Однако 
высота максимума скорости ветра в струе не всегда совпадает 
с верхней границей приземной инверсии. В холодное полугодие, 
когда наблюдается мощная приземная инверсия с высотой верхней 
границы около 1000 м высота струи Zm может быть существенно 
меньше верхней границы инверсии hu. Случаи, когда высота 
значительно выше границы приземной инверсии, редки. Они встре
чаются при низких инверсиях при небольшой устойчивости в по
граничном слое. Отсутствие максимума скорости ветра в слое 
инверсии характерно для инверсий выхолаживания при антицикло- 
нальном характере погоды при больших значениях скорости на
земного геострофического ветра. В свободной атмосфере 
в этом случае часто наблюдается рост скорости ветра с вы
сотой.

— Vg
Интенсивность струи ---- -------- — определяется устойчивостью
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нижнего слоя воздуха. С ростом устойчивости величина й-о
V,

возрастает.
Наличие приземной инверсии оказывает влияние на распреде

ление сильных ветров в нижнем слое атмосферы. Независимо от 
характера адвекции увеличение устойчивости в пограничном слое 
атмосферы приводит к увеличению скорости нарастания ветра с вы
сотой. Наибольшие изменения скорости ветра с высотой имеют 
место вблизи границы инверсии, если наблюдается струя. При

Z м

Горизонтальными отрезками отмечены границы инверсий.

сильной устойчивости влияние стратификации на величину VzIV\q 
часто существенно больше, чем влияние адвекции.

Полученный материал позволил также оценить влияние при
поднятой инверсии на распределение ветра. При наличии задер
живающих слоев, так же как и при приземной инверсии имеют ме
сто струйные течения. В работах [10, 20] указывается наличие 
максимума скорости ветра у нижней границы приподнятой инвер
сии. В работе [1] положение струи связывается с характером ад
векции, причем при адвекции тепла максимум скорости ветра 
в струе отмечается в слое инверсии, при адвекции холода на ниж
ней границе инверсии или в подынверсионном слое.

Как показал анализ, независимо от характера адвекции Zm мо
жет совпадать как с нижней, так и с верхней границей инверсии, 
а также располагаться внутри слоя инверсии. Установить законо
мерности расположения струи по отношению к задерживающим 
слоям очень трудно из-за многообразия факторов, влияющих на 
высоту Zm- величины и мощности инверсии, стратификации под- 
инверсионного слоя, скорости наземного геострофического ветра.
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горизонтального градиента температуры. Удалось лишь проследить 
влияние скорости геострофического ветра. При м/с чаш,е
всего максимум скорости ветра в струе располагается вблизи ниж
ней границы инверсии, при значениях выше указанной вели
чины— вблизи верхней границы инверсии.

Указанные выше факторы определяют и характер изменения 
скорости ветра с высотой при наличии приподнятой инверсии. На 
рис. 1 составлены профили Fz/I^io при стационарных и квазиста- 
ционарных условиях при различном положении задерживающих

Yw
%
0,6

0,5

0,‘f

0,3

0,2

о 1
X 2

J____ L

уX X ^----- х̂>г»х—

J-------L
9 10 -/■/ 12 13 Vt 15 16 17 18 19 1Л.30

Рис. 2. Зависимость V\alVg^ от V для холодного периода
(2°-0,07 см)“.

/ — стационарные условия [12], 2 — адвективные условия.

слоев. Наличие приподнятой инверсии приводит к увеличению 
Fz/Vio в подынверсионном слое, но вблизи поверхности земли это 
увеличение небольшое, причем VzlVio больше, если максимум ско
рости ветра в струе располагается у нижней границы инверсии. 
Увеличение неустойчивости в подынверсионном слое (при прочих, 
равных условиях) приводит к уменьшению отношения VzlVio.

В настоящее время известно очень мало работ, посвященных 
изучению закономерностей распределения ветра в пограничном 
слое атмосферы при существенной неоднородности поля температу
ры. К числу последних относится работа [17], в которой на осно
ве обработки фактического материала анализируется влияние го
ризонтальных градиентов температуры на распределение ветра 
в пограничном слое.

Для целей прогноза представляет интерес рассмотреть отноше
ние скорости ветра у поверхности земли к скорости геострофиче
ского ветра. Теоретические оценки [18] показали, что влияние ад
векции на скорость ветра у поверхности земли существенно лишь 
при больших значениях горизонтального градиента температуры. 
На рис. 2 представлена зависимость Vio/Vgo от V по осреднен- 
ным данным при стационарных и адвективных условиях. Из ри
сунка видно, что экспериментальные данные подтверждают тео
ретические оценки. При наиболее часто наблюдаемых значениях
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д Т  д Т  , ,И влияние адвекции невелико. Методика учета влияния
адвекции рассмотрена в работе [ 1 2 ].

Полученный материал позволил выполнить анализ влияния 
AFg и Adg на изменение сильных ветров с высотой. Как и следо
вало ожидать, рост Vg и правый поворот ветра с высотой приводит

Z м

Рис. 3. Профили Fz/Fio при различном характере адвекции. Ст. Воейково, холод
ный период.

/  — стационарные условия [12]; 2 -  Д!/^.<0, A d^  =  0, приподнятая инверсия; 3 - А У ^ > 0 ,  
Д d =  О, равновесные условия; 4 — А V <  О, А d <  О, приподнятая инверсия; 5 — Д 1/_ <  О,

О а о &
Д =  о, приподнятая инверсия; 6 — А У ^ > 0 ,  A d ^  =  0, приземная инверсия; 7 — Д <0, 

& d >  О, приземная инверсия;------------- границы инверсий.

К увеличению коэффициентов нарастания скорости ветра с высо
той, а убывание Vg и левый поворот — к их уменьшению. В ка
честве иллюстрации на рис. 3 приводятся профили Fz/l^io при 
различном характере изменения скорости и направления геостро
фического ветра с высотой. В зависимости от характера адвекции 
'mlV\a меняется в широких пределах: от 2,0 до 2,75 (при стацио

нарных условиях У5оо/' 1̂о =  2,12) . Это указывает на необходимость 
учета горизонтального градиента температуры при расчетах вер
тикальных профилей сильных ветров.
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К О Э Ф Ф И Ц И Е Н Т Ы  Н А Р А С Т А Н И Я  С К О Р О С Т И  В Е Т Р А  
С  В Ы С О Т О Й  В П О Г Р А Н И Ч Н О М  С Л О Е  А Т М О С Ф Е Р Ы  

П О  Э К С П Е Р И М Е Н Т А Л Ь Н Ы М  Д А Н Н Ы М

о . Б. ШКЛЯ РЕВИЧ

Быстрое развитие высотного строительства, авиации, ракетной 
техники требует знания изменения скорости ветра с высотой в ниж
нем слое атмосферы.

Изучение профилей ветра и коэффициентов нарастания скоро
сти ветра с высотой в пограничном слое атмосферы ведется как на 
основе теоретических схем [7, 13, 16], так и по экспериментальным 
данным [1—3, 5, 11, 14 и др-].

В частности, в работах [5, 11, 14] анализируются изменения 
ветра с высотой в нижнем слое в зависимости от определяющих 
параметров: скорости геострофического ветра Vg, высоты 2 , шеро
ховатости подстилающей поверхности, параметра Кориолиса 
1=2 (В sin ф и характера стратификации.

Для характеристики стратификации использовался параметр 
|х [ 10 ]

Л  , Го-Гя-ТрЯ
т у gi

(при равновесных условиях [х—О, при неустойчивой стратификации 
р > 0 ,  при_устойчивой — } Х < 0 ) .

Здесь Т, Tjs и То — средняя температура слоя, температура воз
духа на верхней границе пограничного слоя и на уровне подсти
лающей поверхности соответственно. Я  — высота пограничного слоя 
{при вычислении jx вместо высоты пограничного слоя может ис
пользоваться высота поверхности 850 мб [10]), ур — равновесный 
градиент температуры, g — ускорение силы тяжести, со — угловая 
скорость вращения земли, ф — широта. Го— Тн— Y p - ^ перепад 
■температуры в пограничном слое, выраженный отклонением от не
которого равновесного состояния.

При адвективных условиях в качестве определяющего пара
метра используются составляющие среднего в слое горизонталь
ного температурного градиента dTjdx и дТ/ду по осям х н у  соот
ветственно [13].

Как было показано в работах [5, И, 16], где рассматриваются 
стационарные и горизонтально однородные условия, коэффициен
ты нарастания скорости ветра с высотой в пограничном слое
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VyVio существенно! зависят от определяющих параметров. Основ
ные выводы указанных исследований сводятся к следующему.

Коэффициенты нарастания скорости ветра возрастают с уве
личением шероховатости подстилающей поверхности и уменьшени
ем скорости геострофического ветра (в пределах нижнего 200-мет
рового слоя).

С ростом устойчивости (при прочих равных условиях) VzlVio 
возрастает. Причем эта зависимость существенна при малых поло
жительных и отрицательных значениях параметра стратифика
ции JJ,. При сильной устойчивости значение VzlVio меняется незна
чительно. Такой характер зависимости сохраняется при всех скоро
стях ветра.

Точный учет определяющих параметров возможен лишь в рам
ках теоретической схемы.

В связи с тем что существующие схемы строения пограничного 
слоя атмосферы не получили достаточной проверки на эксперимен
тальном материале, сделана попытка разработать упрощенную ме
тодику расчета коэффициентов нарастания скорости ветра VzlVio, 
с достаточной точностью учитывающую влияние всех рассмотрен
ных факторов. При этом ставилась задача определения VzlVio по 
данным о скорости геострофического ветра или скорости ветра Ую 
на уровне z = 1 0  м.

Как показывают теоретические оценки [12, 16], по сравнению 
с параметрами Vg, Zo, ц влияние параметра Кориолиса на VJVg, 
а следовательно, на Fz/Vio для диапазона широт 30—80° менее су
щественно. Это позволяет считать в стратифицированном погра
ничном слое безразмерное отношение VzlVio функцией только па
раметров Z, Vg, Zo и |Д,.

Для расчета номограммы использовались прежде всего данные 
температурно-ветрового зондирования на ст. Воейково (для ста
ционарных и горизонтально однородных условий), обобщенные 
с учетом определяющих параметров (частично эти данные приве
дены в работах [5, 11]). Чтобы исключить влияние мезонеодно
родностей подстилающей поверхности на профиль ветра дополни
тельно использовались данные радиозондирования еще трех аэро
логических станций (Безенчук, Великие Луки, Каунас), которые, 
как и ст. Воейково, находятся в одинаковых условиях по характе
ру подстилающей поверхности. (Согласно районированию, выпол
ненному в работе [8], указанные станции расположены в лесо
степной зоне ЕТС-) Анализ материала наблюдений проводился 
отдельно для теплого (май —• октябрь) и холодного (характеризуе
мого наличием устойчивого снежного покрова) периодов. В резуль
тате было отобрано для теплого периода 469 случаев, для холод
ного — 447.

В приземном слое дополнительно использовались данные гра
диентных наблюдений на ст. Колтуши. Параметр щероховатости 
Zq.определялся по осредненным профилям ветра в приземном слое 
и составил для теплого и холодного периодов 1,7 и 0,07 см соот
ветственно.
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Если рассматривать стационарный и горизонтально-однород
ный пограничный слой при нейтральной стратификации, то из 
определяющих параметров исключается параметр стратифика
ции |Л.

При равновесных условиях (м- =  0) при получении зависимости 
K/Vio от высоты при разных Vg использовались осредненные про-

Z м
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f(z,lbh

20VIT м/с 
5 .  l o f i P l  ?  10 1 5 /2 5

" »  i;

< II I II

' I ’II I Ih I I I 
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J / Холодный период 

. IVz
2,0\ Vi, 1̂ 0 

. ^0 'fO' fL=0
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''/0
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40 IJ.=a

Рис. 1. Номограмма для определения коэффициентов нарастания скорости ветра 
с высотой в стратифицированном пограничном слое для теплого и холодного

периодов.
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F(z,ib]

Рис. 2. Зависимость функции F(z, jx)=  ̂ —  от стратификации.
( Кг/ îo)jx=oj

1) Z =  2 гл, 2) Z  =  200 м. Цифры указывают число случаев, используемых при осреднении.

фили составляющих скорости ветра в безразмерных координатах 
(u/Vg и v/Vg) в зависимости от безразмерной высоты zl/Vg [6],. 
построенные по данным указанных выще станций.

Полученные данные использовались при построении номограм
мы (правая часть рис. 1 ).

Как показал анализ экспериментального материала, в страти
фицированном пограничном слое отношение {VzlVw)v. к (VJKio)p.=o 
с достаточной точностью можно считать функцией двух парамет
ров

(VzlVro) ,̂=0
(2 >

В качестве иллюстрации на рис. 2 приведена функция F{z, ц),. 
построенная по материалам указанных выше станций для z = 2: 
и 2 = 2 0 0  м. Для высоты 2 = 2 0 0  м даны также среднеквадратиче
ские отклонения.

Функция F{z, (я) использовалась при построении номограммы: 
для определения коэффициентов нарастания ветра с высотой 
в стратифицированном пограничном слое при известных значениях 
Vg и (i на основании соотношения (2). Номограмма дана на рис. 1. 
Согласно [16], безразмерное отношение VzlV^ при изменении па
раметра шероховатости 2о меняется значительно меньше, чем аб
солютная величина скорости. Поэтому полученная для теплогО'
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■периода номограмма может быть использована для определения
IV 1̂ 10 для значения Zo-̂ " 1—3 см.

Оценка погрешностей определения Fz/Vio с помощью номограм
мы по данным отдельных измерений показала, что абсолютная по
грешность в среднем близка к нулю. Среднеквадратическое откло
нение ст при неустойчивом состоянии и равновесных усло
виях для высот 2 = 100—200 м составило ^ 0 ,3 -4-0,4 при абсолют
ных значениях Vz/Vio~l,5. При устойчивой стратификации Оу jv ^
несколько больше и составило 0,6^ 1,0 при Vz/'t^io~3,0. Большие 
значения среднеквадратического отклонения при устойчивом со
стоянии в значительной мере обусловлены ошибками наблюдений 
за скоростью ветра как в приземном слое, так и по данным радио
зондирования.

Т а б л и ц а !
Отношение V^jVxo для разных г п Zq при равновесных условиях

г м

го=0,07 см 2’о = 1,7 см

по номограмме 
(Vg.=20 м/с ) по данным [16] по данным [7] по номограмме 

{V g= 20  м/с) ПО данным [161 по данным 
17]

10 1,0 1,0 1,0 1,0 1,0 1,0
20 1,11 1,06 1,13 1,13 1,1 1,17
30 1,16 1,10 1,21 1,24 1,17 1,31
50 1,26 1,16 1,32 1,35 1,25 1,46
70 1,38 1,19 1,40 1,47 1,30 1,56

100 1,45 1,22 1,47 1,58 1,36 1,65
;200 1,68 1,32 1,81 1,54
300 1,83 1,39 1,97 1,69

Сопоставление значений VzlVio, полученных с помощью номо
граммы, с данными теоретических расчетов приводится в табл. 1 .

В оперативной практике в качестве исходной информации час
то используется скорость ветра на высоте z= 10  м. Для определе
ния VzlVio с помощью указанной выше номограммы необходимо 
•обеспечить переход от скорости ветра на стандартном уровне 
к скорости геострофического ветра. Для этой цели анализирова- 
•лась зависимость отношения Vw/Vg от Vg при различной страти- 
■фикации, что позволило построить номограмму для определения 
Vg по известным р, и V iq (рис. 3).

Если измерения скорости ветра проводятся не на стандартном 
уровне, а на уровне z < ; 1 0  м, возникает необходимость перехода 
от значения скорости ветра на высоте измерений к скорости на 
2 = 1 0  м. Как известно, Для этой цели в нижнем 10-метровом слое
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Рис. 3. Номограмма для определения скорости геострофического ветра по 
известному значению скорости ветра на высоте г = 1 0  м и известной стра

тификации, 
а) теплый период, б) холодный период.

