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АННОТАЦИЯ

В сборнике содержатся результаты новых работ по 
строению пограничного слоя над сушей и морем, а также 
некоторые итоги исследований по локальному прогнозу.

Предназначен для специалистов по физике атмо
сферы и ряда смежных дисциплин, интересующихся при
земным слоем атмосферы.



С, С. ЗИЛИТИНКЕВИЧ

НЕСТАЦИОНАРНЫЙ ТУРБУЛЕНТНЫЙ РЕЖИМ В ПРИЗЕМНОМ

СЛОЕ АТМОСФЕРЫ

Установлены закономерности вертикального распределения ветра и тем
пературы при нестационарных условиях в области малых значений безраз
мерной высоты.

Исследован вопрос о квазистационарной трансформации поля темпера
туры под влиянием изменений прихода коротковолновой солнечной радиа
ции. Полученные зависимости могут быть использованы для прогностиче
ских целей.

Введение

Настоящая статья посвящена изучению закономерностей пространст
венно-временного распределения метеорологических элементов в при
земном слое атмосферы. В первой части ее рассматривается вопрос о вер
тикальном распределении ветра и температуры при нестационарных ус
ловиях. Получены зависимости, описывающие профили указанных 
метеорологических элементов в области, соответствующей малым зна
чениям безразмерной высоты. Путем анализа этих зависимостей 
обнаружено, что в случае нестационарных процессов, характерный 
масштаб времени которых имеет порядок часа, изменение рассматривае
мых метеорологических элементов в приземном слое атмосферы проис
ходит квазистационарно. Последний результат может оказаться полез
ным при изучении целого ряда явлений. Это видно из второй части ра
боты, где рассматривается вопрос о трансформации поля температуры 
под влиянием радиационных факторов. Используя ряд упрощающих 
задачу предположений, удается получить весьма простые зависимости, 
описывающие в исследуемом случае температурный режим в приземном 
слое атмосферы. Указанные зависимости могут быть'использованы для 
прогноза радиационного понижения температуры воздуха (а также 
подстилающей поверхности).

I. Вертикальное распределение ветра и температуры в приземном слое 
атмосферы при нестационарных условиях

Система уравнений движения и притока тепла в однородном по 
горизонтали воздушном потоке имеет вид:
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Здесь 2 — вертикальная, х, у •— горизонтальные координаты, t — 
время, и, у, w — составляющие скорости ветра по осям ОХ, ОУ, OZ, k — 
коэффициент турбулентности, р — плотность воздуха, р — давление, 
coz — со sin ср (где со—-угловая скорость вращения земли, ср — широта 
места), 0  — потенциальная температура, 5 — нетурбулентный приток 
тепла.

Проинтегрируем почленно (1) и (2) от Zi до г2:
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Правые части написанных равенств можно сделать сколь угодно ма
лыми, если высоты z\ и г2 выбрать так, чтобы их разность была доста
точно малой. Отсюда следует, что и рассматривая достаточно тонкий слой

, , da , dv , d@
атмосферы, величины k-^, k -̂ 2 и можно считать независящими

от высоты. Непосредственно прилегающий к подстилающей поверхности 
слой атмосферы, обладающий указанным свойством, называют призем
ным. 1

Как легко видеть, .в приземном слое атмосферы направление ветра 
не меняется с высотой. Поскольку мы будем изучать именно этот слой, 
перейдем к новой системе координат, ориентируя ось Ох в направлении 
ветра.

Введем определения динамической скорости и вертикального тур
булентного потока тепла Р, обозначив:

(3)

где ср — теплоемкость воздуха при постоянном давлении.
Очевидно, в приземном слое однородного по горизонтали воздушного 

потока величины о*-и Р могут быть функциями только времени, но не 
высоты. На первом этапе работы эти функции будем считать заданными. 
Однако и при этом условии система уравнений (3) -остается незамкнутой, 
так как содержит три неизвестные функции: k(z, t) u(z, t), &(z, t).

Дополним систему (3) уравнением баланса энергии турбулентности. 
Запишем это уравнение для единицы массы воздуха

#  =  ^  +  F - 0  +  ̂ -  (4)

Здесь Е — кинетическая энергия пульсационного движения, D — ско
рость диссипации турбулентной энергии в тепловую, F — диффузионный

1 Оценки, основанные на эмпирическом материале, позволяют указать характерную 
высоту приземного слоя. Согласно [1], эта высота имеет порядок нескольких десятков 
метров. ,
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приток энергии турбулентности, g — ускорение силы тяжести, 0 О — по
тенциальная температура воздуха вблизи подстилающей поверхности. 

Для величины F справедливо выражение 1

„  д , дЕ /t-N
F  ~  ~дГ kE ~дГ ’ (5)

где kE — коэффициент турбулентного переноса кинетической энергии 
пульсационного движения.

Предположим, что коэффициенты kE и & отличаются друг от друга 
лишь числовым множителем, т. е.

kE — ak (а, =  const). . (6)

В таком случае

<7>
В

Далее, предположим, что безразмерное отношение — 2 является уни-

версальной функцией числа Ричардсона Ri,

р  , g д& ( ди \~2 
К1 — 0О dz \ dz.

Указанную универсальную функцию при малых значениях аргумента 
представим в виде степенного ряда. При этом получим

2  ck Ri* ick =  const). (8)

=  0,5. Следовательно,

ft =o

V.
Согласно А. С. Монину [2], Q

со =  4. (9)

Известно, что при стационарных условиях и равновесной стратифи
кации атмосферы в приземном слое коэффициент турбулентности ka ли
нейно растет с высотой и пропорционален динамичен ой скорости, 
ka=Kv*z> где х=0 ,38—"постоянная Кармана. В этом слу :ае уравнение

у  ! ■
баланса энергии турбулентности принимает вид Da=  —' (Da — ско

рость диссипации турбулентной энергии в тепловую при стационарных 
условиях и равновесной стратификации-атмосферы).

Предположим, что безразмерное отношение ^  являет! я универсаль
на

ной функцией числа Ричардсона. Заменяя при малых зна зениях Ri эту 
функцию степенным рядом, получаем

г»)
<г ' =  const). 1 (10)

1 Обоснование формулы (5), а также вывод уравнений (1), (2 ,, (4) из общей 
системы уравнений гидротермодинамики сжимаемой вязкой среды имеется в работе 
А. С. Монина [2]. I



Формулу, определяющую число Ричардсона в приземном слое ат
мосферы, запишем в следующем виде:

(■& )"• <»> 
где L — параметр, имеющий размерность длины,

Рср 0О̂
L % g P

Подставим (7), (8), (10) и (11) в уравнение баланса энергии турбу
лентности (4). Получим
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где Г{ — коэффициенты, зависящие от z и параметров, отличных от L.
Воспользовавшись уравнением (12), можно последовательно опреде

лить все коэффициенты г* (t =0, 1, 2, . . . ). Аппроксимируя при этом 
ди
dz суммой первых двух членов ряда (13),1 получаем
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Здесь Lj ( /= 1, 2, 3, 4) — параметры, имеющие размерность длины,
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z-
v Такая аппроксимация допустима при малых значениях безразмерной высоты ~~г.



Из уравнений (3) следует 
дв 
дг Р cpv l  дг

Р  да (16)

Граничные условия для функций и и © имеют вид:

(17)

где Zq — уровень шероховатости.
Для получения формул, описывающих профили ветра и потенциаль

ной температуры в приземном слое атмосферы, достаточно проинтегри
ровать (14) и (16) при условиях (17).

Полученные зависимости позволяют указать критерий квазистацио
нарности для процессов в приземном слое атмосферы, связанных с изме
нением во времени ветра и температуры. Обозначим через h высоту 
исследуемого слоя. При условии, что

формула (14) принимает вид, характерный для квазистационарного 
режима,

Таким образом, условие (17) и является искомым критерием.
Выполнение неравенств (17) можно гарантировать в случае процес

сов, для которых характерный масштаб времени имеет порядок часа. 
Отсюда следует, что, изучая вопросы о суточном ходе метеорологичес
ких элементов, о ночном понижении температуры и ряд других, можно 
считать изменения ветра и температуры в приземном слое атмосферы 
квазистационарными.

2. Задача о радиационном изменении температуры воздуха в приземном
слое атмосферы

Рассмотрим вопрос о трансформации поля температуры под влиянием 
изменений прихода солнечной радиации. Для решения этой задачи не
обходимо знать зависимость коэффициента турбулентности от вертикаль
ной координаты и времени при ze(0, оо), /е(0, оо). Примем схему1, со
гласно которой:

Через h здесь обозначена высота приземного слоя атмосферы.
Параметры v% и h, вообще говоря, следовало бы считать функциями 

времени, подлежащими определению. Однако в целях упрощения задачи 
мы предположим, что они являются постоянными.

Как уже отмечалось, уравнение притока тепла в приземном слое ат
мосферы имеет вид

В силу (19) отсюда следует, что при ее (zq, К)

1 Аппроксимация зависимости' коэффициента турбулентности от высоты формулой 
типа (19) впервые была предложена М. И. Юдиным и М. Е. Швецом [3].

h <С I Lj | (/ =  1, 2, 3, 4), (.18)

(19)



' Таким образом, определение пространственно-временного распреде
ления температуры в приземном слое атмосферы в рассматриваемом 
случае сводится к нахождению двух неизвестных функций времени: P(t) 

п 0 о(/)-
Физический смысл сделанных предположений очевиден. Мы не будем 

на нем подробно останавливаться. Весьма существенным является то, 
что, изучая нестационарный процесс, мы выделяем квазистационарный 
приземный слой. Однако выше было показано, что такой прием оправдан 
в случае процессов, характерный масштаб времени которых достаточно 
велик.

Запишем уравнение теплового баланса подстилающей поверхности

п  +  Р  =  (1  —  Г) /  + л  —  в .

Здесь П — поток тепла в почву, Г —1 альбедо подстилающей поверх
ности для коротковолновой радиации, I  — приход коротковолновой ра
диации, Л и В — потоки длинноволновой радиации, направленные соот
ветственно вниз и вверх. ■

Для величины В справедливо выражение

В =  АЛ + (1 — А)оТо4, ' (22)

где А — альбедо подстилающей поверхности для длинноволновой радиа
ции, а — постоянная Стефана — Больцмана, Т0— абсолютная темпера
тура подстилающей поверхности.

Поскольку изучается процесс, протекающий в приземном слое атмо
сферы квазистационарно, можно принять 1

Го=0о. (23)

Воспользуемся этим равенством, а также формулой (22) и запишем 
уравнение теплового баланса подстилающей поверхности в следующем 
виде:

П + Р = (1  — Г )/+  (1— А) Л — (1— Д)(т0о4. (24)

Уравнение (24) связывает четыре функции: P(t), ®o(V, П (t) и 'l(t). 
Последнюю из этих функций мы считаем заданной. Величины Г, А 'и Л 
в большинстве случаев, представляющих практический интерес, можно 
считать постоянными.

Для определения функции П (t) необходимо рассмотреть вопрос
о распространении температуры в почве. Этот процесс описывается урав
нением теплопроводности

Ж  =  < 2 < ° .  0 < * < с о ) .  \ (25)

Здесь Т — абсолютная температура почвы, ат2 — коэффициент тем
пературопроводности почвы.

Уравнение (25) будем решать при следующих краевых условиях:

0 £О) =  const. (26)=  ®о (О, Т
2 = 0 t =  о 

г < о

AR
1 Строго говоря, вместо (23) следовало бы писать T o ~Q o(p o /im )cp > где Ро —  атмо

сферное давление вблизи подстилающей поверхности, выраженное в миллибарах. Од- 
AR

нако множитель ( p o ! im ) cp практически всегда настолько близок к едийице, что
его можно не учитывать.



Второе из этих условий означает, что в начальный момент времени 
в почве имеет место изотермия.

Обозначим через х отклонение температуры почвы от ее значения 
в начальный момент времени

т =  7 — в (00). (27)

В силу (25) и (26) функция х удовлетворяет уравнению теплопровод
ности

dt
dt ■ а

d̂ x 
т йг2

и краевым условиям:

2 = 0 
t> о

=  х0 <0 . ■о,
г <0

=0 ,

(28) 

(29)

то (/) =  0о (t) -  в<°>. (30)

Применим преобразование Лапласа — Карсона 1 по переменной t 
к уравнению (28) и первым двум из соотношений (29). Получим:

2

где

p i  = а т дг2 z~ о=  0̂ ( р ) , ■0 . (31)

Здесь

х (р, z)'.= Lx(t, z), то (р) =  Lx0{t). 

Решение задачи (31) имеет вид

У * .X =  Х0 (р) е

Поток тепла в почву, как известно, определяется формулой

П =  А
dT
dz z=0

(32)

(33)

где X — коэффициент теплопроводности почвы. 
Обозначим _

П (p) =  LH(t).

1 Значение оператора Лапласа — Карсона L  от некоторой функции ср(£) опреде
ляется с помощью равенства

(О = р\ е

Параметр р здесь считается комплексным. Таким образом, оператор L  преобразует 
функции вещественного аргумента t в функции комплексного аргумента р. Соответствие 
между классом N функций, допускающих преобразование Лапласа — Карсона, и классом 
M = L(N )  взаимно однозначно. Оператор, обратный по отношению к L , определен сле
дующим образом. Пусть f(p)eM, тогда

5 + /ОО

L ~ 4 { P )  =  ~  f eptlMLdp. 
2ш J Р

о  —  /с о

Последнее равенство известно под названием формулы обращения Римана — Ме
лина. •

Подробные сведения, касающиеся оператора L  и его свойств, читатель найдет 
в книге [4].