при равновесных условиях может использоваться логарифмический 
закон изменения скорости ветра с высотой

V  —  V  ^ / ^0
In 10/го • (3)

При состоянии нижнего слоя воздуха, отличном от равновесно
го, необходимо учитывать зависимость VzlVio от стратификации. 
Исследованию закономерностей изменения ветра в стратифициро
ванном приземном слое посвящено большое число работ. Чаще
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всего эти исследования проводятся в рамках теории подобия [4 
Полученные соотношения могут быть использованы для расчет 
УzjV 10, если известен безразмерный параметр стратификации zj 
Монина — Обухова [9]. Методика определения zjL по данным грг 
диенгных наблюдений еще недостаточно отработана. Кроме топ 
при построении номограммы в настоящей работе использовалс 
параметр стратификации, связь которого с параметром z/L не ис 
следовалась.

Таблица

Функция Д г ,  а) =  ,уг , ^  ч------ в приземном слое при различны х г и
ZI ^ 1 0 jp.=o

-500 -300 -203 -100 0 100 200 300

0,25 0,80 0,81 0,83 0,90 1.0 1,06 1,08 1,08
0,5 0,83 0,83 0,85 0,92 1.0 1,06 1,08 1,08
1.0 0,85 0.86 0,87 0,94 1,0 1,05 1,07 1,08
2,0 0.86 0,88 0,91 0,96 1,0 1,03 1,04 1,05
4,0 0,92 0,93 0.94 0,98 1,0 1,02 1,03 1,03
8,6 0.98 0,98 0,99 0,99 1.0 1,01 1,02 1,02

в  связи с этим потребовалось разработать методику определе 
ния VzlVio в стратифицированном приземном слое при известно! 
значении параметра ц и Zo. Для этой цели для различных высо' 
в нижнем 10 -метровом слое была получена также безразмерная

функция F(z, [л). Значения функции F(z,  ii) =  -

личных ^  И 2  приведены в табл. 2. Как показали оценки, с доста 
точной точностью эту функцию можно считать независящей O'i 
числа Россби (в рассматриваемом диапазоне параметра шерохо 
ватостихо). При значении параметра стратификации —500>(л>30С 
F(z,  (л) практически остается постоянной. Используя соотношение 
(3) и данные табл. 1, можно построить номограмму для определе 
ния VzlVio в стратифицированном приземном слое при различ
ных Zo.

Как уже отмечалось выше, изложенная методика определения 
VzjVio справедлива для стационарных и горизонтально-однород
ных условий. Влияние различного характера адвекции на величи
ну VzlVio рассматривается в работах [14, 15]. Учет влияния адв< 
ции на изменение ветра с высотой требует дополнительных разра
боток.
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н. и. новож илс

П Р И Р О Д А  ФЁНА1

Для горных территорий характерно большое разнообразие л 
кальиых и мезомасштабных систем атмосферных движений. На 
более характерными мезосистемами, возникающими в процесс 
перетекания воздушных потоков через горы, являются фёны.

Особые кинематические и динамические свойства фёна, проя 
ляющиеся в наличии подветренной волны большой амплитуды и ве 
ровой струи, в литературе освещены недостаточно. Совсем не з 
тронуты пока причины, вызывающие большую амплитуду волн1 
Эти вопросы рассматриваются в данной статье.

Фён — сухой и теплый, иногда горячий ветер, дующий с гор. 
многих случаях он почти мгновенно достигает скорости штормово! 
ветра, напоминая прорыв воздуха сквозь препятствие. Температ; 
ра при фёне повышается за несколько часов иногда на 10—15 
а относительная влажность снижается до 10% и менее. Под вли 
нием фёна зимой происходит бурное таяние снега, а'летом деревь 
нередко сбрасывают листву- Продолжается фён обычно не боле 
суток, а иногда наблюдается несколько суток подряд.

До 60-х годов прошлого столетия фён рассматривался как П' 
ток воздуха, поступающий из горячих пустынь. В 1866 г. Гаь 
впервые предложил физическое объяснение высокой температур 
и большой сухости фёна, а спустя 20 лет, в 1886 г., он дал полну 
теорию этого явления. Согласно теории Ганна, образование фёк 
происходит в результате такого переваливания воздуха через гор 
при котором на наветренной стороне наблюдается выпадение оса, 
ков, т. е. имеет место высушивание воздуха и некоторая темпер, 
турная компенсация за счет выделения теплоты конденсации, а f 
подветренной стороне опускающийся воздух нагревается по сухс 
адиабате. Эта теория вскоре стала общепринятой, а в учебной л 
тературе она и сейчас излагается в качестве единственной.

Однако уже в конце прошлого столетия было известно, что фе 
часто возникает также и в результате опускания воздуха над го 
ным хребтом из свободной атмосферы, причем в этих случаях с 
наблюдается одновременно по обе стороны горы. В дальнейше 
было установлено, что при фёнах не всегда имеет место выпаД' 
ние осадков на наветренной стороне хребта, а при наличии пер 
валивания воздуха не всегда наблюдается фён. Аэрологические и 
следования подтверждают [6], то воздух, опускающийся на по;

1 Доклад на конференции по горной метеорологии в октябре 1971 г. в Ер 
ване.

130



|етренной стороне горы, до этого находился выше горной верши- 
ад. По данным П. А. Воронцова [2], при ярко выраженных фё- 
гах опускание происходит с высот, достигающих 1,5— 2  км над 
орой. Весьма характерно, что опускание остается упорядоченным 
!,аже днем и притом над достаточно большой территорией, распо- 
[Оженной, однако, не у подножья хребта, а на удалении от него на 
[есколько километров. На этом расстоянии образуется фёновый 
)стров, вытянутый вдоль хребта.
' Более удивительным и еще не объясненным в литературе явля
ется тот факт, что опускающийся воздух уже над горой имеет бо- 
lee высокую температуру, чем окружающий воздух. Стремитель- 
;Юе опускание более теплового воздуха, по мнению Локвуда [9],. 
доставляет центральную проблему фёна.

Механизм переваливания потока через гору оказался также да- 
leKO не простым- Непосредственно по' горному хребту воздух при 
[)ёнах не стекает, более того, вдоль наветренного и подветренного- 
склонов в этих случаях наблюдаются противоположно направлен
ные потоки [10]. Кроме того, по данным Скорера и Клифорса [9], 
юры высотой около 900 м при наличии инверсии уже блокируют 
рижение нижних слоев воздуха на наветренной стороне.

Все эти данные показывают, что фён является результатом 
сакого-то более сложного механизма движения воздуха, чем про
стое перетекание его через гору.

Для выявления возможного механизма движения воздуха при 
|)ёне важнейшее значение, по нашему мнению, имеет наличие 
3 фёновом потоке воздушной струи (мезоструи).

По-видимому, раньше других обратил внимание на мезострую- 
(«текущий слой») как индикатор характера движения потока чеш- 
жий исследователь Ферктготт [4]. В настоящее время известно, 
iTO мезоструя при фёне наблюдается не только на подветренной 
стороне горы [1—3], но и над вершиной горы [1, 7].

Имеется достаточно оснований считать, что мезоструя является 
результатом волнового движения потока [5]. Возможность вол- 
iiOBoro движения подтверждается также наличием над горой при 
!{)ёнах устойчивой температурной стратификации, а чаще потоки 
имеют даже инверсионную стратификацию [1—3, 7, 8, 11, 12]. 
С инверсиями связано, по-видимому, преобладание фёна в ночные 
часы [3] и в холодную половину года.

Волновой характер потока на подветренной стороне горы на
глядно иллюстрируется и изменением высоты мезоструи: вблизи 
горы мезоструя опускается в нижние слои, а с удалением от горы 
она поднимается в более высокие слои, т. е. имеется отчетливая 
подветренная волна.

Идея о том, что фён представляет собой нисходящий поток, со
ответствующий подветренной волне, была сформулирована авто
ром настоящей статьи в 1959 г. В том же году, в работе [3] были 
приведены данные, подтверждавшие волнообразный характер под
ветренного потока. В более поздних работах [8, 9, 12] эта идея 
нашла полное подтверждение. Подветренная волна большой
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амплитуды рассматривается теперь как основной механизм опуска' 
ния теплового воздуха с уровня хребта и с более высоких уровней 

Обратимся к конкретному случаю подветренной волны и мезо
струи.

На рис. 1 представлена схема подветренной волны, наблюдав 
шейся в Западной Грузии во время фёна в 12 ч 8 мая 1959 г. Схе 
ма составлена по данным шаропилотных наблюдений в Кутаиси 
и Цхакая по принципу расположения траекторий в соответствии 
■с волновым характером мезоструи. В Кутаиси фён в это время

имел скорость 20 м/с, а мезоструя
Нм Vm/ c Нм ]/м/с

Цхакая Кутаиси

Рис. 1. Подветренная волна во 
время фёна в районе Кутаиси 

в 12 ч 8 V 1959 г.
АА' — ось мезоструи.

над Кутаиси находилась на вы
соте около 600 м, имея скорость 
30 м/с. В Цхакая в этот срок}^ 

, земли наблюдался слабый запад- 
ный ветер, но уже с высоты 360 м 
был восточный фёновый поток 
Мезоструя находилась здесь на 
высоте около 1080 м, имея ско
рость около 18 м/с. Мезоструя от
четливо показывает наличие под-| 
ветренной волны- |

По данным [1], развитие фё
на сопровождается опусканием и 
усилением мезоструи, а затухание 
его, наоборот, связано с подъ
емом и ослаблением мезоструи. 
Понятно, что такая эволюция ме 
зоструи означает по существу эво
люцию подветренной волны, ее

-амплитуды и длины, что и определяет активность фёна.

Рис. 2. Погода в районе Кутаиси в 13 ч 8 V 1959 г.
АА'— граница фёна.
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Подъем воздуха над Цхакая после опускания его в районе Ку
таиси подтверждается также и характером облачности. Рисунок 2 
доказывает, что в 13 ч над территорией, занятой опускающимся 
||ёновым потоком, всюду преобладала облачность выше 1500 м, 
гогда как в западных пунктах, где имел место подъем воздуха, 
зысота облаков была 300—400 м.
' Подъем воздуха над западными пунктами подтверждается так- 
я<е и тем, что фёновый фронт продвинулся за 6 ч (с 10 до 16 ч)

Рис. 3. Возможная деформация волнообразного потока, перетекающего через 
гору, в результате резонансного возмущения.

I, 2 — линии тока; 3 — мезоструя в слое волновых движений при отсутствии резонанса, 
4— нулевая линия тока; 5— мезоструя при наличии резонанса; НН' — уровень блокиро

вания воздуха горой.

К западу всего лишь на 30 км несмотря на то, что скорость ветра 
достигала 85 км/ч. Подветренная волна была достаточно стацио
нарной.

Обычно подветренные волны, возникающие в результате пере
ливания потока через гору, находятся на уровне хребта. Но каков 
же механизм образования подветренных волн при фёне, если они 
достигают поверхности земли, а в фёновый поток вовлекается воз
дух с высот до 2 км над горой? Насколько нам известно, в лите
ратуре эти вопросы еще не получили объяснения.

Понятно, что в подобных случаях имеет место волна огромной 
амплитуды. Нулевая линия тока такой волны (линия 4 на рис. 3) 
на наветренной стороне горы должна находиться на уровне блоки
рования воздуха горой, над вершиной горы она должна поднимать
ся до больших высот, а на подветренной стороне она опускается до 
земли. Наиболее вероятным процессом, приводящим к образова
нию подветренной волны такой амплитуды, является резонанс ко
лебаний потока, наступающий в результате близости поперечного 
размера препятствия к размерам естественной длины волны, обус
ловленной распределением метеорологических элементов в пото
ке [4]. При резонансном возмущении потока происходит также
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увеличение длины волны, что и обусловливает появление фёновог 
острова вдали от подножия хребта.

На рис. 3 показаны линии тока и мезоструя как при отсутстви 
резонанса, так и при наличии его. Мезоструя, по-видимому, играе 
весьма активную роль в снижении ложбины волны, увлекая д 
земли воздух на подветренной стороне за счет огромной инерци 
скорости. Рисунок показывает, что опускание воздуха в этом слу 
чае происходит с большей высоты, чем при обычном перетекани 
в форме Ганна (если оно вообще возможно). При таком значи 
тельном опускании устойчиво стратифицированного воздуха по 
вышение температуры его оказывается достаточно большим и пр 
отсутствии конденсации на наветренном склоне. Фёновый вал об 
лаков, образующийся на гребне хребта, является результатол 
подъема некоторого слоя на наветренной стороне горы.

Модель фёна, представленная на рис. 3, объясняет также и раз 
личную продолжительность фёна. Так, если резонанс достаточн(^ 
устойчив, то и подветренная волна большой амплитуды, а с не{ 
и фён, могут наблюдаться долго. Но при нарушении резонанса, чтс 
может быть связано с изменением свойств потока, амплитуда вол 
ны резко уменьшится и фёновый поток не будет достигать земли 
Следовательно, продолжительность фёна определяется не только 
степенью устойчивости переноса воздуха, но также и степенью егс 
свойств.

Таким образом, как фактические данные о фёне, полученные 
за последние десятилетия, так и результаты теоретического и экс
периментального изучения волновых движений, возникающих вбли
зи вершины горы, показывают, что подветренная волна большой ам 
плитуды, в пределах которой и находится фёновый поток, может 
возникнуть только в процессе резонансного возмущения потока 
перетекающего через гору. При отсутствии резонанса колебаний 
потока, по-видимому, невозможно образование такой подветрен
ной волны и появление фёна.

В заключение остановимся кратко на характеристике той груп
пы мезомасштабных движений, к которой может быть отнесен 
и фён.

Наиболее известными аналогами горного фёна (чинука и дру
гих горных ветров) являются фёны свободной атмосферы, а так
же суховеи, пыльные бури юго-востока Европейской территории 
СССР и вообще сильные ветры равнин, связанные с опусканием 
мезоструи. Однако аэрологически они изучены значительно мень
ше, чем фён.

Фёновый характер движений наблюдается также и в свобод
ной атмосфере, о чем постоянно свидетельствует вид облачного по
крова.

Наиболее известными облаками, возникающими при наличии 
волнообразной мезоструи, являются чечевицеобразные облака. 
В зоне пассатов возникают так называемые облачные улицы, пред
ставленные мезомасштабными грядами кучевых облаков. Они так
же связаны с инверсией температуры и е мезоструей. Под влияни-
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к мезомасштабных движений, имеющих большую вертикальную 
ктавляющую, происходит формирование мезосистем облаков
I разделение на мезосистемы обширных макромасштабных облач- 
р1х полей. Эти движения также связаны с наличием мезоструи. 
|0зкие взбросы и опускания воздушных потоков дают основание 
редполагать, что и в свободной атмосфере могут наблюдаться ре- 
знансные возмущения колебаний.

Мезомасштабные волновые движения наблюдаются также и в 
аое серебристых облаков на высоте около 82 км.

Таким образом, фён может быть отнесен к группе мезомасштаб- 
Ь1х волновых движений, неизбежно связанных с мезоструей. Эти 
вижения характерны не только для пограничного слоя атмосфе- 
ы. Однако благодаря горам фён оказывается единственным в сво- 
м роде движением.
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г. в. ГИРДЮК, и. и. ИВАНОВ 
т. В. КИРИЛЛ01

о  в л и я н и и  ОБЛАЧНОСТИ НА АЛЬБЕДО ОКЕАНА

Обобщение наблюдений за отраженной радиацией по пяти ре 
сам научно-исследовательских судов опубликовано в [4].

В настоящей работе для анализа зависимости альбедо от п( 
годных условий и получения средних широтных значений привл! 
чен дополнительный материал наблюдений по акватории Северно 
Атлантики/Характерные значения альбедо при малооблачной ш 
годе и альбедо при пасмурной погоде в зависимости от высот 
Солнца получены на основании данных срочных наблюдений, прс 
водившихся в Северной Атлантике на судах Мурманского УГМ  ̂
в 1958—1970 гг. В результате объединения с данными, использй

Т а б л и ц а

А л ь б е д о  п о в е р х н о с т и  о к е а н а  д л я  с у м м а р н о й  р а д и а ц и и  в  з а в и с и м о с т и  
о т  в ы с о т ы  С о л н ц а  h°Q и  б а л л а  о б щ е й  о б л а ч н о е  т и  п

п
о

1 0 2 0 3 0 4 0 5 0 6 0 7 0 ,  8 0 9 0

0 - 2 20 14 10 7 5 4 4 4 4

3 - 7 19 13 10 8 6 6 5 5 5

8 - 1 0 17 12 10 8 7 7 6 6 6

Ч и с л о  с л у ч а е в 1248 1554 1551 1420 877 1477 428 55 28

ванными в статье [4], получены значения альбедо водной поверх 
ности для суммарной радиации в зависимости от высоты Солнц 
и разных условий облачности (табл. 1). Градации облачности да 
ны по баллам общей облачности. Общее число наблюдений, не 
основании которых рассчитаны значения альбедо, составляет бо 
лее 8600.

Для расчета суточных сумм отраженной радиации на основа 
НИИ данных табл. 1 можно получить средние дневные (и средние 
месячные) значения альбедо океана для указанных трех градаций 
облачности. При этих расчетах дневная сумма отраженной радиа 
ции находится по часовым суммам. При определении последних 
находятся высоты Солнца на середину часа светлого времени су-
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|Ж и соответствующие этим высотам значения альбедо. Значения 
/ммарной радиации определяются в соответствии с высотами 
Ьлнца [2, 3] при средних условиях прозрачности атмосферы.

Таким образом, для щирот, кратных десяти, для северного по- 
,^щария на 15-е число каждого месяца были рассчитаны средние 
Денные значения альбедо. Затем они были сопоставлены с полу-

Р и с . 1. З а в и с и м о с т ь  а л ь б е д о  от  п о л у д ен н о й  вы со ты  С о л н ц а .
/ —  о б л а ч н о с т ь  8 — 1 0  б а л л о в ,  2 —  3 — 7  б а л л о в ,  3 —  0 — 2  б а л л а .

Ценными высотами Солнца. Результаты такого сопоставления да- 
!Ы на рис. 1 , где три кривые соответствуют различным состояниям 
)блачного неба. Снятые с этих кривых средние дневные значения 
1Льбедо водной поверхности в зависимости от полуденной высоты 
Золнца даны в табл. 2 .

Все данные табл. 1 и 2 относятся к условиям волнения, харак
терным для поверхности океана, а не к гладкой водной поверх
ности.
i Оценка показывает, что дисперсия средних за день значений 
рьбедо значительно меньще, чем дисперсия значений альбедо,
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А л ь б е д о  п о в е р х н о с т и  о к е а н а  д л я  с у м м а р н о й  р а д и а ц и и  в  з а в и с и м о с т и  
о т  п о л у д е н н о й  в ы с о т ы  С о л н ц а  и  б а л л а  о б щ е й  о б л а ч н о с т и  п

Т а б л и ц а

п
^ 0

10 2 0 3 0 4 0 5 Э 6 0 7 0 8 0 9 0

0 - 2 21 16 12 10 8 7 6 6 6

3 - 7 20 15 12 10 8 8 7 7 7

8— 10 18 14 12 10 9 8 8 7 7

соответствующих фиксированным высотам Солнца, мало меняете 
с изменением полуденной высоты Солнца [4] и составляет 1—I 

По данным табл. 1 и 2 можно судить о влиянии облачност 
на величины альбедо. Выделяются интервалы высот около 30° (п

Т аблица
С р е д н и е  м е с я ч н ы е  з н а ч е н и я  а л ь б е д о  п о в е р х н о с т и  о к е а н а  ( % )

f I п ш IV V VI vn vni IX X XI xii

70 21 16 12 10 9 10 11 14 19 24 —

60 20 16 13 10 8 8 8 9 11 15 19 21

50 16 13 10 8 8 8 8 8 9 12 15 16

40 13 И 9 8 7 7 7 7 8 10 12 13

30 10 9 , 8 7 7 7 7 7 7 8 10 11

20 8 7 7 7 7 7 7 7 7 7 8 8

10 7 7 7 7 7 7 7 7 7 7 7 7

0 7 7 7 7 8 8 8 7 7 7 7 7

10ю. 7 7 7 8 8 9 8 8 7 7 7 7

20 7 7 8 8 10 11 10 9 8 7 7 7

30 7 7 8 8 10 11 10 9 8 7 7 7

40 7 8 8 10 12 13 13 11 9 8 7 7

50 8 8 10 12 15 17 16 14 11 9 8 7

60 8 9 12 15 19 21 20 17 13 10 9 8

табл. 1 ) и 30—40° (по табл. 2 ), где альбедо при ясном небе и при 
пасмурном одинаковы. При высотах, выше указанных, везде аль
бедо при ясном небе ниже, чем при пасмурном небе, а при малых 
высотах Солнца соотношение обратное.
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: Большая часть данных табл. 1, на которых основаны дальней- 
(ие расчеты, относится не к регистрации, а к срочным наблюдени- 
м. Кроме того что последние дают возможность фиксировать из- 
гстную высоту Солнца, они имеют более высокую точность 
аблюдений. При регистрации отраженной радиации обычно орди- 
аты записи малы, нулевая линия определяется не точно и отно- 
ятельные ошибки при определении альбедо значительно больше, 
ем ошибки в определении суммарной радиации. Возрастают 

ошибки в определении отраженной радиации за счет влияния 
орпуса судна. Кроме того, как известно, наблюдения за облачно- 
гью производятся один раз в три часа и такие наблюдения лишь 
риближенно характеризуют условия облачности за день. Указан- 
|ые обстоятельства заставляют с осторожностью подходить к ана- 
изу сумм отраженной радиации по записи лент регистратора. 
1 этом плане преимущества имеют единичные наблюдения альбе- 
jO с одновременными наблюдениями облачности.
; Данные табл. 2 позволяют перейти к средним месячным значе- 
иям альбедо через полуденные высоты Солнца. Результаты таких 
1асчетов для обоих полушарий представлены в табл. 3, при облач- 
ости 3—7 баллов.
; Полученные в табл. 3 средние месячные значения альбедо на 
Сех широтах примерно на 1% выше принимаемых ранее [1], что 
южно объяснить учетом волнения и более детальным учетом ус- 
овий облачности. Наши данные по альбедо (табл. 3) хорошо со- 
иасуются с данными В. С. Самойленко [5], в которых также учте-
0 влияние волнения.
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Б. Н. ЕГ0Р01

РАССЕЯ ИНАЯ РАДИАЦИЯ НАД ОКЕАНОМ
В УСЛОВИЯХ СПЛОШНОЙ ОБЛАЧНОСТИ

В последнее время все больше внимания уделяется вопросу 
учета влияния облаков на суммарную радиацию над океаном. Для 
оценки влияния облаков обычно используется отношение Q/Qo =  
= f( N ) ,  где Q и Qo — соответственно суммарная радиация при 
облачном и безоблачном небе, а Л̂ — балл облачности.

Как было показано в работе [1], это отношение в условиях 
океана существенно больше, чем над континентом. В работе [2] 
указывалось, что в условиях безоблачного неба при одной и той 
же прозрачности атмосферы нет значительных различий в величи 
нах суммарной радиации Qo над океаном и. континентом. Следо
вательно, превышение величин Q/Qo над океаном над аналогич
ным отношением на!д континентом свидетельствует о том, что в ус
ловиях океана облачность меньше ослабляет суммарную радиа
цию, чем в условиях континента. Однако использование отношения 
Q/Qo для оценки особенностей влияния облачности на суммарную 
радиацию не является лучшим методом, поскольку Qo соответст
вует средним условиям прозрачности атмосферы, а величины Q 
измеряются при иных условиях прозрачности. Более правильным 
является путь обобщения материалов наблюдений за суммарной 
радиацией облачно1|о неба при различных формах облаков в за
висимости от высоты Солнца. При этом обязательным является 
наличие сплошного' облачного покрова, когда можно исключить 
зависимость от количества (балла) облаков и рассматривать лишь 
рассеянную радиацию сплошным облачным покровом при отсут
ствии прямой радиации. В ряде работ [3, 4] эта задача решена 
для условий континента. При этом для учета вертикальной мощ
ности и водности облаков рассеянная радиация при сплошном об
лачном покрове ( 10/ 10 ) исследована в зависимости от температу
ры и относительной влажности приземного слоя воздуха [4].

В данной работе на основании актинометрических наблюдений, 
производившихся на судах ААНИИ «Профессор Зубов» и «Про
фессор Визе» и в ряде других экспедиций, сделана попытка оце
нить закономерности коротковолновой радиации над океаном при 
сплошном покрове (10/10) низких облаков Sc, St, Ns, Cb и тумана 
и сопоставить полученные результаты с аналогичными данными 
в условиях континента. Наблюдения, использованные в работе, 
охватывают практически всю акваторию Северной Атлантики за 
период времени с 1958 по 1971 г. Для учета вертикальной мощ-
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;ности и водности облаков рассеянная радиация в условиях сплош- 
!ной облачности, как и в  [4], исследована в зависимости от темпе- 
|ратуры воздуха в приводном слое. Как показали Г. В. Гирдюк 
:и С. П. Малевский-Малевич [5], над океаном в приводном слое 
воздуха существует тесная корреляционная связь между упру
гостью водяного пара и температурой воздуха. Отсюда и от
носительная влажность, являющаяся функцией упругости водяного 
пара и упругости насыщения, над океаном должна характеризо
ваться высокой корреляционной связью с температурой воздуха 
у поверхности океана. В связи с этим исследовать рассеянную ра
диацию при сплощном облачном покрове в зависимости и от отно
сительной влажности нет необходимости.

Обработка данных судовых наблюдений, послуживших осно
ванием для настоящей работы, велась графически. В результате- 
были построены графики зависимости рассеянной радиации при 
облаках (10/10 П) Sc, St и Ns от высоты Солнца при различных 
градациях температуры воздуха. Снятые с графиков средние зна
чения рассеянной радиации для отмеченных выше форм облаков- 
через 5° высоты Солнца при различных градациях температуры воз- 

, духа представлены в табл. 1 .'Здесь же для сравнения приведены 
аналогичные величины, полученные для условий континента в ра
боте [4]. При этом для сопоставления выбраны максимальные для 

-данной градации температуры величины рассеянной радиации над 
континентом, которые соответствуют либо низким значениям от
носительной влажности, либо получены по данным прибрежных 
станций Дальнего Востока. В трех последних графах таблицы 
представлены соответственно количество наблюдений, использо
ванных для получения зависимости D = f{h Q ) \  среднее для рас
сматриваемого интервала высот Солнца относительное отклонение-
рассеянной радиации —° -, характеризующее изменчивость потока

DoK
рассеянной радиации, и отношение средних для данного интерва
ла высот Солнца значений рассеянной радиации над океаном:
и континентом _5 £1l ,  характеризующее различие в величинах рас-
сеянной радиации при данной форме облачности над океаном 
и континентом.

Как следует из табл. 1, относительные отклонения радиации: 
над океаном для всех форм облаков достигают значительных ве
личин, изменяясь от 0,32 до 0,50. Это свидетельствует о большой из
менчивости потока рассеянной радиации при сплошной облачности 
и об условности полученных средних. Наибольшей изменчивостью 
характеризуется поток рассеянной радиации при Sc. При St и Ns 
колебания величин рассеянной радиации несколько меньше. Уве
личение значений относительных отклонений при Sc характерно 
и для континента.

Что касается самих средних величин рассеянной радиации, то- 
они при одних и тех же высотах Солнца наибольшие при Sc и наи
меньшие при Ns. Если рассматривать зависимость рассеянной
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радиации от температуры при одной и той же форме облаков, то 
получить однозначные связи изменения рассеянной радиации с из
менением температуры не удается. При St и Ns отмечается незна
чительное уменьшение величин рассеянной радиации при одних 
и тех же высотах Солнца от крайних градаций температуры к сред
ним. При Sc величины рассеянной радиации при неизменных вы
сотах Солнца мало меняются с изменением градаций температур 
от 0—5 до 15—20° и только для градации температуры > 20° от
мечается незначительное увеличение рассеянной радиации.

Р а с с е я н н а я  р а д и а ц и я  ( к а л / ( с м ^ - м и н ) )  п р и  о б л а ч н о с т и

Район
15 20 25 30 35 40

С Ь

0,02 0,05 0,08 0,11 0 ,14 0,17 0 ,20 0,24

0 ,02 0 ,04 0,08 0,11 0,14 0,16 0,18 0,20

Т у

0,03 0,07 0,11 0,15 0,19 0,23 0,27 0,31

0 ,03 0,05 0,08 0,11 0 ,14 0,16 0 ,18 —

О к е а н  . . , 

К о н т и н е н т

О к е а н  . . 

К о н т и н е н т

Отсутствие однозначной связи потока рассеянной радиации 
с приводной температурой свидетельствует о том, что в первом 
приближении использование данных о потоках суммарной радиа
ции при наличии облачности, полученных осреднением актиномет
рических наблюдений по всей акватории океана, во все сезоны 
(как это было сделано, например, в работе [ 1 ]) правомерно.

Решение задачи детализации учета влияния' облачности на сум
марную и рассеянную радиацию надо искать не в связях Q при 
наличии облачности с .метеоэлементами в приводном слое воздуха 
по всей акватории океана, а в связях суммарной радиации в усло
виях облачности с метеоэлементами отдельно для различных кли
матических зон океана.

Что касается сопоставления величин рассеянной радиации над 
океаном и континентом, то, как следует из табл. 1 , для всех форм 
облаков рассеянная радиация над океаном при одних и тех же вы
сотах Солнца больше, чем над континентом. Различия в величинах 
рассеянной радиации над океаном и континентом растут с увели
чением высоты Солнца. В среднем рассеянная радиация над океа
ном больше, чем над континентом при Sc и St 10—25%, при Ns 
на 30—100%. Несколько неожиданным является то, что наиболь
шие различия отмечаются при Ns, т. е. при фронтальном типе об
лаков. С увеличением температуры различия в величинах рассеян
ной радиации над океаном и континентом возрастают. Следует от
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метить, что как указывалось выше, для сопоставления отбирались 
максимальные величины рассеянной радиации при данном интер
вале температур над континентом. Если для сравнения использо
вать средние для данного интервала температур величины рас
сеянной радиации над континентом, то различия в значениях рас
сеянной радиации над океаном и континентом будут еще боль
шими.

Имеющиеся в нашем распоряжении материалы судовых акти
нометрических наблюдений позволили получить зависимость рас
сеянной радиации от высоты Солнца над океаном и для 10/10 П,

10/10 П, СЬ и тумане над океаном и континентом
Т а б л и ц а  2

4 5 5 0 5 5 6 0 6 5 7 0 7 5 DoK
Р о к

Ок

0,27
0,22

ма н

0,30
0,25

0,33
0,27

0,36 0,38 0,41 0,43 204
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0.65

0,53

1,14

1,41

СЬ и тумана. Получить эти зависимости по градациям температур 
не удалось из-за отсутствия достаточного количества данных. Судя 
по результатам, полученным для облаков Sc, St и Ns, в этом и нет 
необходимости, тем более, что аналогичных проработок по конти
нентальным данным в литературе'не имеется.