В силу (27), (32) и (33) справедливо равенство

ъ {р ) =  + - У р ъ (р )- (34)

Перейдем к рассмотрению вопроса о распределении температуры 
в атмосфере выше приземного слоя. Вследствие (19) уравнение притока 
тепла при h имеет вид

д@
dt ■ кг~ , (35)

(36)

эвия для функции ©:

0 . =  ©*(*), 0  ,_ n =  ®i0) =  const. (37)

где
ki =  uv^h.

Примем следующие краевые условия для функции ©:

z=h
t>  о

t=0 
z >  ft

Через @/i (^) здесь обозначена функция времени, равная 

©л (t) =  ©о (0

Обозначим

*■? CpV*

z=h
t> о

(38)

(39) 

(4°)

=  Ъ \ ^а ^ 0 ,  6 = 0 .  (41)

ft =  0  — 0 Л(°). 

Тогда уравнения (35) и (37) примут вид:

J L  _  ь iEL
dt ~  1 dz2 >

t= о 
z >  h

Здесь

(t) = 0 f t  (t)— 0ft(o). (42)

Применим преобразование Лапласа — Карсона к уравнению (40) и 
первым двум из соотношений (41). В результате решения возникающей 
при этом задачи получаем

%=bh{p)e (43)

где

ft (р, z) =  Lft (t, z), ftft (p ) =  Lft,, (t). 

Из уравнения (20) следует
de

p'“i dz z^h

Функцию 0 (z, t) естественно считать непрерывно дифференцируемой 
по z всюду в области ее Определения, в том числе и при z =  h. Учитывая 
это обстоятельство, находим

P{p) =  lP { f)  =  ?cpV K V J \ iP )-  (44)

Обратимся снова к уравнению теплового баланса подстилающей по
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верхности..В силу (30) ®0=©^0)+тг0. Так как всегда |то[<0£О), то спра

ведливо приближенное равенство

0 (°)4 + 4  0 о(О)% о .  (45 )

В результате подстановки (45) в (24) находим 1

/ > ( 0  +  П ( * )  =  (1 _ Г ) / ( * )  +  (1 - Д ) А - ( 1 - чД ) о [ 0 (Оо>4 +

+  4  0 ' О)% О ( О ] .  (46 )

К уравнению (46) применим преобразование Лапласа — Карсона. 
Получим

я (р )  + п (^) =  (1 - г )7 (р )  + (1 - Д )А -

_ ( 1 _ Д ) с [ © ^  + 4 0<О)Ч (Р )] ,  (47)

где

T (p)=L I(t).

Воспользуемся формулами (30), (42) и преобразуем равенство (38) 
следующим образом:

In —

»AW =  - ( e i 0)- e H  +  0̂W - i ^ / >(O. (48)

Применяя к (48) преобразование Лапласа—  Карсона, получаем 

_  _  in А  _

К(Р) =  ~  (© Г  ~  0оО)) +  Ч(Р) ~  ^ ~ ^ Р ( Р ) .  (49)

Система линейных алгебраических уравнений (34), (44), (47), (49) 

содержит четыре неизвестные функции аргумента р: Р (р), to(p)> 'П (р) 

и 'д'н(р)- В дальнейшем нас будут интересовать первые две из приведен
ных функций. В результате решения указанной выше системы находим:

_  y~k[ | [(1 —  Г) 7  (р )  Ч- (1 — Д) ( л  —  ®0о°)4)]

( р) =  — r ~ 4 z — ъ----г— 1--------—  Х
^ V h l n - p  + [™*[9CpVkl + — ) +

1п^  + * р ^ Л 0лО)— 0оо) )} l/V +  « v [ ( i — г)/ (р )+

^ апЗ И  7Г\ X
+ 4 (1 -  Д) авд ; у  kx In — J у р  +

+Д1-Д) Й - . е Я ]  • т

Р („ ) =  к ( / ) )  _  ( 0 и) _  е <•))]. (51)

w * +  y h  in —  / Р

1 В книге М. Е. Берлянда [5] имеется решение задачи, близкой к той, которая здесь
исследуется. Однако в этой работе заданной функцией времени считается поток тепла
к земной поверхности, [т. е. вся правая часть уравнения (46)].'



Располагая зависимостями (50) и (51), с помощью формулы обра
щения Римана — Мелина можно найти функции то(0 и P(t). Далее, вос
пользовавшись формулами (21) и (30), нетрудно определить распределе
ние температуры в приземном слое атмосферы. ч

Рассмотрим более подробно случай, когда приход коротковолновой 
радиации не меняется с течением времени,

I  (t) —  /о =  const. (52)

Вычисляя при этом условии оригиналы для функций То(р) и Р(р), 
находим: • • .

+ 1

Т®1 (S2 — ®l)
Г
[ 1 - е  1

s2 + ! 1

P{t)

lh  (82 — ®i) 

е ei4 erfc С У  t + -у |

^ e r fc i

(»1 + Q («2 + 0

erfc.(— \ Y  t)_ —

,y t)\ , , (53)

(l -  ew erfc С VT) +

Si +
( * 2 - * l ) O l  +  C)

1 erfc

B2 +• I
(82- 8 i)(52 +  C) [ i - erfc ( — 8,y t )  ]}. (54)

Здесь обозначено:

=  У к х {[(1 -  Г) / 0 +  (1 -  Д) (а  -  o e f ) ]  l n ±  +

+ ХР<У»* (®(ft0) — в о0)) }

=  [(1 -  Г) / 0 - f  (1 — А) (Л — с0<°>4) ] , ■ т =  J _  щ h

-  ад* (р ср УТг +  -  4 (1 -  А) аво(0)3 у kx

1. 2

а„, 

hIn —  zo,

го

+
V -

„ X r— ' h
2 ТТ- V k i  Inam z0

+

— . h 
^oJ

+ (55)



При малых значениях t найденные зависимости аппроксимируются 
следующим образом: v

v (0  «  [(1 -  Г) / 0 + (1 -  Д) {а  -  а0 (оО)4)] У 7 , (57)

Р  (О S S  Р 0 + ^ V  { Р с р  [(1 -  Г) / 0 +  (1 -  А) (А -  a0S°>4)] ~

/ т а ш  —

- <58>V h

где Ро — значение турбулентного потока тепла в атмосферу в начальный 
момент времени

%pCj,t/*(e<°>-e<0>)

0 = ~ ' _  1пА ----------• (59)
z0 .

\
Особенно простой вид принимают формулы (57) и (58), если поло

жить Ро =  0. В этом случае при малых значениях t пространственно-вре
менное распределение температуры в приземном слое атмосферы описы
вается следующей зависимостью:

е (z, о  «  е&0) +  -т= -Зр- [а  -  г) / 0 +  (1 -  а) (а  -  ав0(0)1 ] х

(60)

Полученные зависимости [это касается как точных формул (53), (54), 
так и приближенных (56), (57), а также (60)] могут быть использованы 
для прогноза ночного (радиационного) понижения температуры. Для 
этой цели следует в качестве начального момента времени принять 
момент захода солнца и положить /о =  0. Заметим, что приближенное 
равенство (57), справедливое при малых t, в этом случае совпадает с из
вестной формулой Брента.
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Ф. Н. ШЕХТЕР

О МЕТОДИКЕ ОПРЕДЕЛЕНИЯ ЛУЧИСТОГО ПРИТОКА ТЕПЛА

Рассматриваются расчетные и экспериментальные методы определения 
радиационных измерений температуры. Подробно описывается рекомен-

дТ
дуемая методика вычисления -jjj- по данным о распределении по высоте

температуры и влажности.

Вопрос об определении лучистого притока тепла является кардиналь
ным при расчетах радиационных изменений температуры.

По определению

дТ _  1 clF . .
dt рср dz ' '

или

дТ pvf<P) dF 
dt р ср dm ’

\
где F — результирующий поток радиации на рассматриваемом уровне,

Z

m = f  pwf(p) dz — эффективная поглощающая масса, pw— плотность
о •

водяного пара, f (р ) — функция, учитывающая влияние давления на по
глощение длинноволновой радиации, р — плотность воздуха, ср — удель
ная теплоемкость воздуха.

Из формулы (1) ясно, что основной определяющей величино^/-

является производная пт потока радиации по поглошаюшей массе/Если 
рассматривать только длинноволновое излучение,'то

::: F =  В — Л.

Для потоков радиаций, направленных вверх (В) и вниз (Л), имеем[5] 
следующие выражения:

м
A (tn) — Е  (т) — Е  (М) D  (М — т) +  § D  (х — т) dE, (2)

т

т

В (tn) =  Е  (т ) — Е  (0) D (т) + E SD  (ni) — J  D (т  -с) dE. (За)
о

Здесь Е =  аТ4, D(x) — функция пропускания.
Формула (За)’получена в предположении, что земная поверхность — ■ 

абсолютно черное тело с температурой Т3 и что температура воздуха,
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прилегающего к земной поверхности, не равна температуре земной по
верхности. Если Т3 =  Т (0), то

Ш

В (т) =  Ё  (т) — j  D (т  — т) dE. (3)

Продифференцировав формулы (2), (3), получим:

dA
dm

м

Е  (М) ГУ (М - т ) -  j  D ' (х -  m) dE,
т

т

dB =  -  Е  (0) СУ (т ) + E 3D ' (т) -  j  ГУ (т  -  х) dE,

d F
dm

dm

м

j  D ' (x - m )dE ~ \  D ' (m -  x)dE - E (M )  D ' (M - m )  +

+ E 3D '{ m )- E { 0) D ' (m)\.

(4)

(5a)

з о р м у д ^ ^ г ^ ^ ^ и Д д̂ ^^и зм енен ие  температуры на данном 
Уровне обусловлено.те!вдо,дймтас#свыше- и нижележащей атмосферой, 
'потерей тепла в мировое пространство иТеплообменом с земной поверх.- 
костыо. ^ — ■—-- ---

Теплообмен с земной поверхностью влияет на в явном виде лишь

при наличии скачка температуры почва — воздух. При этом на любом 
уровне происходит охлаждение за счет излучения, уходящего в почву, 
и нагрев от потока радиации, излучаемой почвой (независимо от темпе
ратуры почвы). Результирующее влияние теплообмена земной поверхно
сти с прилегающим к ней воздухом обусловлено знаком скачка темпе
ратуры. Если Т^>Т3, то воздух на рассматриваемом уровне за счет теп
лообмена с земной поверхностью будет охлаждаться, если Т <^Т3— на
греваться. При равенстве температур земной поверхности и прилегаю
щего к ней воздуха члены E3D'(m) и E(Q)D'(m) сокращаются.

При Т (0) =  Т3 формула (5 а) упрощается и
~ М m •

j  D '{x - m )d E - \  D '(m - x )d E - E { M )D '(M
d F
dm m) (5)

dT
Остановимся на существующих методах определения с точки зре

ния даваемой ими точности.
1. Графические методы, к которым относятся обычные радиационные 

номограммы и специальные.
а) Обычные радиационные номограммы (Эльзассера, Шехтер и др.). 

По ним вычисляют разность потоков радиации на двух уровнях, т. е. 
приток тепла в слой толщиной Аг.

Интегрируя формулу (1) по высоте от Z\ до получим

дТ
dt

1 A F
рср Иг (6)

дТ
где — среднее изменение температуры в слое Az за единицу времени.

Следовательно, расчеты по обычным радиационным номограммам по
зволяют вычислить только среднее изменение температуры всего слоя.'



Это в некоторых случаях Может привести к неправильной оценке роли 
радиации в формировании температурного режима. Например, расчеты

дают А (В — А) =  0, следовательно, =  0. Однако вывод о том, что

лучистый теплообмен не оказывает влияния на температуру воздуха,
1 д Т

будет неправильным. В действительности (z) могут быть существен

ными по величине и разного знака. Как наблюдения [2, 6], так и наши

г п  ' дТрасчеты [1] показывают, что перемена знака -щ- по высоте имеет место 

при определенных условиях.
Простая замена производной ко

нечной разностью хороша лишь для 
участков с линейным ходом резуль- 

“ ~ ' no-

0, 005

тирующего потока F — B — А. 
этому вычисление по формуле

дТ
dt (;г):

1 A F
р ср Дгг (7)

Рис. 1. Схема номограммы для расче
та лучистого притока тепла. 

Цифры I, II , I I I  соответствуют второму, 
первому, третьему членам формулы (5).

вычисление —  по формуле (5) све-

в приземном, слое может дать боль
шие ошибки. Уменьшение же интер
вала Az всегда связано с увеличе
нием ошибки при вычислении AF.

б) Специальные номограммы. 
Если взять прямоугольные оси ко
ординат и откладывать на одной оси 
величины Е, а на другой D' (и), то 

df 
dm

дется к определению площади, огра
ниченной определенным контуром 
(рис. 1).

Кажущиеся простота и быстрота расчета оказались очень заманчи
выми, и соответствующие номограммы были построены в СССР груп
пой сотрудников Ленинградского государственного университета [7] и 
в Японии Ямамото [8]. Однако указанные номограммы пригодны лишь 
для ориентировочных расчетов. Малая точность, даваемая ими, обуслов
лена двумя причинами, на которых мы остановимся подробно.
“  Первый источник ошибок обусловлен тем, что производная от функ
ции пропускания определяется весьма приближенно. Дело в том, что 
для самой функции пропускания мы не имеем точного аналитического 
выражения, а пользуемся кривой, полученной как среднее из различных 
экспериментальных данных (подробно о получении £>-(«) см. [5] и [7]). 
При этом если незначительный сдвиг кривой в какой-либо точке или из
менение ее наклона дает ошибку в D (и) порядка.всего нескольких про
центов, то величина D' (и) может измениться весьма значительно.

Сказанное в особенности относится к малым поглощающим массам, 
играющим основную роль в процессах теплообмена. На рис. 2 видно, что 
даже значения D' (и), полученные на основании одного и того же исход
ного материала, но разными авторами, отличаются друг от друга (кри
вые 1 я 2 ).

Точность определения D' (и) уменьшается с уменьшением поглощаю
щей массы, и наибольшей ошибкой отягощено, по-видимому, значение 
D' (0). Из общих физических соображений ясно, что D' (и) — монотонная 
непрерывная кривая, имеющая конечный максимум при и =  Он убываю-
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щая до нуля при ,и->оо. Так как опытных данных о функции пропуска
ния для ц<40“4 не имеется, то и определить £>'(0) достаточно точно 
трудно. Мы считаем, что в настоящее время точность определения D '(0) 
не превышает 50%. Положение же изолинии D '(0) на номограмме 
весьма существенно, так как точка с координатами (Т (т ) ,и = 0 ) яв
ляется исходной при построении контура вычисляемой площади.

Второй источник ошибок связан с видом функции D' (и). Как видно 
на рис. 2 и 3, производная от функции пропускания очень резко убывает 
с увеличением массы (от Ю2 при и~ 10~4 до 10-1 при и ~  10_Ih) . Поэтому 

■\линейный масштаб для D ' (и) (необходимый при построении номограммы 
\\в декартовых координатах) оказывается неудобным. В связи с этим

Ш'(и)1 -
. 400, '

300

200

ПГ) ЮО

'О

’ '  0 0,0005 0,00/ 0,0015 0,002 и см
Ц)

Рис. 2. Значения модуля производной от функции про- 

4 пускания для малых поглощающих масс.

функции пропускания, предложенной Ф. Н. Шехтер; 3 — по Бруксу
1 — по Ф . Н. Шехтер, 2 — по К- Е. Якушевской, вычисленный по 

(кривые 2 и 3 заимствованы из работы [7])..

Ямамото построил номограмму в полярных координатах. Однако эта 
попытка, как отметил и сам автор, не привела к существенному улуч
шению. -

Другой путь — отбрасывание части номограммы, охватывающей 
большие или малые массы. Физически это означает, что не принимается 
во внимание теплообмен с воздухом в первом случае в верхней части 
атмосферы,, во втором с воздухом, непосредственно прилегающим

к уровню, для которого рассчитывается Номограмма Ямамото начи

нается с гг=0,005 см, номограмма К- Я. Кондратьева кончается практи
чески на гг =  0,.1 см.

Мы рассчитали возникающие в этих случаях ошибки. Рассмотренные 
температурные стратификации описаны в работе [1]. Из табл. 1 видно, 
что в отдельных случаях ошибка может быть больше 200%. При этом 
нельзя заранее сказать, для каких высот какой номограммой надо поль
зоваться. Если для профилей 1,4 и М ошибка при неучете малых масс 
меньше 10% уже для высот, больших 20 м, то для профиля Аг она равна 
35% еще на высотах 200 и 300 м. Это обстоятельство объясняется сухо
стью арктической атмосферы зимой. Не учитывать большие массы можно

2 Труды ГГО, вып. 127 17



лишь в том случае, когда градиент температуры вблизи уровня расчета 
значительно превышает градиенты на всех других .высотах, и при отсут
ствии каких-либо особенностей в ходе влажности по высоте.-Во всех 
приведенных в табл. 1 случаях влажность равномерно убывает с высотой. 
Наличие больших градиентов или инверсий температуры на больших' 
высотах изменит результаты расчета. В табл. 1 в скобках помещены ве
личины относительной ошибки при инверсии температуры на высоте 
300 м.

Таблица  1|

‘ ' ■ I
Относительная ошибка 5 % при неучете членов с т <0,005 см или с т >0,1 см|

Высота
(м)

Без 1п <0,005 СМ Без m >0,1 см

профиль профиль

N 1 4 М Ai N 1 4 М м

0 21 98 100 ■ 95
■ ■

49 0,1 -0,2 14
1,0 13 106 98 216 — 53 -1 1 28 —
5,0 2 98 96 — — 59 —1 2 — —

10 5 15 19 100 — 63 - —8 3 10 .—
20 —10 8 4 — — 74 —35 5 25 ■" —
50 —9 — 1 4 —. 88 -190 28 22 —
70 0,0 0 (30) 0 • — 85 -310 23 30 —

150 (109) — ' (12) — — 94 -320 31 30 —
200 — — 27 — — — — 58
300 - _ ,(—620)' — 22 91 56 105 55 96
500
7АЛ

(-114) — (890) ' — 12
Q

120 ■ -56 89 96 '26
/ \J\J 

1000 0,0 Z _
У
0 100 78 84 94

/г о
/ 38

1500 0,0 _ 0 _ — - — — ■ 42
2000 0,0 —• - — —7 — 80 83 91 48

dF
dm

■ d F * 

dm
d F
dm

где
dF*
dm - приближенное значение

■. Избежать больших ошибок можно, используя несколько бланков 
с разными масштабами и суммируя площади. Но такие расчеты очень 
трудоемки.

В результате проведенного анализа приходим к выводу, что построить 
точные и удобные специальные номограммы невозможно, причем эта 
трудность вытекает из самой физической сущности процесса лучистого 
теплообмена.

2. К аналитическим методам относятся формулы Бруиненберга и 
Брукса. ,

а) Бруиненберг [3] предлагает следующую приближенную формулу 
для вычисления изменения температуры, обусловленного водяным паром:'

dT
dt

N Г  I \
I d2Sl ) 

^U\dTdw п
П = 1. '

m , +
Й = 1

д%
дТ dw ,/к

d S f
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где 5 1 (S *)— поток радиации, 'направленной вниз (вверх), Т — средняя
6Se

температура слоя, w — количество водяного пара в слое, — значение 

4^ на границе атмосферы.

Изменение температуры, вызванное углекислым газом . вычи

сляется по аналогичной формуле.
d^S да S  *

Для определения величин dT$w и автор дает таблицы и гра

фики. Атмосфера разбивается на отдельные слои, и суммирование про
водится по слоям, расположенным выше и ниже рассматриваемого 
уровня. '

Общее изменение температуры, вызванное лучистым теплообменом, 
находится как сумма, т. е.

дТ ( дТ \ (  дТ
dt \ d t  ) w ~  \  dt

Такое простое суммирование содержит в себе .предположение, что по
лосы водяного пара и углекислого газа не перекрываются. В действи
тельности же в полосе углекислого газа 13— 17р. происходит заметное 
поглощение и водяным паром. Неучет перекрывания полос приводит

к завышению вклада углекислого газа в -4̂ -. Количественно оценить

возникающую ошибку трудно, так как она зависит от стратификации 
атмосферы.

Расчет по методу Брупненберга очень громоздок и недостаточно 
точён. Малая точность объясняется в значительной мере весьма прибли
женными значениями вторых производных,

б) Формула Брукса [4] имеет вид

дТ q
dt

к \
^  ' dA

___  k \  da )k
Й=1

(д£)«
dSE

du 'n du
«•= l

(8)

Если мы в точной формуле (5) представим первые два члена как 
сумму интегралов по отдельным слоям и затем вынесем за знак инте
грала среднюю величину производной от функции пропускания для каж
дого слоя, то получим приближенную формулу (8). Для облегчения и

dA
ускорения расчетов в работе [4] приводится таблица значений =

=  — . Автор рекомендует при расчетах по формуле (8) в качестве

границ отдельных слоев брать уровни зондирования.
Следует отметить, что расчет по методу Брукса дает удовлетворитель

ные .результаты лишь для'.свободной' атмосферы, т. е,. для области .с ма
ло меняющимся градиентом температуры. В приземном слое разбивка на 
слои без учета в каждом отдельном случае конкретного, вида зависимо

го / ч „ dA
сти Е (пг) я использование средней для слоя величины ^  может при-
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вести к значительным ошибкам. При быстро меняющемся с айсотой 
. градиенте температуры весьма существен теплообмен с ближайшими 

слоями воздуха, т .е. при малых поглощающих массах. Для малых масс 
производная от функции пропускания меняется очень быстро,(см. 
рис. 2, 3) и, следовательно, средняя величина не является характерной.

В заключение отметим, что из рассмотренных выше способов расчета 
изменения температуры чаще всего используют на практике метод 
Брукса или обычные радиационные номограммы.

3. Остановимся кратко на получивших в последние годы большое 
распространение экспериментальных методах. К сожалению, в большин
стве работ [2, 6, 9— 12] измеряются не притоки тепла, а радиационные 
потоки. Величины же изменений температуры вычисляются по формуле 
(6) или (7), что может дать большие ошибки по причинам, указанным 
в п. 1 а.

Более точные результаты получаются в том случае, когда наличие 
> большого числа измерений позволяет построить надежный профиль F (z) 

и произвести графическое дифференцирование.
" Очень интересны попытки измерения непосредственно искомой вели- 

dF  -
ч и н ы — • В этом направлении проводились работы в СССР в Главной

геофизической обсерватории (ГГО) [13] и в Англии [14]. Однако оконча
тельно этот вопрос еще не решен.

Гер ген [14] предложил прибор, названный им черным шаром. С по
мощью этого прибора определяется радиационная температура воздуха, 
т. е. та температура, которую имела бы атмосфера в состоянии лучи
стого равновесия. Разность между радиационной температурой и истин
ной пропорциональна, по мнению автора, изменению температуры под 
влиянием лучистого теплообмена. Это положение правильно только для 
серой среды. Атмосфера, как известйо, не является, такой средой.

Рассмотрим кратко теоретические основы упомянутых методов [13,14].'
Если написать уравнения переноса монохроматической радиации 

в форме Шварцшильда, то легко получить следующее соотношение:
со ,

^ ;  =  1 К { В ,+  А 1 - 2 Е х)ЛК ■; (9)

где . k x =  a? +  —-эффективный коэффициент поглощения (а® ,
Pw

— коэффициенты поглощения водяного пара и углекислого газа, ри,, 

рс — соответствующие плотности).
Вынося формально "среднюю „ величину k\ из-под знака интеграла, 

получим

^ -  =  k (B  +  A -  2Е). (10)

х Состояние лучистого, равновесия характеризуется тем, что 

откуда 2£,равн =  А +В, и окончательно ,

U  =  2 t ( E n m -'E). , (11)

d F
Измеряя Ераш — Е, можно, по Гергену, получить^по формуле (11).

В ГГО построен прибор, который авторы назвали суммарным балан
сомером. Он измеряет величину, стоящую в скобке формулы (10).
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На первый взгляд использование описанных приборов является реше-
d F

нием проблемы измерения величины dm •надо только определить k.

г

л

Но в этом и заключается основная принципиальная' трудность, возни
кающая из физической природы процессов поглощения и излучения 
радиации в атмосфере. / i

Основные поглощающие газы атмосферы — водяной пар и углекислый 
газ — имеют линейчатые спектры поглощения. Коэффициенты поглоще
ния, в таких спектрах чрезвычайно резко зависят от длины волны даже 
а пределах одной линии поглощения, изменяясь для некоторых участков 
спектра в 1000 раз. Известно, что k\ зависит от количества поглощаю
щего вещества даже для ДХ — 0,1 ji, поэтому мы не можем сказать ничего 
определенного о величине среднего коэф
фициента поглощения (см. [5, 7]); его 
просто не существует. Следовательно, 
в (10 )и (11) необходимо брать средне
взвешенный коэффициент поглощения.
Но такой коэффициент будет зависеть не 
только от распределения температуры и 
влажности в атмосфере, но и от уровня 
расчета и может быть даже отрицатель
ным. Сказать что-либо априори о его ве
личине и знаке весьма трудно.

Сделанные замечания остаются в си
ле и в том случае, если пренебречь при
сутствием в атмосфере углекислого газа 
и считать, что лучистый теплообмен 
обусловлен наличием одного водяного 
пара. -

Перейдем теперь к описанию рекомендуемой нами методики расчета 
лучистого притока тепла.