В табл. 2 представлены величины рассеянной радиации через 5° 
высоты Солнца при СЬ и тумане, полученные для океана. В таб
лице для сравнения приведены аналогичные зависимости для кон
тинента, взятые для СЬ из работы [3], а для тумана из статьи 
[7]. Как следует из табл. 2, при наличии тумана отмечаются наи
большие, в сравнении с другими формами облаков над океаном, 
колебания величин рассеянной радиации, характеризующиеся зна
чениями относительных отклонений соответственно 0,65 и 0,55. По 
сравнению с аналогичными данными над океаном, приведенными 
в табл. 1, рассеянная радиация при одних и тех же высотах Солнца 
при СЬ наименьшая. При тумане отмечаются высокие значения 
рассеянной радиации, соизмеримые с аналогичными значениями при 
Sc. Что касается сопоставления рассеянной радиации при СЬ и ту
мане над океаном и континентом, то она над океаном больше со
ответственно на 14 и 41 %•

Несомненным является вывод о том, что над океаном сплошная 
-облачность нижнего яруса и туман оказываются значительно про
зрачнее для суммарной радиации, чем над континентом.
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т. в. КИРИЛЛОВА. Р. Г. ТИМАНОВСКАЯ'

ОЦЕНКА ПОГРЕШНОСТЕЙ РАСЧЕТА 
СТАТИСТИЧЕСКИХ ХАРАКТЕРИСТИК РАДИАЦИОННЫХ 

ПОТОКОВ ПО ЭМПИРИЧЕСКИМ ЗАВИСИМОСТЯМ

В работе [1] подробно представлена статистическая структура; 
^относительных потоков прямой S* и суммарной Q* радиации при 
наличии кучевых облаков (2-<ге<;9). В частности, приводятся эм
пирические связи средних величин этих потоков S *  и Q*, их дис
персий о !* »  o^Q», коэффициентов изменчивости Vs* ,  Vq* и  функ
ций распределения Р(5*) и P{Q*) с количеством кучевых облаков 
■п в баллах и с продолжительностью солнечного сияния Sq.  ЭтО’ 
дает возможность по баллу облаков или по продолжительности сол
нечного сияния судить не только о средних величинах потоков, но- 
[и об их статистических характеристиках. При этом следует заме- 
|тить, что связи получены для продолжительности солнечного сия
ния, измеренной по актинометру. Продолжительность солнечного»

п 2 3 4 5 6

Т а  б л  и  ц  я I 

7  8 9

V q* 0,07 0,07 0,08 0,09 0,10 0,10 0,12 0,13

^  Q* 0,05 0,07 0,07 0,08 0,10 0,10 0 ,12 0,14

y's* 0 ,12 0 ,1 4 0,16 0,19 0.23 0,30 0 ,40 0 ,70

V s . 0,04 0,08 0,10 0,13 0,16 0,17 0 ,16 0,18

сияния, измеренная по гелиографу, в условиях кучевой облачности:
; не дает устойчивой связи и более того, не может служить надеж
ной характеристикой продолжительности солнечного сияния в этих 
условиях- В табл. 1 работы [1] представлены средние величины: 
статистических Характеристик, а также изменчивости этих харак
теристик в пределах фиксированных значений п я S q , т. е. вели-

\Т *1̂3чины Ух= —=— , где под х  подразумевается любая из приведен

ных в таблице характеристик.
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в  [ 1 ] приведены также эмпирические зависимости между пото 
ками радиации и параметрами п к S q:

Q » =  1 , 0 0 - 0 , 0 б / г ,  

5* =  1 ,0 4 -0 ,1  Ой, 
Q* =  0 ,3 4 +  0,62 So, 
S* =  0,02 +  0,925©.

(i;
(2 :
(з:
(4:

Поскольку приведенные связи и данные табл. 1 получены по од 
.ному и тому же объему выборки, то представленные в этой таб 
лице величины Vx характеризуют погрешности расчета средних 
величин и по представленным формулам ( 1 ) — (4). Под погрешно 
стями расчета в данном случае мы понимаем ошибки за счет слу 
чайных отклонений значений искомой величины от среднего зна
чения, обусловленных самой структурой радиационного поля при 
кучевых облаках. Погрешности не являются постоянными, а, как 
л сами статистические характеристики, зависят от параметров п 
и S©, т. е.

У . - Л ^ г ,  So). (5)

Рассмотрим поведение величин V* отдельно для средних вели
чин потоков S* и Q*, их дисперсий as* и oq* и функций рас
пределения P{S*) и P(Q*). На рис. 1 представлены зависимости

величин Vs* и Уд* от п. 
Видно, что для потока 5* за-| 
висимость от п близка к ли
нейной и может быть пред 
ставлена уравнением линей
ной регрессии вида

Vs*— 0,022 п. (6)

Соответствующая зави 
симость для потока Q* ока
залась нелинейной; в первом 
приближении она может 
быть аппроксимирована вы
ражением

(7)
Р и с . 1. З а в и с и м о с т ь  вели чи н  V S*
Vq*  (2) от  и  и и F q *  от п  (3) 

п р о к с и м а ц и я  д л я  и F q *  (4).

( / )  и

и  ап - В формулах (6), (7) п вы
ражено в баллах.
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Из табл. 1 и соотношений (6), (7) следует, что погрешности 
)асчета средних потоков Q* по выражению ( 1 ) не превышают 
6 %, а погрешность расчета S* по выражению (2) — 18% для 
УСЛОВИЙ, когда параметр п меняется от 2 до 9 баллов. То же мож- 
ю сказать и о погрешностях Q* и S* при расчетах по выражени- 
1м (3) и (4).

При оценке погрешностей расчета потоков S* и Q* мы фикси- 
зовали параметры п vi S q , т .  е. считали, что они задаются точно. 
5 практике, как известно, они определяются также с определенной 
югрешностью. В связи с этим представляет интерес оценить по- 
'решности расчета средних величин S* и Q* при заданной точно- 
;ти параметров п и Sq.

"Рассмотрим величины Ух, определяемые выражением

Д  -л:
д /

i котором X — любая из статистических характеристик радиацион
ных потоков.

Ограничимся учетом балла облаков, поскольку измерения про- 
юлжительности солнечного сияния по актинометру имеют ограни
ченное распространение.

Положим ЛК=Дга=1. В случае потоков S* и Q* величины х 
А XА производные определяются по выражениям (1), (2). Рас-

:читанные по этим данным величины V'x для разных значений п 
представлены ^табл . 1. Для сравнения в этой таблице представле
ны величины Vx, характеризующие погрешности расчета величин 
S* и Q* по эмпирическим зависимостям (1), (2). Из данных 
габл. 1 видно, что при задании параметра п с точностью до 1 сред
ние потоки Q*, могут быть определены по выражениям ( 1 ), (2 ) 
с погрешностью, не превышающей величины V q *, а потоки S* по 
соответствующим выражениям (3), (4) могут быть определены 
с погрешностью близкой к 2  Vs>.

На рис. 1, рассчитанные нами значения Vs* и V q* представ
лены пунктиром.

На рис. 2 представлены зависимости величины Fa 5* и от
п. Из рис. 2 следует, что при расчете ошибок расчета дисперсий
потоков S* и Q* максимальные погрешности наблюдаются как при 
малых, так и при больших значениях параметра п\ при /г==;4-^8 
баллам погрешности расчета составляют величины порядка 18—■ 
20% от рассчитываемых значений. Оценим погрешности расчета 
величин 1/о|* и Kq* по эмпирическим соотношениям, получен
ным, в работе [ 1 ] с учетом выражения (8) при точности задания 
параметра п, равной единице, т. е. рассчитаем величины V при 

л =  а|^ и а2^.Результаты расчета представлены в табл. 2, в
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которой для сравнения приведены также величины и
заимствованные из работы [1]. Из данных табл. 2 видно, что npt 
задании параметра п с точностью до единицы оценки дисперсий 
потоков S* и Q* по эмпирическим соотношениям могут быть" сде
ланы с погрешностями, близкими к У* только для п ^ 5 - ^ 6  >

К»
O/fr

X  1

0,2

О 5 .10 п

Р и с . 2. З а в и с и м о с т ь  вели чи н  V  2 {I) к  V  2Ŝ* °Q*
(2) от п л а п п р о к с и м а ц и я  д л я  V s  (3)к д л я  V 2  {4).

° S *  “ Q *

,6'о~0,4-т-0,6. Для расчета дисперсий для других значений « точ
ность задания последних должна быть существенно большей, чем 
рассмотренная выше. Что касается функций распределения P(S*) 
и P{Q*),  то из-за сложности аппроксимации бимодальных распре
делений какими являются функции распределения P(S*)  и P(Q*) 
в условиях кучевой облачности оценка погрешностей расчета функ
ций P(S*) и P(Q*)  затруднен^Однако, имея для каждой града
ции потоков S* и Q* величины У* при х = Рг —  повторяемости i-той 
градации на распределениях P{S*) и P(Q*) [1], можно сказать
о том, что большие погрешности (соответственно большие значе
ния Vp. ) характерны для повторяемостей минимальных и макси
мальных потоков S* и Q* и для повторяемостей потоков S*. 
и О*, расположенных около вторых мод распределений P(S*)  
и P(Q*).  Наиболее стабильны величины Vp, для тех потоков 
S*. и Q*, которые располагаются около первых мод распре
делений, т. е. дают вклад в средние потоки прямой и суммарной 
радиации в условиях экранирования диска Солнца кучевыми обла
ками. Погрещности расчета основных параметров распределений 
P(S*) и P{Q*) не превышают 50%.

Таким образом, оценки погрешностей расчета статистических
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Т а б л и ц а  2

4 *

“Q*
Vx
К

у :

6,0
0,29

3,0

0 ,25

1,90

0 ,25

1,41

0,25

0,88

0,22
0 ,73

0 ,26

0,34

0,21
0 ,33

0,15

0,02
0 ,17

0,0
0,15

0,70

0 ,25

0 ,3 3

0,20

1,44

0,20
0,73

0,25

3,74

0,20
1.41

0,22

характеристик по представленным эмпирическим соотношениям 
показали, что средние потоки S* и Q* могут быть рассчитаны 
с максимальной погрешностью равной 18 и 16%. Средние погреш
ности расчета дисперсий потоков не превышают 2 0 % от рассчиты
ваемых величин. Погрешности расчета основных параметров 
функций распределения не превышают 50%.

 ̂ Задание параметров п с точностью, равной единице, позволяет 
: рассчитывать потоки 5* и Q* ш  выражениям (1), (2) с погреш
ностями, близкими к 2Vs* и Vq* Дисперсии потоков при этом 
могут быть определены с погрешностью, близкой к величинам V 
только для значений
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p. г. ТИМАНОВСКАЯ

ПРОСТРАНСТВЕННО-ВРЕМЕННАЯ СТРУКТУРА ПОТОКОВ 
КОРОТКОВОЛНОВОЙ РАДИАЦИИ ПРИ КУЧЕВЫХ ОБЛАКАХ

Описанный в [1] комплекс измерений (непрерывная регистра
ция потоков прямой и суммарной радиации с большим разреше
нием по времени, фотографирование облачного неба) позволил по
лучить подробную информацию о статистической структуре полей 
радиации при кучевых облаках за короткие промежутки времени. 
В работе [2] проведена параметризация ряда статистических ха
рактеристик радиационных потоков по баллу облаков п и по про
должительности солнечного сияния s©. В результате такого обоб
щения получен ряд эмпирических соотношений, позволяющий по 
величинам п или s© рассчитывать за короткие промежутки вре
мени следующие характеристики потоков прямой и суммарной 
радиации: средние значения этих потоков и их дисперсии, коэффи
циенты изменчивости и одномерные функции распределения.

Данная статья является продолжением работы [2], так как 
в ней проводится анализ, обобщение и параметризация корреля
ционных функций потоков прямой и суммарной радиации, рассчи
танных по тем же реализациям и для того же объема материала 
наблюдений, как и перечисленные выше статистические характе
ристики. Цель такого обобщения — описание пространственно- 
временной изменчивости потоков прямой и суммарной радиации 
при кучевых облаках.

В настоящей статье рассматриваются нормированные автокор
реляционные функции относительных (нормированных на радиа
цию безоблачного неба) потоков прямой S* и суммарной Q* ради
ации, т. е. rs^T) и rq*{'z).

С учетом методических проработок, выполненных автором [3], 
временные автокорреляционные функции для потоков 5* и Q* рас
считывались по отдельным временным реализациям длительностью 
Т'=1,5-ь2 ч по формуле

1
N

г ( . ) = -------- -̂---------------------------------- (1)

при X, равном 5* или Q*.
В формуле (1) N — количество дискретных отсчетов для дан
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ной реализации (в нашем случае всегда yV=1000), 02. — дисперсия 
величины X-

Пространственные автокорреляционные функции г{1) рассчи
тывались по формуле

(2)

где V — скорость ветра на уровне облаков.
Как показано в монографии [4], соотношение (2) справедливо 

для стационарных случайных процессов. Согласно выводам рабо-

р(г)

Р и с . I. В р е м ен н ы е  а в т о к о р р е л я ц и о н н ы е  ф у н к щ ш  о т 
н о си тел ьн ы х  п о то к о в  с у м м а р н о й  р а д и а ц и и , о ср ед н е н 
ны е по р е а л и з а ц и я м  и сгр у п п и р о в а н н ы е  по  к о л и ч е 

ст в у  о б л ач н о сти .
Здесь и на рис. 2—4 цифры у кривых означают балл облач

ности.

ты [3], временную изменчивость радиационных потоков в усло
виях кучевой облачности в определенном приближении можно рас
сматривать как стационарные случайные процессы. Следователь
но, для расчета функций г{1) мы также может использовать соот
ношение (2 ).

Рассчитанные по отдельным реализациям все корреляционные 
функций были сгруппированы по баллу облаков и осреднены 
в пределах каждого балла. Всего было рассмотрено 190 случаев. 
На рис. 1—4 для каждого балла кучевых облаков представлены
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осредненные временные автокорреляционные функции для пото
ков S* и Q*.

Согласно работе [5], во временном интервале 0 < т ^ 0 ,1 Г  
можно ожидать, что погрешность определения функций г (г) не 
превышает 20%. В связи с этим все функции г (г) и г(1) рассчиты
вались для интервала времени АГ =  0,17’.

г  ft)

Р и с . 2. В р е м ен н ы е  а в т о к о р р е л я ц и о н н ы е  ф у н к ц и и  о тн о си 
тел ь н ы х  п о то к о в  с у м м а р н о й  р а д и а ц и и , о ср ед н ен н ы е по 
р е а л и за ц и я м  и сгр у п п и р о в а н н ы е  по  к о л и ч е с т в у  о б л а ч 

ности .

Анализ функций г (г) и г(1) для потоков 5* и Q* показал сле
дующее.

1. Автокорреляционные функции относительных потоков пря
мой и суммарной радиации близки между собой для условий, ког
да балл кучевых облаков п ^ 8 ,  т. е.

rs*(r) — rQ*(z). (3)

Это свидетельствует о том, что при п ^ 8  баллов флуктуации сум
марной радиации в основном определяются флуктуациями прямой 
радиации.

2. В интервале времени т г ^ т < 0 ,1 г  осредненные автокорреля
ционные функции г (г) и г(1), как правило, монотонные (здесь под 
Т2 понимается радиус корреляции, определяемый из условий: 
r ( t 2)—0,1). Однако для отдельных реализаций наблюдается и пе
риодическая структура функций г(т) и г(1). Она характерна для
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о

быстро проходящих облаков, т. е. для условий либо достаточно 
малых размеров облачных неоднородностей, либо при достаточно 
|больщих скоростях ветра.
i 3 . В условиях кучевой облачности изменчивость радиационных 
[потоков за промежутки времени Г ^1 ,5 —2 ч в основном обуслов- 
:лены изменчивостью поля облачности. Поэтому временные ради
усы .корреляции t 2, по-видимому, отражают характерные временные 
1размеры облачных неоднородностей. Применительно к кучевым 
|облакам под облачными неоднородностями следует понимать как 
сами облака, так и просветы между ними In. В реальных условиях 
временная и пространственная изменчивость параметров I и ско
рости ветра на уровне облаков V  довольно велика, в результате 
'Чего наблюдается большая изменчивость функций г{х) при одних 
и тех же состояниях облачного неба (при одних и тех же значе
ниях п).

при увеличении количества облаков на небосводе (с ростом п) 
общая тенденция в поведении временных и пространственных ко-
эффициентов корреляции такова, что параметры —

и -^^^^^^/г%гОубывают. Таким образом, при увеличении количества
кучевых облаков на небосводе надежность связи между потоками, 
разделенными интервалами тг<;т2 или k d h  увеличивается. Это 
относится как к 5*, так и к Q*.

Несмотря на указанную общую тенденцию в поведении функ
ций г(т) и г{1), из рис. 1—4 отчетливо видно, что при изменении па
раметра п от 4 до 7 баллов как временные, так и пространственные 
автокорреляционные функции потоков прямой и суммарной радиа
ции близки между собой. Другими словами можно сказать, что 

: размеры облачных неоднородностей, определяющие структуру по
токов S* и Q* при 4 < « < 7  баллов близки друг другу.