Из изложенного выше ясно, что наибольшую точность будет давать 
аналитический способ расчета, прйче»ГтаЩ5^^и' котором мы сумеем; 

' ̂ ШТй'ЬГлшйь значениями саКи"функцйи пропускания.
Произведем в интегралах формулы (5) замену.переменных, отсчи

тывая массы вниз и вверх от рассматриваемого уровня, который будем 
считать нулевым. Тогда (5) примет такой вид:

т

О

-иЛ

-иг

-и,

■в

V,
-щ

Рис. 4. Иллюстрация к форму
лам (12) и (15).

dLF
dm

' М — т  т

J  'D '(u )d E +  j  D ' (v) d E - E  (AO D ' (M  -  m) (12)

где u=x—m, v =  m—x.
Разобьем атмосферу на слои таким образом, чтобы в каждом отдель

ном слое IS было бы линейной функцией от поглощающей массы. Тогда 
б‘ба“'интёграла в формуле (12) можно записать как сумму интегралов 
по отдельным слоям (рис. 4):

М — т М — т

j  D '( u ) d E =  ^ D '{ u ) d E + l D '{u )dE  +  . . .  +  j  D '(u )dE y
0 0 «х ~ an

m v j t»2 m

j  D ’ (v) dE =  j  D ' (v) dE +  j  D ' (да) dE  + . . . + j  D ' (v) dE. (13)
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• '  dE
Так как в каждом, слое щ — щ-\ и vt — Vi-\ -- величина постоян

ная, то

j  U  (и) dE =  ( - g - j  [D (щ) -  D  (« ,_ ,)].

ui -1

В силу линейной зависимости Е от поглощающей массы

d E Е .  — Е .  .I I—1
du : а. — и. ,11 i i—l

Ui

Г £У (и) dE =  /  -1 [D (щ) -  D («,_!)]
J  i /•—1

(14)

4 - 1

Подставляя (13) и (14) в (12) и учитывая, что D'(u)<^0, получим 
окончательную расчетную формулу

N

d F
dm

i=1

/AEAD \ 

\ Au h fe-1

fkEAD  \

I  I* h
+ E (M) | D ' (M — m)\. (15)

В последний член формулы (15) входит производная от функции 
пропускания. Для нижней атмосферы М — т  порядка единицы. При 
таких значениях поглощающей массы функция пропускания меняется 
очень медленно и, следовательно, производная определяется достаточно 
надежно. Проведенные для нижнего двухкилометрового слоя оценки по-

dF
казали, что вклад соответствующего члена в-^, как правило, не превы

шает 30%, однако в отдельных случаях он может достигать и 
80% (табл. 2).

Следовательно, отбрасывать его ни в коем случае нельзя.

Т аблица  2

d F
Отношение \D' (М  — т)\ Е  (М) к в процентах

Z  м

Профиль

N I 4 М A n i

0 12. 0,3 0.06 0,2
1,0 13 0,2 0,2 5 — — .

10 15 2 0,8 — — —
50 18 " 38 6 7 — —

150 21 75 , 7 8 — —
. 200 — — ( — 26 42

300 23’ 80 9 8 44
500 . 25 72 ч 19 14 12 41
700 — — — — . 21

1000 23 30 20 21 18 43
. 1500 — — — ■ 20 35
2000 28 27 .23 23 26 50
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Учитывая, что для расчета ^  важно хорошо знать поглощение ра

диации при малых массах, мы несколько уточнили (за счет С 0 2) функ
цию пропускания, использованную ранее при построении радиационной 
; номограммы [5].

Рекомендуемые зависимости D (и) и D' (и) приведены на рис. 3.
Следует отметить, что увеличение числа слоев, на которые мы раз

биваем атмосферу, улучшает аппроксимацию кривой Е (т.) ломаной 
линией. Но, с другой стороны, чем больше число слагаемых, тем больше

Еш /см гмин.
JJQ
P ~ £Jo ~0fi3

0,51
0,5

0,05 т  см г)

Рис. 5. Вид зависимости Е ( т ) .
Штрихи на кривых означают границы участков, цифры — высоту над 

земной поверхностью.

ошибка при расчете, обусловленная неточностью входных данных, т. е. 
Е и D. Поэтому число участков должно быть оптимальным и увеличи
вать его без необходимости не рекомендуется. Разбивка на слишком 
мелкие участки может привести к тому, что на каком-либо участке с ма
лым содержанием водяного пара окажется AD =  0 [из-за ограниченной 
точности функции О(и)]. Возможность такого случая будет показана 
ниже. ......

Проиллюстрируем порядок расчета на примере. Предположим, что 
d F

надо определить на высоте 5 м для профиля 4 (см. [1]). Так как

влажность меняется по экспоненциальному закону, то т  =  1,555 
(1— е~ 4’5 • 1о-4г) см в м)_ Строим зависимость Е (т ), беря разные 
масштабы для малых и больших поглощающих масс (рис. 5).

Согласно рис. 5 в, для вычисления первой суммы в формуле (15) 
нижний слой атмосферы от 0 до’ 5 м достаточно разбить на три участка.
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Увеличив4 масштаб (рис. 5 б), видим, что более точный результат полу
чим, разбив этот слой на восемь частей. Если мы теперь разобьем са
мый нижний участок еще на два (рис. 5 а), то получим, что на участке 
z =  0 — 0,015 м AD =  0, а АЕ =  0,019 кал/см2 мин. (АТ =  2,1°). Здесь и

N  ■ '
„  'я£П/Д£Д£>\

кроется указанная выше опасность. Считать у  (— д^—) по девяти уча-
/ = 1

AEAD п
сткам, приняв для последнего Ац = 0, ни в коем случае нельзя.

Дело в том, что в действительности AD Ф  0, а равно малой величине 
(AD << 0,001), которая при умножении на большое АЕ и делении на весь
ма малое А и даст заметный вклад в рассчитываемую сумму. Неучет 
этого члена равносилен отбрасыванию заштрихованной площади на 
рис. 1. Насколько это может исказить результат, видно из табл. 3, в ко-

dB  _
торой приведены значения ^  на высоте 5 м при разном числе участков.

Зависимость величины
dB
dm

Таблица  3 

от числа участков

Число участков 1 3 8 9

кал/см3мин.dm 2,11 2,05 1,59

. При вычислении второй суммы в формуле (15) следует разбивать 
часть кривой Е (т), расположенную справа от точки, соответствующей- 
рассматриваемому уровню. В этом случае, наоборот, с удалением от 
уровня расчета приходится постепенно переходить от большего масш
таба к меньшему. Для. масс порядка 0,1—0,2 см можно-пользоваться

рис. 5 в, затем следует перейти к рис. 5 г. Образец расчета ^  приведен

ниже и в табл. 4.
В заключение остановимся еще на одном вопросе. На рис. 3 видно, 

что функция D' (и) очень быстро убывает и при и =  0,01 см составляет 
приблизительно 3% значения D '(0 ). На этом основании некоторые ав
торы [7] говорят о наличии так называемого «влияющего слоя», опреде
ляя его как.слой воздуха, поглощающая масса которого равна 0,01 см.

Из проведенного в настоящей работе анализа ясно, что ограничиться 
рассмотрением теплообмена в ограниченном слое воздуха можно лишь 
в отдельных случаях. Как правило, необходимо принимать во внимание 
теплообмен со всей атмосферой. • '

П р и м е р.

dB
dm s

\AD АЬ
Am 

^  AD AE

: 2,0525,

Am ■ 0,0049,

\D' (M — tn) | =  0,057, E (M) \D'-(M— m)\ =  0,0096,

0,0145,

d F
dm ■■ 2 ,0 6 7 0 .
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Таблица 4

Z  м E  кал/см2 мин.
и
V

D ( u )
D ( v )

0 0,470 0,00350 0,778

0,1 0,505 0,00343 0,780

0 ,2 0,511 0,00336 0,781

0 ,5 0,517 0,00315 0,787

1 0,524 0,0028 0,796

2 0,532 0,0021 0,818

3 0,536 0,0014 0,846

4 0,5378 0,0007 0,888

5 0,5384 0 ,0 1,000

7 0,539 0,0014 0,847

10 0,539 0,0035 0,778

25 0,537 0,0147 0,635
50 0,536 0,0311 0,550

200 0,529 0,130 0,389
800 0,503 0,467 0,293

1300 0,482 0,685 0,263

1600 0,469 0,794 0,251
2000 0,452 0,919 0,240
3000 0,414 1,148 0,221
4000 0,378 1,294 0,211
5000 0,344 1,387 0,205
6000 0,314 1,447 0,201
8000 0,258 1,509 0,198

12000 0,168 1,543 0,197

^ D
Am 
A и A E A D  A E

Au Am

0,002 0,00007 0,035 1,0000

0,001 0,00007 0,006 0,0857

0,006 0,00021 0,006 0,1714

0,009 0,00035 0,007 0,1800-

0,022 0,0007 0,008 0,2514

0,028 0,0007 0,004 0,1600

0,042 0,0007 0,0018 0,1080

0,112 0,0007 0,0006 0,0960

0,153 0,0014 — 0,0006 — 0,0656

0,069 0,0021 0 ,0 0 ,0

0,143 0,0112 0,002 0,0255

0,085 0,0164 0,001 0,0052

0,161 0,0989 0,007 0,0114

0,096 0,3371 0,026 0,0074

0,030 0,218 0,021 0,0029

0,012 0,109 0,013 0,0014

0,011 0,125 0,017 0,0015

0,019 0,229 ' 0,038 0,0032

0,010 0,146 0,036 0,0025

0,006 0,093 0,034 0,0022

0,1)04 0,060 0,030 0,0020

0,003 0,062 0,056 0,0027

0,001 0,034 0,090 0,0026
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Р. М. КАЖ ДАН  и Ф. Н. Ш  EXT ЕР

НЕКОТОРЫЕ РЕЗУЛЬТАТЫ РАСЧЕТА РАДИАЦИОННОГО 

ИЗМЕНЕНИЯ ТЕМПЕРАТУРЫ В ПОГРАНИЧНОМ СЛОЕ

АТМОСФЕРЫ

Анализируются результаты расчета радиационных изменений темпера
туры при различных стратификациях атмосферы.

При сверхадиабатических и инверсионных градиентах температуры 
в приземном слое воздуха лучистый теплообмен приводит к сильной не

устойчивости вблизи земной поверхности.

В последние годы стали опубликовываться работы, особенно иност
ранные, в которых указывается на значительную роль лучистого тепло
обмена в температурном режиме приземного слоя воздуха (например, 
[1], [2]). Исследования трансформации воздушных масс по материалам 
полетов свободных аэростатов показали, что в некоторых случаях из
менение температуры за счет лучистого теплообмена играет заметную 
роль и его необходимо учитывать [3].

В работе [4] было показано, что лучистый теплообмен является су
щественным фактором в формировании средней температурной страти
фикации пограничного слоя атмосферы. Теперь мы попытаемся выяс
нить роль лучистого теплообмена при нестационарных процессах.

По определению, радиационное изменение температуры
_6Т_= ___ \_dF_ m
dt р Ср dz ' ' '

Л
где' Т, р ,ср — температура, плотность и удельная теплоемкость воздуха, 
t — время, z — вертикальная координата, характеризующая высоту над 
земной поверхностью, F — результирующий поток радиации на высоте 
z(F =  B — А; А и В — потоки длинноволнового излучения, приходящие 
на высоту z соответственно сверху и снизу).

В настоящей работе мы ограничимся рассмотрением теплообмена 
только за счет длинноволновой радиации.

Введем вместо высоты z новую координату — эффективную, погло-. 
щающую массу — по формуле

Z

m =  § Pmf(P)dz. (2)
0

Тогда (1) запишется в таком виде:
дТ q , ,  ч dP



Здесь q — удельная влажность, f ( p )— функция, учитывающая 
влияние давления на поглощение длинноволновой радиации. ,

Производная от потока, т. е. -4— , рассчитывалась по формуле

N  j  К

( ^ )  + E ( M ) ID '( M - m ) l .  (4)

Значения функции пропускания и ее производной снимались с рис. 3 
в работе [5].

Были рассмотрены, следующие температурные, стратификации: 
а) профиль N — линейное падение температуры с градиентом 0,6о/100м 
от земной поверхности (Г0=11,9°) до 12 км, выше изотермия; б) про
филь 1— логарифмическое падение температуры до 50 м [Т  (z) =  17° — 
—0,7 lg • 106 г], выше он смыкается с профилем N; в) профиль 4 — ин
версия от земной поверхности (Г0 =  3°) до 10 м (7’=  1-2,1°), где этот 
профиль смыкается с профилем 1; г) профиль М — инверсия от земной 
поверхности (T.0=il2,3o) до 400 м, выше 500 м линейное падение с гра
диентом 0,67100 м до '12 км, затем изотермия. Этот профиль до 500 м 
соответствует среднему летнему распределению температуры в 3 часа 
в Махталах (пустыня Кызыл Кум в Средней Азии).

Влажность во всех описанных четырех стратификациях менялась по 
экспоненциальному закону p«, =  p№(0) e~az, p w(0)=7  г/м3, а = '—4,5Х
Х10"4— 1/м; д) профиль А\ — среднее распределение температуры и 
влажности для января в Арктике (по данным дрейфующих станций 
СП-3, СП-4 и СП-5 за 1954— 1956 гг.); е) профиль Луи — среднее рас
пределение температуры и влажности для июля в Арктике (по данным 
дрейфующих станций СП-3, СП-4 и СП-5 за 1954— 1956 гг.).

При расчете для стратификаций N, 1, 4 и М влияние давления 

на поглощение радиации в атмосфере не учитывалось, т. е. принималось

f (р) =  1. При расчете ^  для Арктики считалось, что f (р) =  "|/" 10QQ- .

Результаты расчетов и исходные профили до высоты 2 км приведены 
на рис. 1, ход температуры и влажности в свободной атмосфере — на 
рис. 2. ■

Так как для профилей N, 1, 4 и М принималось одинаковое распреде
ление водяного пара по высоте, то расчеты, представленные на рис.1  а— 
г, отображают влияние изменений в температурной стратификации на 

дТ
величину .

Отметим основные результаты.
1) При линейном падении температуры с высотой (профиль N) 

величины производных от потоков радиации в нижних 5— 10 м почти
тт dB dA

постоянны. На всех высотах ^-<С0, ^<С 0и
'dA
dm >

d B ,
следовательно,dm ’ dm

воздух на любом уровне нагревается за счет нижерасположенной части 
атмосферы и охлаждается за счет верхней части, причем охлаждение 
превалирует. В результате воздух во всем пограничном слое охлаж
дается. Величина охлаждения в нижних 20 м составляет примерно 
0,1°/час, затем убывает до 0,05°/час на высоте 1 км и несколько возра
стает выше.

Интересно, что в слое 0—200 м охлаждение из-за теплообмена 
с верхней атмосферой почти одинаково на всех высотах, выше оно
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а)

Рис. 1. Температура воздуха, точка
а — для профиля N , б ^ д л я  профиля 1, в ^ д л я  профиля 4, г — для профиля М, д — для Арктики,

по измененной функции пропускания,



д)
2м

е)
Z m
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дТ

росы и результаты расчета.

январь, е — для Арктики, июль;

5 — температура, 6 — точка росы£

январь, е — для Арктики, июль: / — — , 2 — 4— з _  4
am dm dm
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увеличивается с высотой. Величина непрерывно уменьшается, в ре- 
d f

зультате также возрастает примерно с высоты 200 м.
2) Наличие большого градиента температуры у земной поверхности 

(7о=17°, Т 1см=14,2°) весьма значительно увеличивает значения произ
водных от потоков в приземном слое. Например,^— возрастает при 

z= 0  в 100 раз, при 2 =  5 см, в 40 р а з ,^  —при z= 1 м в 500 раз, при 
z—5 м в >100 раз, при г =20 м в 10 раз. Так как выше 50 м профили

Рис. 2. Температура и влажность в свободной атмосфере.
1 — для профилей N , 1, 4, 2 — для профиля М, 3 — для Арктики, 

январь, 4 — для Арктики, июль.

1 и N смыкаются, то естественно, что значения ^  различаются лишь 
в нижних 50 м.

Воздух, прилегающий к земной поверхности, весьма значительно 
(  дТохлаждается = —13°/час), однако уже на высоте 1 ем и выше (до

400 м) имеет место нагревание с максимумом вблизи 1 см.
Логарифмическое падение температуры вблизи земли сказывается

почти до 1 км и приводит к тому, что 'д~- дважды меняет знак. Переход
от охлаждения к нагреванию происходит на высоте нескольких милли
метров.

3) Наличие призе'мной инверсии приводит к значительному нагрева
нию воздуха у земной поверхности. Величина этого нагревания и вы-

дТ Д Тсота перехода через нуль зависят, по-видимому, от величины
где IS.T — мощность инверсии, а г — высота ее вершины.
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■ Чем больше значение — , которое можно назвать средним градиен-
г dT

том температуры в слое инверсии, тем больше у земли, ниже пере

ход через нуль, а также ниже расположен и резче выражен максимум 

охлаждения. Для профиля 4 = 0,9°/м, для профиля М =

=  Ш  =  0,037м. Соответственно, у земли равно 21,6 и 6,17час, пере

ход через нуль происходит для профиля 4 между 1 и 5 см, а для профиля 
М несколько выше 10 см. Для профиля 4 имеется резко выраженный

максимум охлаждения на высоте 10 см ^  =10,77час) и величины 

в нижних 20 м примерно в пять раз больше, чем в профиле М. В про

филе М имеется очень слабый максимум охлаждения '1,67час)

на высоте 50 см.

Производная от потока радиации сверху, т. е. переходит через _

нуль в обоих случаях ниже вершины инверсии, а ^ ,  наоборот, выше.

4) Наличие сверхадиабатических градиентов температуры приводит 
к охлаждению воздуха, прилегающего к земной поверхности, и нагрева
нию вышележащих слоев, причем это.нагревание может распростра
ниться даже на весь пограничный слой.

Наличие приземной инверсии, наоборот, приводит к нагреванию воз
духа у земли и охлаждению выше. Толщина слоя, в котором повышается 
температура, зависит от среднего градиента инверсии.

5) Хотя градиент температуры выше 500. м одинаков во всех рас

смотренных профилях, значения ^  на этих высотах в профиле М

больше. Следовательно, производные от потоков зависят не. только от 
градиента температуры, но и от ее абсолютного значения, причем с уве
личением температуры увеличивается абсолютная величина производ
ной. .

dF
6) При всех четырех температурных стратификациях величина

на высоте 2 км больше, чем на высоте 1 км.
Для арктических профилей мы, к сожалению, не располагали под

робными данными о температуре и влажности в нижнем 200-метровом 
слое. Пришлось также предположить, что Т и q на высоте метеорологи
ческой будки относятся к земной поверхности.

Из проведенного анализа ясно, что если фактический профиль в при-
дТ

земном слое отличается от принятого, то и полученные величины

будут отличаться от действительных в нижних 500— 1000 м.
Несмотря на большие различия в значениях температуры, влажности

дТ
и их градиентов зимой и летом, величины ^  в слое 200— 2000 м для

января и июля почти одинаковы и равны приблизительно 0,05°/час. Од
нако значения производных от потоков различаются весьма заметно.

В январе имеется приземная инверсия со средним градиентом 
ДГ 9°
— =  Тооб =0,0097м. Воздух у земной поверхности нагревается на

0,077час; максимума охлаждения почти незаметно;-^- переходит через



нуль где-то ниже 30 м (определить этот уровень точнее Не удается из-за 
отсутствия подробных данных о температуре й влажности в приземном 
слое). Эти результаты находятся в полном соответствии с результатами, 
изложенными в пункте 3.

В июле величина отрицательна во всем рассмотренном слое и уве

личивается с высотой по абсолютной величине;

Рассмотрим, как могут сказаться н а 'в е л и ч и н а х ■ неточности

в определении функции пропускания и учета влияния давления. Из
вестно, что значения функции пропускания, полученные разными авто-

ОЗД

Рис. 3. Функция пропускания.

1 — принятая во всех расчетах, 2 — измененная.

рами, отличаются друг от друга. Мы провели расчет для двух профилей' 
температуры (N и 4) в предположении, что функция пропускания имеет 
вид, изображенный на рис. 3 пунктиром. Обе кривые идут, почти парал
лельно за исключением области, очень малых поглощающих масс. 

дТ
Величина -щ- для профиля N осталась без изменений, а для профиля. 

4 изменилась весьма заметно. На рис. 1 в видим, что стал совершенно 

иным вертикальный профиль ^  в приземном слое; вместо одного боль

шого максимума охлаждения появилось два меньших, уменьшилось на
гревание у земной поверхности (вместо 21,60/час стало 16,4°/час), слой 

дТ
положительных стал тоньше.

Совершенно ясно из этого примера, какое большое значение имеет 
знание точной зависимости D (и) для изучения влияния лучистого теп
лообмена на температурный режим -приземного слоя воздуха, так как 
обычно вблизи земли имеются, большие градиенты температуры.

Весьма интересно следующее. Измеряя потоки радиации F в призем

ном слое воздуха на разных высотах и вычисляя затем , Фанк [2]
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обнаружил, что в некоторых случаях имеет место двойной максимум 
охлаждения. Там же он указывает, что расчетным путем (по диаграмме 
Эльзассера) по данным о распределении температуры и влажности по
лучить двойной’ максимум не удается. Объясняет он это обстоятельство 
влиянием пыли, наличие которой ни одна радиационная диаграмма не 
учитывает. Мы видим, что можно предложить такой вид D (и), который 
в определенных условиях даст два максимума охлаждения и без учета 
поглощения радиации пылью. Из-за отсутствия данных оD (и) для 
и<  Ю~4 см сейчас трудно решить, так ли существенно влияние пыли, как 
указывает Фанк. Надо иметь в виду, что во-первых, метод Фанка для

определения (как по наблюдениям, так >и по диаграмме) связан

с весьма значительными ошибками (см. [5]); во-вторых, ход D (и), пред
ставленный на рис. 3 кривой 1 , более реален, чем представленный 
кривой 2 .

дТ
Для выяснения влияния давления было сосчитано при f (р ) =

— для профиля N (пунктирная кривая на рис. 1 а). Влияние

учета давления сказалось только выше 200 м, приведя к уменьшению

Если без учета давления -^- на высоте 2 км было больше, чем на

высоте 1 км, то теперь соотношение изменилось.
Полученные нами ре’зультаты позволяют сделать некоторые качест

венные выводы о взаимосвязи влияния турбулентного и лучистого теп
лообмена на температурный режим приземного слоя воздуха. При на
личии вблизи земли сверхадиабатических и инверсионных градиентов 
лучистый теплообмен дает изменения температуры воздуха у земной 
поверхности, значительно превышающие наблюдаемые. В табл. Т при- 

дт
ведены значения для нижнего метрового слоя.

Т а б л и ц а 1

Значения -4?- °/час 
dt

Высота (м)

Профили

1 4 М

0 — 13,2 21,6 6,1
0,01 10,9 3 ,6 5 ,6
0,05 9,8 — 5,0 2,6
0,1 4,8 — 10,7 0,1
0,5 — — — 1,6
1,0 3 ,3 — 5,2 — 0,3

Данные таблицы показывают, что лучистый теплообмен приводит 
к большой неустойчивости и, следовательно, к возникновению турбу
лентного обмена. Сразу можно сказать, что при профиле 4 турбулентный 
обмен будет протекать более интенсивно, чем при профиле М. Про
филь 4 соответствует распределению температуры в вечерние часы, 
а профиль М — в ночные. Известно, что турбулентность ночью меньше, 
чем вечером. Профиль 1 соответствует распределению температуры
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в дневное время, поэтому для получения правильного представления
о влиянии лучистого теплообмена надо учесть поглощение солнечной 
радиации в атмосфере.

Поскольку турбулентный обмен у земли весьма интенсивный, ве
роятно, коэффициент обмена при z = 0  больше молекулярного. К та
кому же заключению приходит в одной из своих работ Меллер [6].

Из изложенного ясно, что при решении задач о трансформации или 
суточном ходе температуры можно получить правильные результаты, 
выбирая соответствующий коэффициент турбулентности. Однако, как 
только мы перейдем к рассмотрению замкнутой задачи, в которой коэф
фициент турбулентного обмена — одна из искомых величин, то сразу 
столкнемся с необходимостью учета лучистого теплообмена. .

Выводы

1. Лучистый теплообмен влияет на возникновение и интенсивность 
турбулентного обмена.

2. Необходимо уточнить значения функции пропускания главным 
образом для малых поглощающих масс и влияние давления на погло
щение радиации в атмосфере.

3. Для вычисления радиационных изменений температуры с доста
точной точностью надо иметь подробные данные о температуре и влаж
ности в пограничном слое атмосферы, особенно вблизи земной поверх
ности. •

ЛИТЕРАТУРА

1. R о b i n s о п L. D., R i d e r  N. Е.: A  study of the transfer of he'at and water vapour
above a surface of short grass. Quart. J. Roy. Meteor. Soc., v. 77, N 333, 1951.

2. F u n k J. P. Measured radiative flux divergence near the ground at night. Quart. J.
Roy. Meteor. Soc., v. 86, N S69, 1960.

3. Г а й г е р о в  С. С., К а с т р о в  В. Г. Некоторые обобщения относительно термиче
ской трансформации воздуха на основании полетов свободных аэростатов. Труды 
ЦАО, вып. 13, 1954.

4. К л ю ч н и к о в а  JI. А.; Ш е х т е р Ф .  Н . К вопросу о роли лучистого и турбулентного
теплообмена в формировании температурной стратификации пограничного слоя 
атмосферы. Труды ГГО, вып. 94, 1960.

5. Ш  е х т е р Ф. Н . О  методике определения лучистого притока тепла в атмосфере
(см. настоящий сб.).

6. М б П е г  F. Stahlungsvorgange in Bodennahe. Z. fur Meteorologie, Bd. 9, H. 2,

1955.



М. Е . БЕРЛ ЯН Д  и В. П. ГРАЧЕВА

К ПРОГНОЗУ НОЧНОГО ИЗМЕНЕНИЯ ТЕМПЕРАТУРЫ  

ПРИЗЕМНОГО СЛОЯ ВОЗДУХА

Предлагается усовершенствование метода прогноза ночного изменения 
температуры приземного слоя воздуха за; счет учета предшествующего 
хода температуры. Рассматривается сначала общий случай, когда предшест
вующий ход температуры на уровне метеорологической будки задается 
произвольной функцией времени в соответствии с данными наблюдений.
Затем показывается, что для практических целей 'можно рграничиться 
представлением предшествующего хода температуры периодической функ
цией и дается решение задачи для этого случая. На основании полученного 
решения составляется расчетная схема, достаточно удобная для оператив
ного использования на сети метеорологических станций и в Бюро погоды.

В работах [1, 2, 3] на основании полученного решения задачи о не
стационарном изменении температуры в приземном слое воздуха был 
предложен метод локального прогноза ночного хода температуры по 
данным вечерних и дневных наблюдений на метеостанциях. Этот метод 
получает сейчас применение на практике для предсказания заморозков 
и туманов, что нашло отражение в Методических указаниях ЦИП и 
ГГО, методических письмах УГМС и ряде статей советских и зарубеж
ных авторов.

В предложенном методе учитывается значительное число факторов, 
определяющих ночное охлаждение приземного слоя воздуха: эффек
тивное излучение, скорость ветра, влажность почвы, продолжительность 
ночи и др. Изменение температуры при этом устанавливается на основа
нии нахождения непериодического решения уравнений теплопровод
ности в турбулентной атмосфере и почве в предположении, что индиви
дуальные изменения температуры могут быть заменены их локальными 
составляющими.