При количестве облаков п ^ 8  баллам функции г(т) и г{1) 
существенно отличны от соответствующих функций для других п. 
Одна из причин наблюдаемого явления, возможно, проявляется 
в данных табл. 1, в которой для каждого балла облаков представ-

Т а б л и ц а  1

п  .....................................................................  2 3 4  5 6 7 8 9

Число р е а л и з а ц и й ......................... 9 27 30 32 35 12 20 23
Та с ........................................................  96 320 350 360 380 380 735 450
Z2 к м ........................................................  1,1 2,8 4,2 4,3 4,5 5,0 15,5 8,5
F  м / с ....................................................11 9 12 12 12 13 21 19

лены средние величины %2 и U, определенные графически по 
рис. 1—4 с учетом соотношения (2), и средние скорости ветра на
уровне облаков.

155



Из данных табл. 1 видно, что при ?г^8 баллам всегда наблю 
даются большие скорости ветра. По-видимому, такие скорости 
ветра способствуют слиянию отдельных облачных неоднородно
стей, что приводит к укрупнению облаков или к образованию их 
комплексов, характеризуюш;ихся большими временными и линей 
ными размерами (см., например [6 ]).

Возможна и другая причина. Близость автокорреляционных 
функций при 4 < /г< 7  и значительное возрастание коэффициентов 
автокорреляции при в сочетании с большими скоростями вет
ра дает основание полагать, что в первом случае чаш,е наблюдают
ся кучевые облака хорошей погоды, а во втором — кучево-дожде-

Т а б л и д а  2

Основные параметры распределений xg и /2

минимум максимум вероятность
моды

2 - 3

4-6
7 - 9

2-3
4—6
7 - 9

57
90
60

0.65
0,90
0,90

660
780

1000

8,0
12,5
28,0

Та с 

180—240 
240—300 
30 0 -4 8 0

/2  км
2 - 3
3 - 4
4 - 7

0,25
0,22
0,34

0.35
0,26
0,33

2 4 0 -3 0 0  
3 0 0 -3 6 0  !
480—660

3 - 4
4 - 5  
7 - 1 0

вые облака, которые в большинстве случаев сопровождаются боль
шими скоростями ветра [7]-

Что же касается условий, когда «̂ =̂ 9 баллам, то в этих слу
чаях величины Т2 и U, по-видимому, у ж е . нельзя отождествлять 
с характерными временными или линейными размерами самих ку
чевых облаков. В этих условиях из-за почти полного отсутствия 
просветов между облаками возмущения потоков радиации будут, 
вероятно, создаваться флуктуациями оптических толщин облач
ного слоя.

Для оценки изменчивости величин Гг и /г в пределах каждого 
балла были построены гистограммы распределения этих величин 
для трех градаций п\ 2—3, 4—6, 7—9 баллов, основные параметры 
которых представлены в табл. 2. Целесообразность выделения та
ких градаций вытекает из данных рис. 1—4.

Данные табл. 2 показывают, что размеры облачных неоднород
ностей, определяющие структуру радиационных потоков, в преде
лах каждой градации балла облаков колеблются в больших пре
делах, хотя общая тенденция в их поведении та же, что и отмеча
лось ранее — с увеличением п как минимальные, так и средние 
и максимальные величины тг и h  увеличиваются.
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Р и с . 3. П р о с т р а н с т в е н н ы е  а в т о к о р р е л я ц и о н н ы е  ф у н кц и и  о тн о си тел ьн ы х  
п о то к о в  п р ям о й  р а д и а ц и и , о ср ед н е н н ы е по р е а л и з а ц и я м  и с г р у п п и р о в а н 

н ы е по к о л и ч е с т в у  о б л ач н о сти .

Р и с . 4. П р о с т р а н с т в е н н ы е  а в т о к о р р е л я ц и о н н ы е  ф у н к ц и и  о тн о си тел ьн ы х  п о 
т о к о в  с у м м а р н о й  р а д и а ц и и , о ср ед н е н н ы е п о  р е а л и з а ц и я м  и сг р у п п и р о в а н 

н ы е  п о  к о л и ч е с т в у  о б л ач н о сти .



Когда облаков мало ( п ^ З ) ,  характерные временные размеры 
облачных неоднородностей, определяющие структуру потоков 5* 
и Q*, составляют величины порядка 180—240 с, что эквивалентно 
линейным размерам /г от 650 до 8000 м при модальном значении 
около 2—3 км.

С увеличением покрытия неба кучевыми облаками расширяется 
диапазон наблюдаемых величин тг и /г с одновременным смеще
нием модальных значений в сторону больших величин.

Так, при 3 < я ^ 6  величины Тг и U наблюдаются в пределах 
90—780 с и 700—12 500 м, а при п > 6  — уже в пределах 60—1000 с 
и более и 900—28 ООО м и более. Наиболее вероятные временные 
размеры %2 при п ^ б  — около 240—300 с, а /г— около 3—4 км.

З н а ч е н и я  а-10^
Т а б л и ц а  3

П о т о к

2.15
2.15

0,80
0,80

4 - 7

0,64
0,64

0,37
0,33

0,55
0,47

При значительной облачности (при п> 6) наиболее вероятные 
значения t 2 от 300 до 480 с, а 4 — от 4 до 7 км. Следует отметить, 
что при п > 6  баллов наблюдаются временные размеры облачных 
неоднородностей более 1000 с, а линейные — от 13 до 28 км, кото
рые не отмечаются в первых двух группах. Общая повторяемость 
таких размеров составляет 25% общего числа случаев, приходя
щихся на данную градацию величин п. Это, по-видимому, еще раз 
подтверждает высказанную мысль о том, что при больших п чаще 
наблюдаются кучево-дождевые облака. К сожалению, при проведе
нии наблюдений разновидность кучевых облаков не фиксирова
лась, что не дает возможности окончательно подтвердить эти пред
положения.

Осредненные функции г(т), представленные на рис. 1, 2, были 
аппроксимированы функциями вида

(4)

где величины т выражены в секундах, а п. — в баллах. Величины а 
для фиксированных значений п представлены в табл. 3-

Рассчитанные по выражению (4) и данным табл. 3 временные 
■%2 И пространственные 7г радиусы корреляции для конкретных зна
чений п оказались близкими к определенным графически (табл. 4).
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I. Возможную изменчивость показателя а в выражении (4) мож- 
|но оценить, рассматривая величины V^i =  число
вые значения которых представлены в [2] (в табл. 1, 2). По этим 
данным для каждого балла были рассчитаны функции г (т)min 
и г(т)тах, которые, как и средние функции г (г), были аппроксими
рованы функциями вида . Были рассчитаны величины ащт
:И атах. Числовые значения этих параметров приведены в табл. 5. 
'Очевидно, что величины cxmin и «шах характеризуют возможный 
разброс функций г (г), рассчитанных по выражению (4) и данным 
табл. 3.

Т а б л и ц а 4

п  . . .  . . 2 3 4 - 7 8 9

■̂ 2расч С . . 108 290 360 690 490

"î 2rp С . . . 96 320 360 735 450

2̂расч КМ . . 1.2 2.6 4,4 14,5 9,3

а̂гр КМ . • 1,1 2,8 4,5 15,5 8,5

''̂ 2расч/'̂ 2гр . 1.12 0,91 1,00 0,94 1,10

2̂расч/ 2̂гр . 1,10 0,93 0,98 0,94 1,10

Т а б -а и ц а 5
п  . 2 3 4 5 6 7 8 9

■“rain' 10  ̂ . . . . 1.4 0,43 0,29 0,,67 0,80 0,27 0,20 0,25

“max' 102 . . .  . . 3,5 1.4 1,4 1,0 1,0 1.4 0,58 0,50

Т а б л и ц а 6

П  , 2 3 4 5 6 7 8 9

■̂ 2 С 102 360 380 ;350 385 385 700 450

Д т с 64 170 220 140 190 200 320 100

...................... . 0.63 0,47 0,58 0,40 0,52 0,52 0,46 0,22

Рассмотрим величину =  К , характеризующую по
грещность расчета величин тг, числовые значения которых для р а^  
ных п представлены в табл. 6. Здесь Д т= тт 1п— или Ат=тшах— 12 
при tmta и tmax, взятых из табл. 2 работы [2], Ап=1.

Таблица 6 показывает, что при любых п погрещность расчета, 
величин Т2 по выражению (4) и данным табл. 1, 3 составляет
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в среднем 50% от Хг; при п ^ 9  баллам соответствующие погреш- 
ности составляют около 20%.

Заметирл, что все эти результаты получены по данным одного 
пункта наблюдений — Звенигорода Московской области. Представ
ляет определенный интерес сравнить полученные результаты с со
ответствующими результатами, полученными по данным наблюде
ний в других пунктах.

Для сравнения использовались результаты, полученные 
В. К. Пылдмаа, по данным регистраций потоков суммарной радиа
ции в Тыравере ЭССР [8]- Результаты сравнения показали, что 
близость автокорреляционных функций потоков прямой и суммар
ной радиации при п ^ 8  баллам является общим правилом для 
Звенигорода и Тыравере. Подобными оказались и формы функ
ций г(т) и г(1), полученные в условиях кучевой облачности при

наземных и самолетных
r f t )

Р и с . 5. П р о с т р а н с т в е н н ы е  а в т о к о р р е л я ц и 
о н н ы е ф у н к ц и и  о тн о си тел ьн ы х  п о то к о в  с у м 
м ар н о й  р а д и а ц и и , о ср ед н ен н ы е по р е а л и з а 
ц и ям  и с гр у п п и р о в а н н ы е  по  к о л и ч ест в у  о б 
л ач н о сти , по  д а н н ы м  н аб л ю д ен и й  в Т ы р а 

в е р е  Э С С Р .

измерениях радиацион
ных потоков (см. [8]). 
Что же касается зависимо
стей функций г(х) или 
г(1) от балла облаков, то 
результаты, полученные 
автором по данным на
блюдений в Звенигороде 
и Пылдмаа по данным на
блюдений в Тыравере, не
сколько расходятся друг 
с другом. Эти расхожде
ния в основном относятся 
к условиям незначитель
ного количества кучевых 
облаков на небосводе. 
Так, по данным автора об
щая тенденция в поведе
нии функций г(х) или 
г(1) такова, что с увели
чением п надежность свя
зи потоков S* или Q*, 
разделенных интервала
ми Хг, увеличивается, а

убы-величина dz -=о
вает. Соответственно 

увеличиваются временные и линейные радиусы корреляции (см. 
рис. 1—4, табл. 3). По данным Пылдмаа, самый крутой спад (наи
большая величина dz z=0) у  функций г(х) наблюдается при
й'^3-н4 баллам. При увеличении или уменьшении п относительно 
3—4 баллов автокорреляционные функции становятся более поло
гими (рис. 5 ).
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По-видимому, указанные расхождения объясняются статисти
ческой необеспеченностью данных по Тыравере — обобщение по 
Гыравере проведено по меньшему числу случаев, чем в данной ра
боте.

Выше отмечалось, что расчеты функций г(т) и г{1) проводи
лись по данным регистраций потоков прямой и суммарной радиа
ции. Как следует из работы [9], корреляционные функции, полу
ченные по регистрациям инерционных приемников, не являются 
истинными, а искажены влиянием инерции системы приемник — 
регистратор. Оценку такого искажения можно выполнить по фор
муле, заимствованной из работы [9]:

=  1 —(аГо^ ■

Эта формула применима для тех случаев, когда корреляционная 
функция задается выражением, подобным (8), т. е.

R'xb)  =  (6).

В формулах (5), (6) R'^ — истинная корреляционная функция;, 
X  — измеряемая величина, применительно к нашему случаю X = S* 
или Q*; а|: — дисперсия величины Х\ То—-постоянная времени 
системы приемник — регистратор.

В нашем случае постоянная времени То системы приемник — 
регистратор составляла 3 с (в качестве приемников радиации ис
пользовались актинометр и пиранометр Ю. Д. Янишевского, а ре
гистраторами являлись автоматические потенциометры ЭПП-09).

Подставляя в выражение (6) величины а из табл. 3, а вместо 
Го, его значение, равное 3 с, получим, что функции г{х) и соответ
ственно г{1), рассчитанные по эмпирическим данным, отличаются 
от своих истинных значений не более чем на 10% при п ^ 2  бал
лам. В остальных случаях эти различия существенно меньше.

С использованием формулы (4) и данных табл. 2 были вычис
лены спектральные плотности для потоков S* и Q* по соотноше
нию

5('ze)) |/? (т ) cos (7)

Оказалось, что максимальные величины спектральных плотно
стей для 2 < га < 9  баллам наблюдаются соответственно на частотах 
Ы 0 “2—0,5"10~^ с“ ’, минимальные значения ограничены частотой 
/= Ы 0 ~ ^  с“ ' соответствующей системы приемник — регистратор. 
В диапазоне частот 1 • 10“ '—0,5-10“  ̂ с~’ спектральные плотности 
имеют линейный участок, который можно аппроксимировать фор
мулой при к, близком к 2, что хорошо согласуется
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■G данными работы [10], где спектральные плотности получены для 
флуктуаций поля яркости кучевых облаков на основе обработки 
аэроснимков облачного неба.

Приведенные в данной работе сведения о корреляционных 
функциях потоков прямой и суммарной радиации в условиях куче
вой облачности являются существенным дополнением к описанию 
статистической структуры полей радиации при кучевых облаках, 
обсуждаемой в работе [2]. Кроме того, как показано в работе 
[11], сведения о пространственно-временной изменчивости радиа- 

дионных потоков по данным наземных актинометрических измере
ний позволяют в какой-то мере описать пространственно-времен
ную изменчивость полей облачности с поверхности земли. Такое 
описание является дополнительной информацией об облачности 
к соответствующей информации, получаемой со спутников и само
летов на основе анализа пространственно-временной структуры по
лей излучения, так как представляется возможность сопоставления 
всех этих данных между собой при характеристике одних и тех же 
облачных систем. А это в свою очередь дает возможность полу
чать более подробную информацию об облачности по сравнению 
•с тем, что могут дать только самолеты или только спутники.
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л. в. НЕСИНА

О СООТНОШЕНИИ ТЕМПЕРАТУРЫ ПОВЕРХНОСТИ 
ВОДОЕМА И ТЕМПЕРАТУРЫ ВОЗДУХА 

НАД ОКРУЖАЮЩЕЙ СУШЕЙ

Физические свойства верхнего, деятельного слоя водоема зна
чительно отличаются от свойств поверхностных слоев суши. Это 
приводит к формированию над водоемами метеорологического 
)ежима, отличающегося от режима окружающей водоем суши. 
1ри непрерывном взаимодействии водоема и суши неизбежно вза- 

1 имное влияние их друг на друга. Степень этого влияния прежде 
: всего зависит от морфометрических характеристик водоема. С дру
гой стороны, при формировании термического режима водоема 
и в процессах взаимодействия его с атмосферой немаловажную 

I роль играют климатические условия окружающей суши. Количест
венным показателем термического взаимодействия водоема и окру
жающей суши является разность между значениями температур 
поверхности водоема и воздуха над сушей. Определение этой раз
ности осложняется отсутствием систематических наблюдений 
В центральных частях водоемов. Поэтому возникает необходи
мость косвенного определения ее.

Развитие теории трансформации воздушного потока при пере
ходе с суши на водоем открыло путь к определению метеорологи
ческих характеристик над водоемом по наблюдениям гидрометео
рологических станций на суше. Таким образом появилась возмож
ность для использования метода теплового баланса при изучении 
процессов взаимодействия сопредельных слоев атмосферы и гидро
сферы. Метод теплового баланса позволяет наиболее полно учиты
вать весь комплекс факторов, определяющих тепло- и влагообмен 
водной поверхности с прилегающими слоями воздуха.