В отношении локальных прогнозов следует заметить в общем, что их 
успешность зависит не только от того, насколько правильно принятые 
уравнения и условия описывают реальные процессы, но и от полноты 
исходных данных, задаваемых в начальный момент. При этом целесо
образно отделить начальные исходные данные от внешних параметров 
задачи, точность которых определяется успешностью общего прогноза 
внешних условий.

В случаях когда прогноз температуры осуществляется на основе 
расчета периодического хода ее в течение суток, в качестве начальных 
данных, по существу, принимаются только значения температуры на 
данной высоте в начальный момент.

При использовании решения непериодической задачи исходными 
данными служат начальные значения на разных высотах. Понятно, что
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такие исходные данные являются более полными и это решение обеспе
чивает большую точность прогноза. Однако здесь возникают определен
ные трудности, связанные с тем, что нужно знать детальное распределе
ние температуры в слое воздуха высотой несколько сот метров, а данные 
метеорологического зондирования являются недостаточными. Эти труд
ности удается преодолеть только в частных случаях, когда начальный 
профиль температуры известен или его влияние невелико. Вместе с тем 
можно использовать то обстоятельство, что начальное распределение 
температуры в значительной степени определяется ее предшествую
щими изменениями. Поэтому целесообразно поставить задачу так, 
чтобы учесть эти изменения для локального прогноза. Такая постановка 
задачи отвечает наиболее полному использованию данных наблюдений 
в одном пункте. Для решения ее можно применить предложенный в ра
боте [3] способ. С этой целью вводятся в рассмотрение два промежутка 
времени: первый от •—оо до некоторого момента t', а второй от нуля до 
момента t. Начало второго промежутка совпадает с концом первого 
и соответствует исходному сроку прогноза. Для второго промежутка 
система уравнений и граничные условия совпадают с рассмотренными 
в работах [1] и [2].

Математически задача формулируется следующим образом.
Для периода времени ^>0 температура воздуха Jj(/=1,2) и темпера

тура почвы Тз удовлетворяют уравнениям:

+ 0 < z ^ h ,

дТъ »

dt 3 dz2

(где %Q+k\z и &2 — коэффициенты турбулентного обмена соответственно 
в слоях h и z ^ h ,  k3— температуропроводность почвы условиям); 
граничным:

при z =  0 7\ =  Г3, +  =  5

/
(где Ях — молекулярная теплопроводность воздуха, Яз—^теплопровод
ность почвы, В — радиационный баланс подстилающей поверхности),

j гг* Ti dT л dTо
при z =  h Tt =  T2, — ~~dz~ > I

а также начальному условию •

при t =  0 Ti =  Ti (i =  1, 2, 3).

Ti (i=  1,2) представляет собой температуру воздуха, а Т/ — темпера
туру, почвы в предшествующий период времени (—оо <^ t' <  0), которые 
определяются из уравнений:

- ^ K + V 2) ^ = 0 ,' 0 < г < А ,

и / ^ .

~ 2 ~d&~~ ’ Z > h ’

дТг’ _  . , дагз' 

dt' 3 д& 0
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при выполнении следующих граничных условии: 

при 2 =  Zi Ту =  ф (f) ,

/при 2 =  0 Т± =  Тг',
дТх’ _при z — h 77  =  77, дг

дТ2'
дг

Для обоих периодов используются одни и те же дифференциальные 
уравнения, но значение коэффициента турбулентного обмена в них при
нимается различным, поэтому для периода t' при коэффициентах ki вве
дены штрихи.

Для первого (предшествующего) периода нет необходимости ставить 
довольно сложную систему граничных условий с учетом теплового 
баланса, как для второго промежутка времени, и можно ограничиться 
условием, согласно, которому считается известным изменение темпера
туры со временем <p(f) на уровне метеобудки (z = z x).

Система уравнений, относящихся к первому периоду, для момента 
¥ определяет начальное распределение температуры, соответствующее 
второму периоду.

Для решения сформулированной задачи выполним комбинированное 
двойное преобразование Лапласа по переменным t и t', причем по t пре
образование.обычное, а по f  — двухстороннее типа

Ti =  I ] Tidtdt
О —  со

Тогда перейдем к системе обыкновенных дифференциальных урав
нений, решение которой можно получить, как это сделано в работах

[1] и [2]. Для приземного слоя решение Тх представляется в виде:

7\ = Т г[г-0 '

ln-L
%0 В А г <р (р ')

In Л . .  + Гр\ (А[ + г ? у 1 у ¥  + у ж ь
+

+■
А  ? о о  U '  + у »

А ' {А [  + V 7 )  ( Г У  +  У 7 ) (1)

У  р  («+ V J )
А  У р  п I

- ц ^ в  +

Л2ЛЛХ ср (р')

{А [  +  У 7 ' ) ( У У  +  У  ̂ т -j

где 

А =

А'--

k

У  k2 In —  
г г ч

а [ { а  +  У р ) { а ' + У 7 ) ч {р ') 

А ' ( У 7  + У~р ') (А [  +  у у )

а 2

(2)

-А-а 3 - ,/-Г“
h  

У н  ’

k2 In *2 

*0
У  k* In ki 

Ух

У =  *о +  (3)

y[=\  + K zn  (4)

В — функция изображения В.
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Выполнив обращение, получим: 
для z> 0

ЛЛ21п —  I
л - л и . --------

О

\n-2L  *' 
*0

*7? Р̂1
j.<p(Q d [D 2(t, t’ - g i ( f - C ) ] (5)

и для z —0 ‘
t v

= B(Qb(t-t)d^+  j  ^ ( Q d l D ^ f -Щ,  (6)
0  —  CO

где

b i t - C) 1 ]/tc t (a  —  А )  Г ( a  Y t  ) ,

Xi — Q • a r
yvt

r{<*Y t )  — eaH erfc a Y t ,

(a VO ,

£>1 (VO =  'arc tg j / - + (l -  4 )  Vi (■» « . +

In

+'

>’l
■*0 AT

In A3 *3
=- /V,

(7)

D 2 {t, t') =  AA,

1 (£) — единичная функция. 
При этом

In
У1

*о

М ■■

Vi (К, К) + - Ж  s + A[Q
I n --

z

(О- A ) V h
. 1 / ^ iX  t1 '•(V"^)] + a + j 4 , ^ i

-  г ( к * : )] [i -  г (утГ}]  +  v A b , K)} 

A + Ai —
---------v- r ~ Y k b v 2 {&a, &л),

, . i /  «2

• + A‘ Y  4
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+

Y~ — arc tg
a

VT2______

+ ^ ( &л> »л) +

A x \ a +  A x
M  У

а-+ А 1\/Г X

1 - ■ ( / » Л 1 [ 1 - ' - ( ! / ^ ) ]

1 1

2 a + A
Vx[*« К ),

5  = л‘ 1 / 7
= r - 1/> (»- * y -------- — h r v > с -  »i) +

“+ 4 | / "  4;

k'c

1
' ( 1Л

Q = 1 1 г --г- V , ( 8 , »;> + j / i

1

v .( » . ,  » : ) = ' ■ ( ] / » . ) +  y V " > ( 9- *3 .

V 2 [bA,

»e =  c«, ■Aft ,

Г (4) dy
Y x  +  X '  —  K)

Для вычисления изменений температуры по полученным формулам 
необходимо использовать, кроме известных таблиц специальных функ
ций, еще результаты табулирования интеграла coi (х, х'). Графики зна
чений сох (х, х') представлены на рис. 1.
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Предшествующий ход температуры обычно задается дискретным ря
дом значений т,.в моменты времени f — t/, когда производятся'наблюде
ния. В связи с этим целесообразно cp (f)  линейно интерполировать в за
висимости от f ,  положив '

п — 1

? (П  -  2  [*< +  «, (*' t ’i +1) -  1 (*' -  *,')], (8)
/=-0

где

Рис. 1. Значения (0 i(x, xf).

После подстановки (8) в (6) в силу свойств единичных функций 
найдем,что

t я -1

т\ |, . о= в  го fc (' -  ч  Л + S  »< [ ° i + .
о I-о

При этом принято f =0. .
Аналогичная формула следует для Тх при гфО.
Первое слагаемое в выражении для Ти зависящее от В, совпадает 

с соответствующим членом в полученном ранее решении задачи [1]. 
В работе [1] даны и результаты вычисления этого слагаемого.

Расчеты других слагаемых в выражении для Т\ по полученным фор
мулам показывают, что при прогнозе ночного минимума температуры 
достаточно ограничиться данными изменения температуры за предше
ствующий период, примерно равный суткам. Это позволяет произвести 
некоторые упрощения задачи, имея в виду оперативное использование 
ее решения. Можно приближенно полагать, что в предшествующий пе
риод выполнялась суточная периодичность температуры, и представить 
Ф  ( f)  в виде ряда Фурье

! " 0°

— 00
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Если решение задачи для Т: также представить в виде ряда Фурье, 
то полученное выше решение для функции изображения (1), (2) примет 
аналогичный вид. При этом следует заменить р' на into и ф (р') на 
фп, а также произвести суммирование по всем гармоникам.

Тогда при 2 > 0

УIn ■

X

T W i U -

A'l ?п

*0 1

.{ y p + V

inul ■ +

S - B  -  2  X
n — — OO

______ A[ (A' +  Vim)
-4' (/V  + уТлй) +

и при z =  0

Г

х

lU=0 V p (* + V p )

aa[ Л2<рп

inmt'
e X

_ j______ \A + y P ъ  , у
* + V7)  I л зр

4  (A +  J//T) U ' +  yT/w)

Л;
+

где Л, Л', Ai и а  определяются согласно (3), (4).
Для нахождения начальных функций теперь достаточно произвести 

обращение только по переменной р . Выполнив последнее, получим:

t

Т1 =  \в1 (Q k  {t -  С) - i l n ^  Xi V -  Q d(\ +  f , (9)

In

T =  T 2=0
In ш V

In ^
%0

A’i<?n X

+  T3

X
— ar {а-Vt) I (Л' + Тз) [тз'' (тз V t)~ ar(a  ]/0]

?2~ a + А' (Тз —a)
} (10)

И При 2  =  0

^ |г=0 =  То ■
in (s) V А 1 У "  !  А А 2 [г (а  у Т )  —  Г (72 у Т ) ]

А  + Тз А з  (7 2 — а )

Л'+7з
(Тз —а)

[(Тз ' А) г (73 v < )  — (а — А) г (а 1/Г)] ). (11)

Причем

Т 2 :
1/ '

inoik2 Тз =  1/ш ш .

Штрих г/2 означает отсутствие в суммах члена с п = 0.
В выражении (9) для 7i члены, содержащие В, как и в приведенных 

выше формулах, определяют изменения температуры приземного слоя



воздуха, обусловленные влиянием радиационного баланса В, а Т — 
влиянием предшествующего хода температуры.

' г-*
Из рассмотрения (10) и (11) для Гг=о и Т следует, что первые сла

гаемые в фигурных скобках, содержащие уг, соответствуют влиянию 
предшествующего изменения температуры воздуха на различных высо
тах, а вторые слагаемые — предшествующим изменениям температуры 
почвы. Последние эквивалентны членам в приведенных выше формулах, 
соответствующим учету начального распределения температуры в почве.

Для, выполнения расчетов по полученным формулам следует еще 
в членах, входящих под знак суммы, выделить мнимую и действитель
ную части, Учитывая, что при этом члены для +п и —п взаимносопря
жены, суммирование будем производить только для п >  0. Для определе
ния мнимой и действительной частей

г[хп У Т ) =  е1Х2 erfc [ха У Т ) =  г' (хп) + ir" (хп)

можно воспользоваться соответствующими таблицами для функций ве
роятности при.комплексном аргументе.

Тогда получим
• СО *

. 1 т = % + 2 2 г ; ? ; - й с  аз )
1

где

(/) _  А А [ А ъ . « )  (Mn,sn) А ' 1п̂ Г в(|) (Сп, Fn)
—  Л 3 Д (М„) .1" 1п_*2 Д(С„) ^

*0

+  ̂  е(0 W»> J n) -  fc-  £(/)

*0

при этом i принимает два Значения, обозначаемые здесь и ниже одним 
и двумя ш-трихами.

e (/) (in, Ли) представляет собой оператор, определяемый соотноше
ниями:

® (Ей, Tjn) Tl„ -f- T]n ,

® (Ни, TJn) =  ^п T)n In TJr*\П i

а Д (£n) — оператор, определяемый соотношением

д ( У = С + С  ' ■

=  £(г) (Сп, D ) ,  С" =  -  У ~ ,  С' =  А. -  С " ,
п  \  п  п ]  п  г 2 5 п  I  п 5

2k2 п п

k.2

F (.> =  , р ; = | /  ̂  (<•' м  -  г” w i  -  «г ( « ) ,
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S i /  =  r'(xn') — r{a yt), Sin" =  r" (xn'),

-•  p w ”  V W  (r' (x*) — ' ■ ' ( ■ * » ) ] ].  

p ; ; = / ¥ [ ' - ' K ) + r''K )] -

Ф „ '  и ф „ "  являются действительной и мнимой составляющими ф п 

(т. е. фи =  фи/+гфп//).
В (12) положено t'=0.
По полученным формулам были выполнены расчеты функции gn 

для различных значений входных параметров возможных величин коэф
фициентов обмена k\ и k\ , высоты z и срока прогноза t.

В табл. 1 представлены вычисленные значения гармоник gn{i) для 
п— 1 и п =  2 на высотах 2 =  2 м и z = 0 .