В данной работе использован теплобалансовый метод расчета 
температуры водной поверхности, предложенный М. П. Тимофее- 
вым [1]. Значение температуры водной поверхности, согласно при
нятой методике, рассчитывается по формуле

4  =  4  +  (1 “  4 " ( 1 )

где

D  ’ с р 1 > . Н  ’
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м  =
)'(! -  А) -  — 0,622 LP-̂ â̂ ad

CpUĵ u -\- Аа t'

с ' = с „  +  0 ,622Р -Ч « '; я': 24-103
1 7 , 1  f  

2̂35+Г
(235 + t ' f

Для расчета температуры поверхности водоема по формуле (1) 
необходимо знать величины суммарной радиации Q', эффективного 
излучения температуры V и дефицита влажности d на суше,

С р е д н и е  м е с я ч н ы е  р а з н о с т и  т е м п е р а т у р ы  п о в е р х н о с т и  в о д о е м а

V

V I

V II 

V III

IX

X

10

- 3 ,3
- 3 ,5

0.5
4.3 
5,5
4.4

12

—3,2
—2,6

0.6
4.3
5.4 
4,3

—3,2
—1,8

0,8
4,3
5,0
4.2

1 3

-3 .1
- 1 ,4

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

и

—3,0
—0,9

1,0
4,4
4,2
3,8

1 5

—3,0
—0,4

1.4
4.4 
3.8 
3,7

1 6

—3,0
0.0
1,8
4,3
3.5
3.6

1 7

—2,9
0.2
2.2
4.0
3,2
3,4

1 8

—2,8
0,2
2,4
3.8
2.8

1 9

—2,8
0.2
2.4
3.4 
2.6

атмосферного давления Ps,, альбедо водной поверхности А и ско
рости ветра и над ней, коэффициента, учитываюш,'его характери
стики обмена водной поверхности с атмосферой а^, параметра тер
мической стратификации воды [х, значения температуры водной по
верхности в начале расчетного периода tu, глубины Н  и размера 
водоема X. Под размером водоема подразумевается половина сред
ней величины пробега воздушного потока над водоемом, вычисля
емая- по выражению (2)

1 S
2 I (2)

где 5 — площадь водоема (или его части, если расчет ведется по 
участкам); I — наибольшая ширина водоема (участка) на направ
лении, перпендикулярном направлению ветра.

По формуле (1) были рассчитаны средние месячные значения 
температуры водной поверхности для условного водоема с задан
ным размером и глубиной (Я = 10  м, Х =10 км) по материалам на
блюдений 152 гидрометеорологических станций равнинной терри
тории СССР. Предварительно рассматривалась репрезентативность 
данных наблюдений для места расположения условного водоема.

Результаты расчета температуры водной поверхности показали 
изменение ее в зависимости от физико-географических условий.

164



Юднако наметить границы районов с характерными значениями 
'температуры поверхности оказалось сложным из-за ограниченного 
количества данных и неравномерного распределения их по терри
тории. Поэтому мы воспользовались известным методом детали
зации пространственного распределения искомой величины с по
мощью наиболее изученной характеристики при наличии физиче
ской зависимости между ними, предложенным Б. Д. Зайковым [2] 
и И. А. Гольцберг [3]. Температура воздуха и ее изменения в про
странстве и во времени являются наиболее изученными в метеоро
логии. В то же время она играет основную роль в формировании

Таблица 1
и  т е м п е р а т у р ы  в о з д у х а  М  = t a — f

2 0 2 1 2 2 2 3 2 4 2 5 2 6 2 7 2 8 2 9 3 0

- 2 . 8 - 2 . 8 - 2 . 7 - 2 , 6

0 ,0 — 0,1 — 0,4 - 0 , 8 - 1 , 0 — 1,4 - 1 . 7 - 2 , 0 — 2,4

2 ,4 2,1 1,7 1,3 1.0 0,6 0,3 0,1 — 0,4 - 0 , 8 — 1,1
3 ,0 2 ,6 2 ,2 1,8 1,3 0,8 0 ,4 0,0 - 0 . 4 — 0,9 — 1,4

2,2 2 ,0 1,6 1.3 1,0 0.7

температуры водной поверхности. Эти обстоятельства послужили 
основанием для построения корреляционных связей между темпе
ратурой поверхности воды и температурой воздуха и использова-

Таблица 2
С е з о н н ы й  х о д  р а з н о с т и  — t ' )  п о  и з м е р е н и я м  н а  Р ы б и н с к о м  

в о д о х р а н и л и щ е  и  о з .  Б а л х а ш  и  р а с с ч и т а н н ы й  д л я  у с л о в н о г о  в о д о е м а
( Я = 1 0  м, Х = Ю  км )

Водоем V VI VII VIII IX X

Р ы б и н с к о е  в о д о х р а н и л и щ е .................................................. - 1 , 2 0,9 2,2 2,9 3,1 2,2

В о д о е м  в р а й о н е  Р ы б и н с к о г о  в о д о х р а н и л и щ а  
< Я - 1 0  м, Х ~ \ 0  к м ) ........................................................... — 3,3 0.0 2,2 4.3 5.5 4 .4

О з е р о  Б а л х а ш  ............................................................................... - 1 , 0 — 0,5 0,0 0,4 1,5 3,2

В о д о ем  в р а й о н е  о з . Б а л х а ш  ( / / = 1 0 м ,  Х = \ 0  км ) - 3 , 0 - 0 , 2 1,1 2.2 4,0 4 ,4

НИЯ их для характеристики термического взаимодействия поверх
ности водоема и окружающей суши. Весной и осенью, когда про
исходит интенсивная аккумуляция (или отдача) тепла водоемами.
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а интенсивность других процессов на поверхности мала, зависимость 
получается линейной или близкой к ней. Именно в это время связь 
между коррелируемыми величинами более тесная. Отклонение за
висимости от линейной в летние месяцы обусловлено сдвигом по 
фазе термического цикла водоемов в зависимости от широты мес-

Р и с . 1. Р а й о н ы  зн ач ен и й  tn— t '  н а  р ав н и н н о й  и сл а б о в с х о л м л е н н о й  т е р 
р и то р и и  в  ию не.

/ - о т  3,5 до о»; / / - 0 ° ;  / / / - о т  О до -2 ,Ъ \

та. По графикам связи была составлена таблица средних месяч
ных значений разности {ta—f )  за отдельные месяцы безледостав- 
ного периода (V—X) для температуры воздуха на суше через 1°' 
(табл. 1). Эта таблица положена в основу дальнейшего райониро
вания. С ее помощью по климатическим картам температуры воз
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духа на суше получено изменение разности (̂ п—t') для всех меся
цев безледоставного периода.

Представляет интерес сравнение рассчитанных и измеренных 
значений разности {tu— t'). В табл. 2 приведен сезонный ход раз
ности (̂ п—i') по данным фактических наблюдений на Рыбинском

Р и с . 2. Р а й о н ы  зн ач ен и й  in— f  н а  р ав н и н н о й  и  сл а б о в с х о л м л е н н о й  т е р 
р и то р и и  в  ию ле.

/ — о т  0 , 5  д о  2 , 4 ° ;  / / — 2 , 4 ° ;  I I I — о т  2 . 4  д о  0 ° ;  I V — о т  О д о — 1 , 2 ° .

водохранилище и оз. Балхащ и рассчитанный для условного водо
ема в этих районах. Измеренные разности по тенденции изменения 
не противоречат рассчитанным для водоема о фиксированными; 
размером и глубиной (Я = 10  м, Z = 10  км). Различия в абсолют
ных значениях рассчитанных и измеренных (̂ п—f )  обусловлены
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отличием морфометрических характеристик существующих водое 
МОЕ от водоемов с заданными размерами и глубинами. В июне 
и июле, когда изменение морфометрических характеристик оказы 
вает наименьшее влияние на температуру поверхности водоема 
различия невелики.

Р и с . 3. Р а й о н ы  зн ач ен и й  tn— t '  н а  равн и н н о й  и сл а б о в с х о л м л е н н о й  т е р 
р и то р и и  в  ав гу сте .

/ — о т  4 , 3  д о  4 , 4 ° ;  / / — о т  4 , 4  д о  0 ° ;  I I I — о - :  О д о - 1 , 0 ° .

На рис. 1, 2 и 3 показаны схемы районирования по значениям 
itu— t') за летние месяцы. Границы зон проведены по изотермам, 
разделяющим зоны с характерными значениями разности (̂ п—t')- 
Последние намечены по табл. 1. При этом принимались во внима
ние величина разности и тенденция ее изменения.
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1 Весной и осенью происходит монотонное изменение разности 
'{ta—t') В широтном направлении. В мае (̂ п—t') на всей террито
рии имеет отрицательный знак, т. е. температура воздуха выше 
температуры водной поверхности. С широтой она изменяется от 
'—3,3° на севере до —2,6° на юге. При дальнейшем прогревании 
зодоемов меняется пространственное распределение (̂ п—t').

В июне можно выделить три широтные зоны, различающиеся 
по значениям (tn—t'), которые показаны на рис. 1. Севернее верх
ней границы зоны /  вскрытие водоемов происходит позднее 1 VI, 
гюэтому нельзя получить средние месячные значения температуры 
водной поверхности.

В северной части ЕТС и на большей части Азии (зона I) в ию- 
че продолжается интенсивное прогревание водоемов в результате 
юглощения водой поступающей на поверхность солнечной радиа
ции и адвективного притока тепла с суши, окружающей водоем, 
поскольку температура воздуха над ней выше температуры вод- 
чой поверхности. Разность [t-a— f )  в этой зоне уменьшается по 
широте от —3,5 до 0°, так как более южные водоемы находятся 
3 более поздней стадии термического цикла водоема, чем север
ные. Если в северной части зоны /  водоем еще получает тепло 
3 результате взаимодействия с окружающей сушей, то в южной 
происходит накопление тепла водоемом в основном за счет падаю
щей на поверхность солнечной радиации. Температура поверхности 
зодоема здесь равна температуре воздуха над сушей, окру
жающей водоем. Такое соотношение температур поверхности водо
ема и воздуха над сушей характерно и для зоны П. Вну
три этой зоны значения (̂ п—t') близки к 0°. В зоне П1, охваты- 
зающей Прикаспийскую низменность, центральную и южную части 
Средней Азии, температура водной поверхности снова ниже тем
пературы воздуха. Отрицательные значения [tn—t') в этой зоне 
обусловлены низкой влажностью воздуха, что способствует интен- 
;ивному испарению с водной поверхности и, следовательно, пони
жению ее температуры, кроме того в засушливых районах темпе
ратура воздуха вообще выше, чем в увлажненных. В пределах 
зоны 111 значения (̂ п—t') увеличиваются от О до —2,5° в направ- 
/тении с севера на юг, согласно росту дефицита влажности воздуха 
на суше.

В июле накопление тепла водоемами в основном заканчивается. 
В северных районах температура поверхности в это время незна
чительно превышает температуру воздуха на суше. Разность 
(fn—t') составляет 0,5— 1,0°. К югу [t-a—t') увеличивается, по
скольку вследствие более раннего вскрытия водоемов, они успе
вают накопить большее количество тепла. Затем благодаря влия
нию дефицита влажности воздуха увеличение [t-a— t') прекращается 
я происходит постепенное уменьшение в юго-восточном направ- 
пении. Таким образом, в июле можно выделить четыре зоны, в ко
торых значения (̂ п—t') различны по количественным показателям 
или по тенденции изменения. В северной части ЕТС и на большей 
части Азии (зона 1 на рис. 2) разность (̂ п—t') изменяется в пре
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делах 0,5—2,4°, увеличиваясь с севера на юг. В зоне II  имеет ме 
сто постоянное значение (in—i') —2,4°. В зоне III  пределы измене 
ния (̂ п—t') такие же, как и в зоне /, и отличие заключается лишь 
в направлении тенденции изменения [tu— t'). Если в зоне I  раз 
ность [tn—t') увеличивается в направлении к югу, то в зоне //J 
в этом направлении она уменьшается. Небольшая зона IV  с отри 
цательными значениями разности —f )  в пределах от 0,0 дс 
—1,2° сохраняется в южной части Средней Азии.

В августе начинается устойчивое понижение температуры вод
ной поверхности и воздуха. При этом охлаждение водной поверхно 
сти происходит медленнее, так как потеря тепла ею компенсируется 
притоком из нижележащих слоев. По всей территории уста 
навливается положительное значение разности (̂ п—t'), т. е. темпе 
ратура водной поверхности выше температуры воздуха над окру 
жающей сушей. При этом в северных широтах ЕТС (до широты 
55°) и равнинной территории Азии устанавливаются постоянные 
значения (^п—t'), равные 4,3—4,4° (зона I  на рис. 3). В более юж 
ных районах на охлаждение уже сказывается влияние широтногс 
положения., Разность (̂ п—t') постепенно уменьшается до 0° на 
42° ш. (зона II).  Только в долине р. Амударьи, где режим темпе
ратуры и влажности воздуха несколько другой по сравнению сок 
ружающей территорией, нулевые значения {tn—^') наблюдаются 
гораздо южнее 42° ш. Зона III  о отрицательными значениямЕ 
(Гд—f )  значительно сократилась по площади, благодаря умень 
шению различий в дефиците влажности по территории в это время

В сентябре происходит монотонное уменьшение величины 
(tn— t') с севера на юг по мере роста температуры воздухг

0.34.0,4° на Г ). Максимальные значения разности составляют 
5,5°, минимальные 0,7°, Так же изменяется разность (tn—t') и в ок
тябре, но максимальные значения (tn—t') составляют 4,4°, а мини- 
.мальные 3,0°.

Таким образом, полученные в настоящей работе результаты по 
зволяют сделать следующие выводы.

1. Связь между температурой поверхности водоема и темпера
турой воздуха над окружающей сушей неодинакова в течение без- 
ледоставного периода. Во время интенсивной аккумуляции и отда 
чи тепла водоемом, т. е. в апреле — июне и октябре — ноябре она 
более тесная, чем летом и в начале осени, когда большое значение 
имеет испарение с водной поверхности, определяемое главным об 
разом дефицитом влажности и скоростью ветра.

2. Разность значений температур водной поверхности и воздуха 
на суше (̂ п—i'),  характеризующая взаимодействие водоемг 
с окружающей сушей, существенно изменяется в течение безледо 
ставного периода и в зависимости от физико-географических уело
ВИЙ.

В мае всюду поверхность водоема холоднее воздуха над окру
жающей его сушей. Разность (̂ п—t') составляет 2,5—3,5° (мень
шие величины в южных,широтах). В июне севернее 55° ш. поверх
ность водоема еще существенно холоднее воздуха над сушей (раз-
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кость {tn—t') изменяется от —3,5 до 0°). Южнее ее (Украина, Чер- 
йоморское побережье. Южный Урал и северные районы Казахской 
ССР), температура водной поверхности равна температуре возду
ха. На территории Прикаспийской низменности, а также в цент
ральных и южных районах Средней Азии поверхность водоема хо
лоднее воздуха над сушей (разность изменяется от О до —2,5°).

В июле на всей территории, за исключением южных районов 
Средней Азии, температура водной поверхности выше температуры 
воздуха на суше. Разность (̂ п—t') в центральных районах состав
ляет 2,4°, понижаясь к северу и югу. В южных районах Средней 
Азии температура водной поверхности ниже температуры воздуха, 
причем различия не превышают Г.

В августе температура водной поверхности выше температуры 
воздуха. Максимальные значения (/д—^') ^4,0-4-4,5° в северных 
районах сохраняют постоянное значение до 55-й параллели, а за
тем уменьш'аются к югу до 0° около 42-й параллели. На юге Сред
ней Азин температура воздуха (A î =  —0,1; — 1,0°). Осенью поверх
ность водоема теплее воздуха над окружаюш,ей сушей. Максималь
ные значения в сентябре 5,5° в северных районах, минимальные 
iB южных 0,7°. В октябре различия между экстремальными значе
ниями уменьшаются, (tn—^')max=4,5°; (̂ п—^ )̂min =  3,0°.
i 3. Полученные результаты могут быть использованы для оценки 
;температуры поверхности проектируемых водоемов по климатиче
ским картам температуры воздуха на суше.
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КАРТЫ ЗОН УВЛАЖНЕНИЯ ПОЧВЫ РАВНИННОЙ 
ТЕРРИТОРИИ КОНТИНЕНТОВ СЕВЕРНОГО ПОЛУШАРИЯ

я . в. СЕРОВА

Карты зон увлажнения почвы равнинной территории континен
тов Северного полушария пришлось строить как промежуточный 
этап для построения карт теплофизических характеристик почвы 
этих континентов согласно методике, разработанной нами для карт 
СССР и описанной в работах [1, 2].

Однако для зарубежных территорий мы не располагали дан
ными, аналогичными данным агрометеорологических станций 
СССР, т. е. не могли рассчитывать характеристики почв отдель
ных конкретных пунктов. Карты теплофизических характеристик 
почвы континентов приходится строить, ориентируясь на табл. 1, 
составленную нами ранее [2] по данным почв СССР.

Эта таблица составлена исходя из следующих положений.
Теплофизические характеристики почв зависят в основном от 

трех физических факторов: 1) механического состава почвы; 2) объ
емного веса сухой почвы (ее «скелета») и 3) влажности почвы [3].

Таблица 1
Значения теплопроводности 1 и объемной теплоемкости с р почв разного  

механического состава в разных зонах увлажнения почвы

«и Механический состав почвы

р Зона
увлажнения

SX<иO'
песок супесь суглинок глина

/ аXпою
о

Х.103 ер Х-103 с р X • 103 с р Х-103 с р

> 1 ,3 3 И з б ы т о ч н о -в л а ж 
н а я

В , 3,4 0,43 3,2 0,52 2,7 0 ,54 2 4 0,61

1 ,3 3 - 1 ,0 0 В л а ж н а я В 3,2 0,40 2,9 0,46 2 ,6 0,52 2,1 0,53

1,0— 0,77 П о л у в л а ж н а я Яв 3,0 0,39 2,7 0,42 2 ,5 0,49 2,0 0.51

0,77— 0,55 П о л у з а с у ш л и в а я Я з 2,9 0,38 2 ,6 0 ,40 2,3 0,44 1,9 0,47

0 ,5 5 - 0 ,4 4 З а с у ш л и в а я 3 2,8 0,37 2,5 0,39 2,1 0,42 1,8 0.45

0 ,44  0,33 О ч е н ь  з а с у ш л и в а я З о 2,7 0,36 2 4 0,38 2,0 0,38 1,8 0.38

0 ,33— 0,22 П о л у с у х а я С „ 2,6 0,35 2,2 0,34 1,9 0,32 1,7 0,30

0 ,2 2 - 0 ,1 2 С у х а я с 2,5 0,30 2,1 0,31 1,7 0.30 1,6 0,28

< 0 .1 2 О ч е н ь  с у х а я Со 2 ,4 0,28 2 ,0 0,27 1,5 0,26 1,4 0 ,2 5
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Объемный вес сухой почвы в естественных условиях, как показа- 
га обработка материалов большого числа агрометстанций СССР, 
ке зависит от климата, в котором находится почва, а зависит лишь 
)т ее механического состава.

Влажность почвы также зависит от механического состава, так 
сак от последнего зависят водоудерживающие свойства почв. Пес- 
шная почва, например, значительно слабее удерживает влагу, чем

Р и с . 1. К а р т а  зо н  у в л а ж н е н и я  п очвы  Е в р о п ы .

глинистая. Однако такое сравнение возможно лишь в одной и той 
же климатической зоне, при' одних и тех же условиях увлажнения 
почвы.

При построении карт больших территорий рекомендуется ис
пользовать критерий, наиболее удачно характеризующий условия 
увлажнения почвы, предложенный М. И. Будыко,— отношение

Росадков к испаряемости —, где Р  — годовая сумма осадков в мм,
f — годовая испаряемость в мм.

При построении карт теплофизических характеристик почв 
СССР [4] мы использовали приведенную в [5] шкалу классифи
кации климата по условиям влагообеспеченности почвы. Этой шка
ле соответствуют зоны увлажнения в табл. 1.
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Таким образом, для нахождения значений теплофизических хг 
рактеристик почвы и построения соответствующих карт пеобходк 
мо иметь две исходные карты: карту механического состава поч 
и карту зон увлажнения почвы.

Р и с . 2. К а р т а  зо н  у в л а ж н е н и я  п очвы  А зии .

Почвенные карты континентов имеются в физико-географиче
ском атласе [6]. Карта зон увлажнения земного щара была состав
лена и опубликована Н. И. Ивановым в 1941 г. [7]. Однако коэф
фициент увлажнения ~  в этой работе имеет градации по зонам
более широкие, отличные от принятых в [5], а число зон увлажне
ния соответственно меньше. Так как значения теплофизических ха
рактеристик в табл. 1 найдены нами по зонам в соответствии с ра

174



ботой [5], карты зон увлажнения континентов были составлены 
также в соответствии с зонами увлажнения, указанными в [5]. 
Исходными материалами при этом были: данные о годовом коли-

Р и с . 3. К а р т а  зо н  у в л а ж н е н и я  почвы  А ф ри ки .

честве осадков в отдельных пунктах мира [6] и карта испаряемо
сти, составленная Л. И. Зубенок [8].

Карты зон увлажнения почвы составлены нами для Европы, 
Азии, Африки, Северной и Южной Америки. На картах Европы 
и Азии на территории СССР изолинии проведены по карте зон 
увлажнения СССР, приведенной в [5]. Горные почвы отмечены 
штриховкой. '
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На карте зон увлажнения Европы (рис. 1) большую часть тер 
ритории Западной Европы занимают горы. Таким характером 
рельефа и определяется в большой мере распределение зон увлаж

Р и с . 4. К а р т а  зо н  у в л а ж н е н и я  почвы  С евер н о й  А м ери ки .

нения на этом континенте. Наименьшее увлажнение наблюдается 
:«а юго-востоке Испании и Греции, наибольшее — на западных бе
ретах морей и Атлантического океана.

' В Азии (рис. 2) горные почвы занимают еш,е больший процент 
территории. По равнинной части наибольшая сухость наблюдается
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3 пустынях Аравийского полуострова, на территории Ирана, Паки
стана и северо-запада Индии, а также в пустынях Такяа-Макан 
и Гоби.

Р и с . 5. К а р т а  зо н  у в л а ж н е н и я  п о ч вы  Ю ж н о й  А м ер и к и .

Восточное побережье Азии характеризуется зонами достаточ
ного и избыточного увлажнения.

Для Африки (рис. 3) характерно в основном широтное располо
жение зон увлажнения. Изменение этого расположения в некото
рых районах обусловливается влиянием рельефа. Минимальное 
увлажнение наблюдается в Сахаре, а также на востоке (п-ов Со
мали) и на юге, в районе пустыни Калахари. Области значитель
ного увлажнения почвы находятся на побережье Гвинейского
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залива, простираются вдоль экватора (бассейн р. Конго). Сгуще 
ние изолиний до значений влажной зоны В наблюдается на юге Саха
ры и в районе оз. Чад.

Изолинии зон увлажнения на территории Северной Америки 
(рис. 4) отличаются меньшей густотой, чем на других континентах. 
Исключение составляет лишь самая южная часть континента - 
западный берег Мексиканского залива. Наибольшую территорию 
в Северной Америке занимают зоны избыточно-влажная В^, 
влажная В и полувлажная Яв. Расположение изолиний близко 
к меридиональному, что обусловлено горным массивом, идущим 
вдоль всего западного побережья.

На территории Южной Америки (рис. 5) так же, как и на тер
ритории Африки, нас интересует область к северу от экватора. Это 
область зон от Вш до Яв, т. е. область избыточного и достаточного 
увлажнения. К югу от экватора изолинии сгущаются на востоке 
и юге континента. Эти районы характеризуются возрастанием су
хости почвы.
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я. в. СЕРОВА

КАРТА ТЕМПЕРАТУРОПРОВОДНОСТИ ПОЧВЫ 
РАВНИННОЙ ТЕРРИТОРИИ СОВЕТСКОГО СОЮЗА

Первым этапом по картированию теплофизических характери
стик почв было составление карт для двух характеристик — тепло- 
чроводности и объемной теплоемкости почвы. Вначале были по
строены карты для ЕТС [1], затем для территории всего Советско
го Союза 2, 3]. Методика построения этих карт и сами карты 
опубликованы в работах [1, 2, 3, 4]. Значения величин теплопро
водности и объемной теплоемкости, средние для двухградусных 
квадратов, наносились в центры этих квадратов и затем проводи
лись изолинии.

Следующим этапом работы, излагаемым ниже, было составле
ние карты третьей теплофизической характеристики почвы-—тем
пературопроводности— для равнинной территории Советского 
Союза.

Температуропроводность почвы К  связана с теплопроводностью 
'Х и объемной теплоемкостью ср следующим простым соотноще- 
!нием:

К  = ср

и численно равна тому повыщению температуры почв.ы, которое 
наблюдается при передаче одному кубическому сантиметру поч
вы % калорий тепла.

Размерность температуропроводности:

1 ^ 1  |Х|   к а л  с м з - г р а д   
I ‘ |с р | ~  с м - с - г р а д  к а л  с '

Температуропроводность является важной теплофизической ха
рактеристикой почвы. Она определяет скорость изменения темпе
ратуры в почве и зависит, как и Я, и с р, от механического состава 
почвы, объемного веса сухой почвы и влажности почвы. Характер 
зависимости теплопроводности и объемной теплоемкости почвы от 
этих факторов подробно рассматривается, например, в работах 
[1,3].

Зависимость температуропроводности К  от механического со
става, объемного веса и влажности почвы более сложная. Так, ес
ли с увеличением влажности почвы ее теплопроводность и объем-
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ная теплоемкость непрерывно возрастают, то величина К  вначале 
в области малой влажности, возрастает, достигает максимума 
и затем начинает убывать. Характер этих зависимостей для песка 
и глины виден из рис. 1. Здесь по оси ординат отложена величина 
температуропроводности почвы Д'-Ю^ см^с, по оси абсцисс — 
влажность почвы

Р и с . 1. З а в и с и м о с т ь  тем п е р а т у р о п р о в о д н о с т и  почвы  
К  о т  в л а ж н о с т и  W  д л я  ч е ты р ех  зн ач ен и й  о б ъ ем н о го  

в е с а  су х о й  п очвы  р = 0 ,8 ;  1,2; 1,4; 1,6 г/см®.
I  —  п е с о к ,  2  —  г л и н а .

На рисунке отчетливо видно различие в характере зависимости 
К от W для почв разного механического состава. Для песчаной 
почвы значения К  в целом выше, чем для глинистой, и изменения 
резче. Максимум значений К  для песка— около W=8%,  далее 
идет резкий спад. Для глинистой почвы максимальные значения 
температуропроводности имеют место при больших значениях W, 
максимум выражен нечетко, изменения К  при влажности более 
15% очень незначительны.

Как показали результаты обработки большого количества ма
териалов наблюдений агрометеорологических станций СССР, в ес
тественных условиях объемный вес сухой почвы не зависит от 
климата, в котором находится почва, а зависит в основном от ее 
механического состава.

Средний объемный вес сухой почвы, характерный для почв опре
деленного механического состава, представлен в табл. 1 [1].
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Т а б л и ц а  1

М е х а н и ч е с к и й  с о с т а в  п о ч в ы  п е с о к  с у п е с ь  с у г л и н о к  гл и н а  

О б ъ е м н ы й  в е с  с у х о й  п о ч в ы ,
г /с м з 1,51 1,40 1,28 1,16

К-Ю̂ смУс

Как видно из рис. 2, температуропроводность почв разного ме^ 
ханического состава в естественных условиях сильно различается. 
Максимальные значения К  соответственно равны: для песка 
—8, для супеси 6,5, для суглинка — 5 и для глины — 4-10“® cmVc., 
Максимальные значения для разных почв соответствуют различи 
ным значениям влажности почвы: для песка максимум при 8%,. 
для супеси— 10%, для суглинка — при 12—14% и для глины — 
сильно размытый максимум при 1-8—26% влажности.

Очевидно, что в естест
венных условиях в зонах 
слабого увлажнения почвы 
различия между температу
ропроводностью песка и гли
ны могут быть очень значи
тельными.
I Температуропроводность 
1болотных почв, рассчитан
ная по теплопроводности и 
объемной теплоемкости дея
тельного слоя болотных почв 
[2, 3], приведена в табл. 2.

Данные табл. 2 свиде
тельствуют о том, что темпе
ратуропроводность болот
ных почв значительно мень
ше, чем минеральных.

Все сказанное относится 
к средним величинам. Для 
построения карт теплопро
водности % и объемной теп- 

: лоемкости ср эти характе- 
Iристики были осреднены

Р и с . 2. З а в и с и м о с т ь  т е м п е р а т у р о п р о в о д н о 
сти  п о ч вы  К  о т  в л а ж н о с т и  W  д л я  ср ед н и х  
зн ач ен и й  о б ъ ем н о го  в е с а  су х о й  почвыт 

(т а б л . 1 ).
t ~  п е с о к ,  2 —  с у п е с ь ,  3 —  с у г л и н о к ,  4 —  г л и н а .

ПО г л у б и н е  ( в з я т  с л о й  п о ч в ы ;

Т ип  б о л о т а ! 1
Т а б л и ц а  2

2  3 4  5

X -103 к а л / ( с м - с - г р а д ) ..............................  0 ,92  0 ,64  0 ,59  0,69 0,85

с р  к а л / ( с м З - г р а д ) ........................................ 0 ,68 0 ,44  0,39 0,47 0,84

А :-10з с м 2/с ......................................................  1,35 1,45 1,51 1,47 1,01

1 1 —  г р я д о в о -м о ч а ж и н н ы й  к о м п л е к с . 2— м о х о в о -л е с н а я  гр у п п а , 
3— м о х о в а я  г р у п п а , 4— д р е в е с н о -т р а в я н а я  гр у п п а , 5— н и зи н 
н ы е  б о л о т а .
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)—50 см), по времени (для трех летних месяцев июнь — август) 
! по площади (для двухградусных квадратов). Условия построе- 
1ИЯ карты температуропроводности почвы как частного от деления 
ь на ср обусловливают такое же осреднение и для величин К.

При построении карты температуропроводности в центр каж
дого двухградусного квадрата помещались значения К =  — . По
юлученной сетке были проведены изолинии равных з н а ч е н и й 10® 
шрез 1,0-10® см^/с.

Карта температуропроводности почвы равнинной территории 
СССР приведена на рис. 3.
I Наибольшие значения К наблюдаются в районах с песчаными 
3 супесчаными почвами; на крайнем северо-западе, в районе Ка
лининграда, на Украине (в районе Гомель — Житомир), к югу от 
^'■ральска (район Гурьева), к югу и востоку от Аральского моря.

Районы с глинистыми и суглинистыми почвами характерны бо
лее низкими значениями iC: территория между Каспийским и Араль
ским морями, юг Украины и Средняя Волга, Северный Казахстан, 
Восточная Сибирь и Дальний Восток.

Сильное уменьшение температуропроводности наблюдается в зо
не болот Западной Сибири. Возрастание К  севернее 64° ш. в этом 
районе объясняется наличием там песчаных суходолов.

Большим количеством болот объясняются также пониженные 
значения К  в Белоруссии и на юге Кольского полуострова.
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о. м. МОГИЛЕВЕР

СТАТИСТИЧЕСКАЯ СТРУКТУРА С РО ЧН Ы Х Н А Б Л Ю Д Е Н И Й  
ЗА  В Е РТ И К А Л Ь Н Ы М  П Е Р Е П А Д О М  ТЕМ П ЕРАТУР  

НА УРО ВН Я Х  0,5 и 2,0 м

В последнее время внимание исследователей все более привле
кают вопросы изучения внутрисуточной статистической структуры 
метеопараметров [1—5]. Знание соответствующих статистических 
характеристик может быть использовано для широкого класса за
дач вероятностной обработки метеорологической информации 
краткосрочного прогноза, выбора инерционности измерительных 
датчиков и параметров сглаживающих фильтров и т. д. Весьма! 
удобным: исходным материалом для этой цели служат данные ре
гулярных наблюдений, проводимых на сети метеорологических 
станций в установленные сроки.

В настоящей работе изучается статистическая структура сроч
ных наблюдений за вертикальным перепадом температуры. Не
смотря на важность подобной информации для вычисления турбу
лентных потоков тепла и особенно для проведения оценок устойчи
вости атмосферы, работы в этом направлении нам неизвестны.

Основные препятствия на пути получения достаточно надежных 
оценок в этом случае определяются отсутствием длинных рядов 
наблюдений. Решение проблемы можно искать в объединении ря
дов за соседние дни. Такой подход является многообещающим, но 
представляет определенные математические трудности, поскольку 
значения метеопараметра в один и тот же срок соседних суток 
коррелированы и образуют случайную последовательность (связ
ный ряд). Вопросы статистики связных рядов разработаны в зна
чительно меньшей степени, нежели классическая статистика слу
чайных величин [6].