Найденное решение задачи и результаты расчетов позволяют сделать 
ряд выводов. Прежде всего заметим, что при достаточно большом t

убывают. Нетрудно убедиться, что при t->оо они стремятся к нулю и 
вместе с ними обращаются в нуль все слагаемые в суммах (10) и (11).

Следовательно, Т, согласно (12), стремится к ф 0, т. е. к среднему значе
нию температуры за предшествующие сутки. Это означает, что если 
к начальному моменту установился определенный профиль темпера
туры, то при отсутствии дальнейших 'изменений радиационного баланса 
в результате перераспределения температуры в атмосфере, об(условлен- 
ного турбулентным обменом, и в почве вследствие теплопроводности 
температура воздуха постепенно приближалась бы к среднесуточной 
температуре за предшествующий начальному моменту период времени. 
Обычно при анализе влияния начальных условий указывается, что это 
влияние затухает с увеличением времени. Отсюда нередко делается 
вывод о том, что при отсутствии источников тепла отклонения темпера
туры от начального значения должны приближаться к нулю. 'Как видим 
из полученных результатов, такое утверждение неправильно.

Заметим, что этот вывод может иметь более общее значение. Он 
указывает на то, что и в других аналогичных задачах, в которых рас
сматривается влияние начальных условий, следует иметь в виду пере
распределение исследуемого поля к средним за предшествующий период 
характеристикам. ■

Перейдем теперь к анализу данных табл. 1.
Обычно суточный ход температуры достаточно точно представляется 

первыми двумя-тремя гармониками, причем значение первой гармоники 
значительно больше последующих. Это является результатом того, что,

члены в (10) и (11), содержащие функции г (а]/^) и r iy Y t ) ,  быстро
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как правило, через 2—3 часа после полудня наблюдается отчетливый 
максимум температуры, а около времени восхода солнца — минимум. 
Поэтому для оценочных расчетов нередко достаточно ограничиться 
только первой гармоникой. ,

Таблица  1

t час. 10 15

k\ см/сек. п

k\ см/сек.

10 15 ' 20 10 15 20

z — 2 и

gn
1 0,38 0,40 0,38 0,31 0,33 0,36

5 2 0,23 0,29 0,31 0,22 0,23 0,26

1 0,29 0,32 0,35 0,23 0,25 0,27
10 2 0,21 0,24 0,25 0,16 0,18 0,20

gn"

1
5 2

-0,23
—0,18

-0,24
—0,19

—0,24
-0,20

—0,21
—0,17

—0,22
—0,18

1
10 2

—0,19
—0,18

—0,22
—0,20

-0,22
—0,21

-0,17
—0,14

-0,19
—0,15

z =  О 

gn

- 0,22
—0,20

- 0,20
-0,16

1 0,43 0,43 0,40 0,34 0,35 0,37
5 2 0,27 0,32 0,34 0,25 0,26 0,28

1 0,32 0,34 0,36 0,25 0,27 0,28
10 2 0,23 0,25 0,26 0,18 0,19 0,21

gn
—0,23
—0,23

- 0,20
—0,17

Приближенно положим, что в предшествующие сутки изменения тем
пературы описываются функцией

D

1
5 2

—0,24
—0,20

—0,24
—0,20

—0,24
—0,20

-0,23
—0,19

—0,23
-0,20

1
10 2

—0,21
—0,18

—0,23
—0,20

-0,23
—0,20

-0,18
—0,15

-0,20
-0,16

Здесь со =
2л
у**

? 09 =  т'ср cos ® (/' —!С ) •

(Г* =24 часа), tm' — время наступления максимума,

Гср — среднесуточное значение температуры, оно совпадает с фо, D опре-^
деляет амплитуду колебаний температуры, что сразу видно, если опре-

,,, , D  ... D
ДвЛИТЬ ф  max 1 ср Н И ф  rajn 1 Ср о- .
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Нетрудно показать, что

Н  =  т г cos

2tPi =  — sin ®t'm.

Принимая для оценки, например, что t '=  19 чае., a tm'= 3 час., полу
чим на основании формулы (12)

Т =  w + 0,35D  (gi' + gt") 
или, по данным табл. 1 для t=  10— 15 час.,

Т =  фо "К nD,
где л «0,1—0,15.

Если амплитуда колебаний температуры составляет примерно 10°, то

с ошибкой около 1° можно полагать, что Т~ щ =Тср.
Следовательно, в этом случае для практических расчетов формулу 

(12) можно упростить. Если рассматривается отклонение температуры 
от начального значения, то учет предшествующего хода сводится к до-

бавке к членам, связанным с радиационным балансом, еще члена Т —

— Tq— Тср — nD или приближенно Т—Т0 — 7"ср. Чем больше t, тем 
с большей точностью вычисляется данный результат. С уменьшением t 
коэффициенты g растут.

Из анализа опытного материала по суточному ходу температуры 
следует, что для определения 7ср практически достаточно данных четы
рехсрочных наблюдений в 19, 13, 7 и 1 час: Т\% Ti3, Т7, Тх. Таким обра
зом, если для примера за начальный момент взять 19-часовой срок, то

J, Т0 +  Т1Ъ + T-J + Т\ +  Т1%
1 СР —  5 •

Естественно, что в отдельные дни, главным образом при наличии ад
векции, температура в начальный момент и за 24 часа до него (в при
веденном примере Го и Г19 в предыдущие сутки) может существенно 
различаться. Ее, однако, целесообразно принять равной, положив

Т __ 27о+ Т̂з + T~i -}- 7*!.
1 ср 5 •

Это' позволяет приближенно оценить влияние адвекции. Действи
тельно, при адвекции тепла температура в данные сутки несколько выше, 
чем в предыдущие., и, удваивая первую, мы несколько завышаем Гср, 
следовательно, и Tmin. При адвекции холода будет иметь место неко
торое занижение минимума, что также должно приблизить прогнози
руемую температуру к фактической.

Для расчета первых слагаемых в (9), связанных с радиационным 
балансом поверхности, можно воспользоваться результатами расчета, 
приведенными в работах [1] и [2]. В соответствии с работами [1] и [3] 
при прогнозе ночного минимума температуры воздуха по вечерним и 
дневным данным под В можно принимать величину эффективного излу
чения Е, определяемую по начальным значениям температуры и влаж
ности воздуха и ожидаемой облачности. При этом для упрощения про
гноза предлагается график на рис. 2, построенный по результатам 
вычислений в работах [1], [2].

График состоит из двух частей. Сначала нужно воспользоваться его 
левой частью. На горизонтальной оси отмечается точка по вычислен
ному значению Е. В этой точке устанавливается вертикаль до пересече-
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ния с прямой, соответствующей исходным данным по скорости ветра и 
градации увлажнения почвы. От точки пересечения проводится горизон
таль до той из наклонных прямых правой части графика, которая со
ответствует времени t, т. е. промежутку времени от начального момента 
до времени восхода солнца. Затем проводим вертикаль и находим на ее 
пересечении с горизонтальной осью значение А Ту. Величина АГ; опреде
ляет значение возможного понижения температуры без учета ее предше
ствующего хода.

Для проверки полученных соотношений были проведены сопоставле
ния рассчитанных и фактически наблюдавшихся минимумов темпера
туры по данным метеостанций, расположенных в различных частях 
СССР. Кроме того, в оперативном порядке была проведена проверка 
формул для прогноза минимума температуры, с учетом предшествую
щего суточного хода в расчетной группе Северо-Западного УГМС. 
Полученные результаты оказались положительными. При прогнозе по 
дневным данным средняя ошибка составляет 1,5—2°, а по вечерним
1 — 1,5°.

Расчетная схема вполне удобна для оперативных расчетов.
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И. И. СОЛОМАТИНА

ВЛИЯНИЕ МЕТЕОРОЛОГИЧЕСКИХ УСЛОВИЙ НА ХАРАКТЕР 

СУТОЧНЫХ КОЛЕБАНИЙ ВЛАЖНОСТИ

Теоретически получены критерии, позволяющие определить метеороло
гические условия, при которых в суточном ходе влажности наблюдается 
два или четыре экстремума. На этом основании устанавливается характер 
суточных колебаний влажности в зависимости от широты места и времени 
года. Показано, что опытные данные согласуются с выводами, полученными 
по теоретической схеме.

При исследовании метеорологического режима приземного слоя воз
духа, а также в целях выяснения условий образования и прогноза ту
мана, росы, нижней облачности и др. необходимо определить характер 
суточного хода абсолютной влажности.

Известно, что суточные колебания абсолютной влажности в одних 
случаях аналогичны колебаниям температуры, т. е. имеют один макси
мум днем и один минимум ночью, в других , случаях в суточном ходе 
влажности отмечается два максимума и два минимума.

Задачей работы является выяснение условий, при которых наблю
дается один из двух указанных выше типов суточного хода абсолютной 
влажности. До настоящего времени этот вопрос практически не иссле
довался. Его решение' эмпирическим/ путем затрудняется вследствие 
сложного влияния многих факторов” определяющих суточный ход влаж
ности. Поэтому существенное значение приобретает теоретическое рас
смотрение вопроса.

В основу исследования положено решение задачи, полученное в ра
ботах [2] и [6]. В них рассматривается теория суточных колебаний влаж
ности во взаимосвязи с суточными колебаниями температуры и турбу
лентного обмена. Математически задача сводится к решению следую
щей системы уравнений:

г ) =  0, * О < г < А ,

д г
(«о +  К (0  z) -g j-  =  0, 0 < г < / г ,д Т
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дТ* =&■%%-, 0 > z > - Ldt 3 dz?

dT4 _  . д1ТА
______  —  h  4 Z <  —  1
dt ~  4 йгв » ^

В качестве граничных условий принимаются: 
при 2 =  0

- ^ + ^ = т

Ti =  T3,

<?1 =  93, 

ддг _  dq3

при 2=  —I

dz dz

Ц- g .  „ i n ,  L

т ,  =  т , .  ■

Яз — Цтах (Т'з) •

Кроме того, используются условия сопряжения решения для темпе
ратуры и влажности воздуха при z =  h и условия ограниченности реше
ний на бесконечном удалении от подстилающей поверхности.

В приведенной системе уравнений и граничных условий приняты 
следующие обозначения: q — влажность воздуха, Т — температура, h — 
высота приземного слоя воздуха, в котором коэффициент обмена ли
нейно возрастает, ко — коэффициент молекулярной температуропровод
ности воздуха, В (t) — радиационный баланс подстилающей поверх
ности при среднесуточном значении эффективного излучения, &3,< А* и 
k-4, %4 — коэффициенты температуро- и теплопроводности почвы соответ
ственно в слоях

— I и — /,

fa  =  (1 +  v) С р р к0

(Ср и р — теплоемкость и плотность воздуха, v определяет изменения 
радиационного баланса вследствие изменения градиента температуры 
в приземном слое).

В задаче принимается, что уровень испарения (z=  — I) для почв 
с недостаточным увлажнением расположен ниже уровня подстилающей 
поверхности (г=0). При решении используется связь между измене
ниями коэффициента турбулентного обмена и градиентом температуры 
в соответствии с работами М. И. Будыко [3] и М. И. Юдина [7].

Сформулированная задача нелинейная, поэтому ее решение выпол
няется методом последовательных приближений. В первом приближе
нии коэффициент турбулентного обмена заменяется его среднесуточным 
значением. Этого приближения обычно достаточно для описания суточ
ных колебаний температуры. При исследовании суточного ^хода влаж
ности необходимо использовать
формула для определения отклонений влажности q от ее среднесуточных 
значений в слое воздуха 2^  h имеет вид

=  a S )  J ^ e ( nw' 4) + CW ne,nm'
jmm [_ у п 0 )
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где

а  ■■
р Y  wK2

Ушк___  |п —_? {у — kxz, ki и k2 — среднесуточные значе-
k\ у

ния коэффициента обмена на высотах z = l  м и z =  h м), со — 
угловая скорость- вращения земли, Wn — гармоника ряда

Фурье для функции W (х) =  -г-г-г-, (У(т) и k{x)— измене-

ния испарения и коэффициента обмена со временем), t =  | k (t) dt
о

(t — время, k (t) — суточный ход коэффициента обмена K'(t), деленный 
на его среднесуточное значение).

Суточный ход коэффициента обмена и испарения с почвы опреде
ляется на основании решения первого приближения по формулам:

оо

— ------Вп -------- einwt’
^  ШпЧ (Sn + 1) У  ™  1 -  !)

V { t ) = V o + i - y - --- :----- : > =  3--------  б К , (3)
t r i  mn\ ( S n +  \ ) V  in^ +  c ^ k ^ S n - i )

где

Jn

2 V1 _____  +

■j f  Z/IO)

У  X

4 " “ + W § "
1 +

m =  In -f-
k2 , k\

x0 У  inisik2 ’

P — некоторый параметр, зависящий от среднесуточных значений 
температуры, скорости ветра, испарения и коэффициента турбулентно
сти, а также от ускоренйя силы тяжести и от шероховатости подстилаю
щей поверхности.

Согласно формуле (1), изменения влажности со временем непосред
ственно связаны с функцией W (х). Последняя, как уже указывалось, 
определяется отношением испарения к коэффициенту обмена и в соот
ветствии с приведенными формулами зависит от радиационного ба
ланса, влажности почвы, скорости ветра, а также от среднесуточных 
значений коэффициента обмена и испарения.