Здесь мы используем приближенный подход, позволяющий, при 
определенных предположениях, избежать «проблемы связности» на 
пути объединения данных за различные дни.

Ниже приводится методика и результаты статистического ана
лиза архивных данных Северо-Западного УГМС по вертикальной 
разности температур на уровнях 0,5 и 2,0 м (ст. Николаевское). 
Выбор станции определялся наличием наиболее длинных рядов 
в фиксированные сроки: 1, 7, 10, 13, 16, 19 ч. Полные ряды име
лись в основном для мая и летних месяцев. Поэтому для расчета 
были выбраны массивы данных за май и июль. За май 
имелись 12-летние (1957—1968 гг.), за июль— 14-летние (1955— 
1968 гг.) ряды.
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I Расчет гистограмм и статистических характеристик осущест
влялся на ЭЦВМ БЭСМ-4 с использованием программ ВЦ АФИ.

1. Пусть имеется группировка данных, образующая двумерный
массив ___ относящийся к фиксированному сроку ts, где
t = l ,  m — дни, /= 1 , п — годы, 5=1,  d — сроки.

Массив представляет собой, по предположению, од
нородную двумерную выборку из нормальной генеральной сово
купности, причем элементы, относящиеся к различным годам (под
группам), некоррелированы друг с другом;

^ у (0  =  л:(У — const; (1)

=  Dx^j{t,) =  Dx{t,) — const; (2)
0, тфп-,  (3)

p)\ (4)

черта сверху — символ осреднения по ансамблю (операция полу
чения математического ожидания).

Относительно длительности корреляционных связей в подгруппе 
известно, что

р( )̂(̂ , р) =  О (5)

,при \k — р \^ (Л  для всех s.
Тогда исходный массив {-̂ /y(̂ )̂l можно перестроить в мас

сив {хг/0)г=Х^ , объединив дни с некоррелированными по (5) зна- 
7 = 1 ,  т ,

чениями метеопараметра. Например, при ю =  4 имеем группировку;
i

29 30 31 1

5 6 7 8 (0 — 4; т^  — в.

1 2  3 4

В качестве 32-го элемента берется отсчет за первое число следую
щего месяца, если в исследуемом месяце 31 день.

Принятые выще предположения относительно статистической 
структуры массивов вызваны желанием использовать
классический аппарат математической статистики случайных ве
личин. Однако в реальных условиях эти гипотезы не всегда верны, 
поскольку, например, имеет место годовой ход; кроме того, в pHzt.e 
случаев меняется методика наблюдений и т. д.

Тем не менее сам факт объективного существования отклоне
ний от принятой модели не обязывает еще отказаться от нее, если
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эти отклонения малозначимы [7]- Поэтому важным этапом в реа, 
лизации методики статистического анализа исходных массивов дан 
ных является оценка степени их соответствия принятым гипоте 
зам.

Применение критерия Вилькоксона [8] к малым выборкам 
образованным наблюдениями, относящимися к фиксированном 
сроку одного дня, показало, что может быть принята гипотеза од 
породности выборок.

Проверка гипотезы об однородности ряда дисперсий в течени 
месяца проводилась с помощью приема Бартлетта [9]. Рассматри 
валась статистика;

m ax  S?I  ̂
m,

«=о

где — выборочные оценки дисперсии в i-тый день (для фикси 
рованного срока), построенные по выборкам одинакового объемам

Та блица !  .
К проверке гипотезы однородности дисперсии  
вертикального перепада температуры воздуха

7  ч 1 3  ■I 1 9  tr

2
m a x  S i  

i
Sm

2
m a x  S i  

i

2
max S i  

i
Sm

0,13 0 . 2 1 0,49 0,24 0,19 0,25

Таблица
Дисперсионный анализ влияния годового хода вертикального перепаде 

температуры воздуха (для 13 ч 2, 6, 1 0 , ,  30 числа месяца)

М е с я ц
К о м п о н е н т
д и с п е р с и и С у м м а  к в а д р а т о в

Ч и с л о  с т е п е н е й  
с в о б о д ы

О ц е н к а

д и с п е р с и и

М а й М е ж д у  к л а с с а м и Q i= 0 ,1 5 OTi —  1 =  7 5 ^ = 0 ,0 2

В н у т р и  к л а с с а Q-2= 17,25 т^{п  —  1) =  77 S ^ = 0 ,0 2  j

В с е  н а б л ю д е н и я Q =  17,40 m^n  —  1 =  95 S 2 = 0 ,1 8

И ю л ь М е ж д у  к л а с с а м и 1 =  7 5 2 = 0 ,1 6

В н у тр и  к л а с с а Q 2 = 26 ,94 гпу{п— \) =  104 S |= 0 ,2 6

В се  н а б л ю д е н и я Q = 2 8 ,0 4 т - х п  — 1  =  1 1 1 S ^ = 0 ,2 5

В табл. 1 приведены значения (град^) максимальных выбороч
ных оценок дисперсий и самих Sm для различных сроков июля, 
когда подгруппа включает 8 дней со второго по тридцатое с шагом 
(0=4 суток. В нашем случае п=14, mi = 8.
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г
о м  
0,1- 

о ■

Май
1ч

Июль
1ч

" L

0,^

0,2

О

7ч 7ч

0,^ 10 ч - 104

0,2
:  . г

-

ОЛ
0,2

О

13 ч

г

13 ч

J Z

0,^ 16 ч - 16 ч

0,2
п

- -
'  _ _ Г

19 ч

Р и с . 1. Г и с т о гр а м м ы  р а с п р е д е л е н и я  в е р т и к а л ь н о го  п е р е п а д а  т е м п е 
р а т у р .

Как следует из табл. 1, для всех сроков нет оснований отверг
нуть гипотезу равенства дисперсий (так как вычисленное значение 
Sm меньше табличного 5т, равного 0,2645 при 5%-ном уровне зна
чимости).
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Поскольку все наблюдения в mi выборках независимы, то ис 
ходя из условия однородности наблюдений по каждому дню и ра 
венства дисперсий во всех выборках, можно проверить нулевую ги 
потезу о равенстве средних значений в пределах месяца, исполь 
зуя методику однофакторного дисперсионного анализа [8̂  
(табл. 2).

'iit) sHt) 
o j r -  а) ■s>(t) S^(b)

- 0 , 3  -

-0.5^
Р и с . 2. С уто ч н ы й  х о д  о ц ен о к  м а те м а ти ч е с к о го  он 1 и д а н и я  v { t )  и ди сп ерси и

а — май, б — июль.

Как следует из табл. 2, для мая и июля выборочная дисперсия 
внутри классов (выборок) Q2 больше выборочной дисперсии меж
ду классами Q\ и уже поэтому различие выборочных средних не
значимо. Все наблюдения можно рассматривать как выборку из 
однородной совокупности.

2. Поскольку, как показано в [3], корреляционные связи для 
температуры воздуха на уровне 2,0 м затухают в течение пяти су
ток, то для перепада температур можно смело выбрать (o=4 сут
кам. Действительно, так как перепад температур определяет сте
пень устойчивости атмосферы, а стратификация сильно меняется 
в течение суток, то для перепада температур следует ожидать на
личия значительно меньших масштабов, чем для температуры.

В соответствии с принятым допущением о верхней оценке дли
ны корреляционной связи (со=4 суткам) месячные массивы для 
мая и июля были перестроены, как показано выше. Были построе
ны гистограммы для всех сроков (1, 7, 10, 13, 16, 19 ч) за май 
и июль; соответствующие примеры представлены на рис. 1. Рас
смотрение гистограмм показывает, что для всех сроков распреде
ления одномодальны и близки к нормальным.

При статистическом исследовании суточного хода перепада тем
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ператур на уровнях 0,5 и 2,0 м оценки математического ожидания 
v(ts) были вычислены по известной формуле [10] для каждого из 
шести сроков по 96 реализациям для мая и 112 реализациям для 
июля. Графическое изображение v(t)  представлено на рис. 2.

Как и следовало ожидать, вертикальный перепад температур 
в обоих случаях имеет ярко выраженный суточный ход, опреде
ляющий изменение термической стратификации приземного слоя. 
.3 полуденные часы v(t)  достигает максимума; однако в условиях 
Ленинградской области он невелик; 0,5°. В утренние и вечерние ча
сы v (t) проходит через нуль (безразличная стратификация), в ноч
ные часы господствует устойчивая стратификация (у(г!)<0). 
В первом приближении ход v(t)  есть моногармоническое колеба
ние с суточным периодом. Так для июля нами была получена сле
дующая аналитическая аппроксимация v(t):

v(i!) =  0,5 cos (-= ^ ^ -3 ,1 4 ). (6)
\ ■12 /

Для оценки дисперсии D x { t s )  использовалось выражение:

Р )(=1
где

(П,=пт,)  (8)
У=1

— выборочная оценка дисперсии, найденная по г-тому столбцу

Графики S^{t) совмещены с соответствующими графиками v (О 
на рис. 2.

Рассчитав для каждого срока оценки коэффициентов корреля
ции

ŝ) ’
Л

определяющие связность элементов в массивах и опре
делив эквивалентное число некоррелированных отсчетов

=  ------ , (10)
2  к)
Ч. «2

построим доверительные границы («н — нижнюю и ав — верхнюю) 
для x { t s )  (табл. 3). Как видно из табл. 3, наибольщая связность 
имеет место в дневные часы, что приводит к уменьшению эквива
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лентного числа некоррелированных отсчетов в массиве. С друго 
стороны, данные табл. 3 подтверждают физически очевидный фак 
наличия суточного хода математического ожидания, поскольку им£ 
ется значимое расхождение в оценках для различных сроков (дс 
верительные границы для 1, 7 и 13 ч не пересекаются).

Таблица
Д о в е р и т е л ь н ы е  г р а н и ц ы  д л я  м а т е м а т и ч е с к о г о  о ж и д а н и я  и  д и с п е р с и

( в е р о я т н о с т ь  0 ,95)

М а й  ( A f = 4 0 4  ) И ю л ь  ( Л ^ = 4 4 8 )

x(t$)

1
7

10
13

16

19

312

342

25 0

233

240

325

- 0 , 5

0,1
0,3

0,3

0,2
-0,2

— 0,4

0,2
0 ,4

0.5

0.3

—0.2

0,19

0,05

0.09

0.13

0.09

0,08

0,37

0,11
0,19

0.25

0.20
0 ,1 5

304

278

259

272

302

249

- 0 . 4

0,2
0 ,4

0 ,4

0.2
-0,2

-0 ,3

0,2
0.5

0,5

0.3

-0,1

0.13

0.06

0,16

0,19

0.12
0,06

0,27

0,11
0 .3 0

0 ,36

0,22
0.12

Аналогично, пользуясь понятием доверительного интервала [8] 
можно оценить значимость расхождения оценок дисперсии в раз
личные сроки, т. е. выяснить имеет ли дисперсия Dx{ts) суточный 
ход. Значения доверительных 95%-ных границ (Ьв — нижней и 6в 
верхней), определенных по формуле

S4is) -  tq K | - m a x  ( g  <  Dx[t,) - f  max ] / - |-
£
«1 
(11)

где /g= l,96  при q—b%, помещены в табл. 3.
Так как границы для 7 и 13 ч не пересекаются, то можно го

ворить о суточном ходе дисперсии срочных отсчетов вертикального 
перепада температур. В целом суточный ход оценки дисперсии 
в дневные и вечерние часы совпадает с ходом оценки математи
ческого ожидания.

Автокорреляционная функция перепада температур рассчиты
валась для различных опорных сроков 4  и сдвигов X по формуле

(12)
г=1
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|Где

i p)

2  -  Mik}]lxij(tp)-'^i(tp)]
1 7=1

«1
(13)

—  эмпирический коэффициент корреляции для сроков 4  и tp.
Графики полученной автокорреляционной функции представле- 

'ны на рис. 3, а соответствующие численные значения — в табл. 4 
в виде взаимных корреляционных матриц. Поскольку в каждом ря
ду, как указывалось выше, число элементов достаточно большое

Г‘(16Л)

Р и с . 3. О ц ен ки  к о р р е л яц и о н н о й  ф у н кц и и  в е р т и к а л ь н о г о  п е р е 
п а д а  т е м п е р а т у р  д л я  р а зл и ч н ы х  о п о р н ы х  ср о к о в .

/  — май, 2 — июль.

191



{порядка 100), то можно легко оценить значимость эмпирически 
корреляций [8]. .Действительно, для 5%-ного уровня значимост 
критическая область, соответствующая ненулевым корреляциям 
будет

|г(/„ (14

Из (14) следует, что с вероятностью 95% для tti=96 и  «1=112 Mij 
можем считать значимым отклонение от нуля при г(4 , т )^ 0 ,1 9 .

Как видно из рис. 3, корреляционная функция вертикальной 
перепада температур спадает чрезвычайно быстро — в течение Зча 
сов — до значений, не превосходящих 0,4, что свидетельствуе' 
о слабой связанности разности температур. Для опорных сроков 1 
7 и 19 ч в мае оценки корреляционной функции незначимы уже npi 
г =  6, 3 и —3 часа соответственно, что может быть объяснено быст 
рым и резким изменением термической стратификации за врем? 
сдвига. Корреляционные функции для 10 и 16 ч носят обратносим 
метричный характер, которому может быть дана следующая трак

’ _ J Таблица '
Оценки значений автокорреляционной функции r(tg, ■z)^r(tg, tp)

<в клетках по диагонали сверху вниз даны значения для -с = 0 ,  24 , 48 ч

■ t
р

t s
1 1 1 3 1 1 9 1 7 1 0 1 3 1 1 9

М а й И ю л ь

1,0 1.0

1 0,1 0,02 0,04 — 0,13 0,18 - 0 , 1 0 — 0,07 — 0,04

0 ,02 0,17

1,0 1,0

7 0,02 0,11 0,02 - 0 ,0 3 0,01 0.06 — 0 , 1 0 0,31 — 0,12 0,17 0,19 0,10

0,12 0,14

1,0 1,0

10 0,04 0,02 0,22 0,32 0,34 0 ,0 4 - 0 , 0 7 - 0 , 1 2 0,31 0 ,0 0.0 — 0,05

0,16 0,15

1.0 1,0

13 - 0 , 1 3 — 0,03 0,32 0,23 0,35 — 0,06 - 0 , 0 4 0,17 0,0 0,22 0,36 0,13

0,14 0 ,25

1,0 1,0

16 0,01 0,34 0,35 0 ,27 0 ,07 0,19 0,0 0 ,36 0,21 0 ,24

0,11 0,15

1.0 1,0

19 0,06 0,04 — 0,06 0,07 0 ,0 6 0,10 — 0,05 0,13 0,24 0.30

0 ,0 6 0,29
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;овка: в 10 ч уже практически господствует неустойчивая страти- 
)икация, сильно коррелированная с неустойчивостью в последую
щие часы, в то время как с более ранними значениями (при без- 
'азличной стратификации) нет реальной корреляционной связи 
аналогично в 16 ч имеет место неустойчивость и значения пере- 
1ада температур не коррелированы с областью безразличной стра- 
■ификации). В 13 ч корреляционная функция приблизительно соот- 
;етствует стационарному процессу.

Отмеченные выше особенности поведения корреляционной функ- 
;ии в мае сохраняются и для июля с той только разницей, что 
>братносимметричные кривые характерны для 13 и 19 ч, в то вре- 
1Я как в 16 ч корреляционная связь приближенно стационарна.

Как следует из табл. 4, изменение стратификации резко сказы
вается на характере корреляционных связей. С другой стороны, 
сак легко видеть, относительно большая корреляция имеет место 
1ри сдвигах кратных суткам, когда сохраняется идентичная страти- 
[зикация (значимость коэффициентов корреляции в этом случае 
)пенить затруднительно, поскольку элементы различных подгрупп 

л
массива коррелированы).

К сожалению, исходный статистический материал не позволил 
1сследовать корреляционную функцию при сдвигах менее 3 часов. 
• Таким образом, вертикальный перепад температур представля- 
:т собой быстропеременный процесс, нестационарный как по ма
тематическому ожиданию и дисперсии, так и по нормированной 
корреляционной функции.
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