Для выяснения количества экстремумов в суточных колебаниях влаж
ности следует полученное выражение для q продифференцировать по 
времени и приравнять нулю. Тогда из (1), переходя от комплексных 
переменных к действительным и положив Wn =  Wn'+ iW n" получки сле
дующее уравнение:

со

Wn sin -- ^  + W l cos -f

+ С Г ;  sin даот+ С Г ;  cos/гшт]=0. (4)
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При разложении функции W (г) в ряд Фурье достаточно использо
вать две-три гармоники. На основании (4), ограничиваясь некоторым 
числом слагаемых, можно установить соотношения между входными 
параметрами, при которых будет наблюдаться определенное количество 
экстремумов.

Для выяснения характера суточного хода влажности в зависимости 
от метеорологических условий рассмотрим наиболее характерные при
меры.

В простейшем случае, когда функция W (т) может быть представ
лена нулевой и первой гармониками W (т)=  W0+ W / cos сот, W и q будут

2п
иметь в течение суток один максимум и один минимум, так как со =  у*- ,

где Г* =  24 час. и t изменяется в пределах от — 12 до +12 час. При этом 
если 0, то максимум будет наблюдаться днем, а минимум — ночью.

Аналогичный ход W и q встречается, когда первая гармоника по |
своей величине значительно больше гармоник высшего порядка. Такие i

.условия наблюдаются над влажными почвами, когд^рдст,.|ИСла.р£ния,-со.... j 
временем, в дневные часы происходит быстрее увеличения коэффициента | 
обмена. . ... ..... -... .........

Если функция W (г) достаточно точно описывается тремя слагае
мыми ряда W (х) =  №0+ W / cos (отг+ W  cos 2сот, то в течение суток она 
может иметь два или четыре экстремума. Количество экстремумов уста
навливается из равенства

=  — сoW', sin сот — 2 a>WL sin 2 шт =  0 .

Из решения этого уравнения следует, что при
W’ 1 
W'2

колебаниях W будет наблюдаться четыре экстремума, а при

<4  в суточных 

Wt'
>4-

два экстремума.
Однако, согласно формуле (1), суточный ход абсолютной влажности 

не всегда будет иметь такой же характер, как суточный ход функции 
W (х). Для анализа характера колебаний влажности следует обратиться 
к уравнению (4), которое в данном случае можно записать

W[ sin ((ОТ -  + Y 2  w ;  sin (2 (ОТ -  -J-) 4- CW[ sin шт +
4 ,

+ 2 CW '2 sin 2 мт =  0. .

Число корней последнего равенства при — 12 12 час. определит
количество экстремумов для влажности в течение суток. Будем искать 
решение этого уравнения графически. Для этой цели ему удобно придать 
следующий вид:

Wl / iW ,
w.

где

s  / ч. cos 2 ют —  sin 2 мт —  2Csin2'<oT ,r .
/ 1 (T) — —j— ----------------------------------- ;-:------ • (5)

— p =  (sin ш-с —  cos <от) +  С sin сот 
У  2

Результаты расчета функции W (х) для различных х,ув пределах су
ток представлены на рис. 1 (сплошная линия). Вычисления проводились 
для высоты 2 = 2  м, в этом случае С —0,28.

4 *
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Точки пересечения кривых на рисунке с горизонтальными прямыми,
VP'■соответствующими различным значениям отношения , определяют

искомые корни уравнения, а следовательно, положение и число экстре
мумов в суточном ходе влажности. Как видно на рис. 1, четыре корня

Wуравнения возможны только при <1,76.
Из проведенных нами расчетов суточного хода влажности следует,

Гчто для реально наблюдаемых условий отношение  ̂0. Следова-
W Ч

тельно, при 0 > —  >  — 1,76 в суточных колебаниях влажности должно
W 2

наблюдаться два максимума и два минимума. В данном случае рост 
испарения в дневное время будет отставать от увеличения коэффициента 
1Грб^1ГОНГЯ13Г~оё̂ енат что характерно для районов со значительным 
радиационным балансом и сухими почвами. Поэтому в середине дня и 
ночью будут наблюдаться минимумы W, и q, а в утренние и вечерние

' \У/ ’
часы — максимумы. В случае когда < —1,76, будет один максимум

И/2
днем и. один минимум ночью. Подобный характер суточного хода влаж
ности, как уже отмечалось, если W (т) представлено одной гармоникой, 
встречается над достаточно увлажненными почвами..

Мы привели результаты анализа суточного хода влажности для вы
соты z= 2  м. Примерно такой же характер колебаний влажности на
блюдается и на высоте z =  /i м. В последнем случае исходное уравнение 
(4) упростится, так как у = k2 и С = 0. Если функция W (т) задается 
двумя гармониками, то равенство (4) примет вид

W j Sin fu)X Г 2 s in 2 сот -  4- =  0 (6)
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Проведя графическое исследование корней последнего уравнения 
(см. пунктирную кривую на рис. 1), получим, что при выполнении

соотношения < 1,6 кривая суточного хода влажности имеет
IV/ 2 I

> 1,6 наблюдается один максимум
I ш г

двугорбый характер, при 

и один минимум.
Из сравнения кривых функций f (т), построенных для уровней 2 = 2  м

, „ WV
и z — h м, следует, что пределы отношении , при которых в суточ-

W 2

ных колебаниях влажности имеет место четыре экстремума, меняются 
мало. Поэтому в дальнейшем ограничимся рассмотрением равенства 
(4) на уровне z — h, что значительно упрЪстит задачу:

Аналогично исследуются случаи, когда W (х) представляется боль
шим числом членов, а именно:

W (х) =  W0 + W\ cos сот+ W2' cos 2cot+WY/ sin ют, - (7)

W. (t) =  W0 + Wi' cos сот + Wz cos 2cot + W2" sin 2cot, (8)

W (t) =  Wo + Wi' cos сот + W2' cos 2cot + Ws' cos Зсот. (9)

Тогда при исследовании суточного хода влажности в уравнение (4), 
полагая для упрощения задачи z=h, введем еще один дополнительный

W " W"
параметр: для (7) а =  , для (8) Для (9) у=  ^г? • .При числен

ных расчетах задаются некоторые конкретные значения указанных па
раметров. Так, например, суточные колебания влажности с четырьмя 
экстремумами наблюдаются в случае, когда W (т) представлено форму-

I Vi/ ' VP r
лой (7) для |a|=il при | ^  <1,1, Для |а| =  0,5 при <1,4, для

W/ г 1 VP ' I
|р| =  1 при любых значениях отношения^:, а для||3| =  0,5, если | <2.

Из выполненного анализа следует, что при учете большего числа 
гармоник функции W (х) характер суточных колебаний определяется 
в основном отношением первых двух гармоник. Как правило, при 
Щ'

W
р.емума.
(// Получив таким образом критерии для определения количества экст
ремумов в суточных колебаниях влажности, установим зависимость 
последних от метеорологических условий. Для этого прежде всего надо

W  т/~\- VW

рения и коэффициента обмена можно достаточно по'лно интерполиро
вать двумя гармониками:

V (т) =  Vo Vi cos сот + V2 cos 2сот,

< 1— 2 в суточном ходе влажности будет отмечаться четыре экст-

определить отношение функции W (т) =  . Суточный ход испа-
W2



Отметим, что, используя эти соотношения, нетрудно получить выра
жения для k(t) и V(t), выполнив предварительный переход от % к t по

формуле t=  J-)А.(т)
о '

Анализ опытных данных показывает, что в выражениях для функ- 
ций̂ -У(т) и k(x) часто можно положить У2 =  Р2—0. Тогда

\v/i __ Х±_ __
w i ~  2 2 '

r 2 =  _ J ^ L  (10)

^  =  2 ( A - 1
■ W2 [ V i Pi

/  ■ Из (10) видно, что характер колебаний влажности в течение суток
® V0 1

/ зависит от соотношения величин хг и — /которые в свою очередь оп-
/  V \ Р\ .

ределяются суммарной радиацией, влажностью почвы и скоростью
' ветра.

VV7 Г
Как указывалось ниже, для реально наблюдаемых условий <0,

W 2

Vo 1
следовательно, отношение ^  меньше величины —  . При этом с умень-

I W I  1 1шением|^т| величина дневного минимума q возрастает.

\ Из расчетов следует, что с. увеличением суммарной радиации при 
переходе от зимы к лету или уменьшении широты места происходит 
возрастание суточных колебаний коэффициента обмена и испарения.

W{
W2'

вероятность появления дневного минимума влажности. Отношение 

Wr

При этом отношение

поверхности уменьшается. Величина зависит также от

уменьшается, следовательно, увеличивается

возрастает с увеличением облачности, ■ причем в большей сте

пени для облаков нижнего яруса, поскольку последние сильнее умень
шают суммарную радиацию. С уменьшением альбедо подстилающей

W,'
W

влажности почвы и скорости ветра, с ростом которых она увеличи
вается. '

Приведем результаты численного анализа суточных колебаний влаж
ности для широты ф =  60° в случае ясного неба. При этом суточный ход 
солнечной радиации задавали в соответствии с работой М. Е. Берлянда 
[1]. Полагали, что почва сухая. Данные по среднесуточному испарению 
брали из работы Т. А. Огневой [5]. Расчеты проводили для трех меся
цев: мая, июля и октября.

Суточный ход коэффициента обмена и испарения определяли на ос
новании (2) и (3). По найденным значениям амплитуд отклонений ис
парения Fi и параметра рь характеризующего суточные колебания

W '
коэффициента обмена, были рассчитаны величины отношения

w  2
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\w r
На основании полученных значений устанавливали тип суточ

ного хода абсолютной влажности. Оказалось, что наличие двух макси
мумов и двух минимумов влажности в течение суток наблюдается в мае 
и июле, а в октябре отмечается один максимум днем и один минимум 
ночью.

Аналогичные расчеты были проведены и для широты 50°. Для опре
деления среднесуточного испарения использовали данные работы [4].

Результаты вычислений показали, что при безоблачном небе в ок
тябре имел место обычный суточный ход влажности с максимумом 
днем и минимумом ночью, а в июле и мае — дополнительный минимум 
в дневные часы. Так,, нами было получено, что в 'мае Уо=

tj/ г
. =2,5 • 10-6 г/см2 сек., V\ =  2,3 • 10-6 г/см2 сек., pi =  0,61, 7̂ 7 = — 1,1;виюле

•У 2

т/о =  4,0 • 10~6 г/см2 сек., Vi =  3,2 • 10~6 г/см2 сек., рх =  0,59, =  —0,9; в ок-
W 2

ч
1 157 '

тябре Т/о=0,8 • 10_6 г/см2 сек., V\f= 1,1 • 10_6 г/см2 сек., pi=0,52,^r7= —2,4.

Вышеприведенные расчеты проводились при безоблачном небе. Н а
личие облачности, как уже указывалось, приводит к уменьшению сум
марной радиации и к сглаживанию суточного хода влажности.

В качестве примера мы рассчитали суточный ход влажности для 
Ф=60°, когда количество облачности в течение суток равнялось 5 бал
лам. Оказалось, что в мае и октябре в суточных колебаниях влажности 
наблюдалось два экстремума, а в июле — четыре экстремума.

Заметим, что при расчетах мы брали среднюю облачность. В дейст
вительности же надо учесть суточный ход облачности, который может 
исказить полученную картину.

Для проверки полученных выводов для ф =  50° были проанализиро
ваны материалы наблюдений ряда гидрометеорологических станций. 
Эти материалы не являются достаточно полными, так как в течение 
суток имеется всего четыре срока наблюдений. Но, несмотря на это, 
они все же позволяют определить тип суточного хода влажности.

Использовались таблицы ТМ-1 по станциям Барановичи (ф =  53°06/), 
Винницы (ф =  49°!12'), Луцк (ф =  50°43'), Балашов (ф =  51°33') 
за 1946-58 гг. При этом выбирали случаи с ясными днями, когда облач
ность в каждом из сроков не превышала 3 баллов и не было адвекции. 
В составленные таблицы выписывали среднесуточные значения темпера
туры, ветра и значения абсолютной влажности в 1, 7, 13 и 19 час. Всего 
было выбрано 424 случая. Анализ проводился отдельно для каждого 
месяца.

К маю всего относилось 143 случая. Из них в 119 случаях в суточ
ных колебаниях абсолютной влажности наблюдалось два максимума 
и два минимума, в 24 — один максимум и один .минимум. В июле из 136 
случаев в 119 было четыре экстремума, в 17 —  два экстремума. В ок
тябре выписано 150 случаев. В 139 случаях имел место суточный ход 
с одним максимумом днем и одним минимумом ночью и только в 11 
случаях кривая суточного хода влажности была двугорбой.

Полученные результаты для ф =  60° также согласуются с опытными
• материалами по станции Колтуши (ф=60°).

Таким образом, экспериментальные данные соответствуют выводам, 
полученным по теоретической схеме.
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М. Е. БЕРЛЯНД, В. П. ГРАЧЕВА, Г. А. ФАТЕЕВА

ЛОКАЛЬНЫЙ ПРОГНОЗ ОБРАЗОВАНИЯ ТУМАНОВ

Предлагается усовершенствованный метод предвычисления туманов 
по данным наблюдений в одном пункте. При этом разрабатывается метод 
предсказания ночного хода абсолютной влажности и уточняется способ 
прогноза ночного минимума температуры приземного слоя воздуха. Приво
дятся результаты проверки метода на материале наблюдений ряда гидро-

* метстанций.

В приземном слое атмосферы всегда имеется большое количество 
ядер конденсации. Поэтому образование тумана обусловлено главным  
образом установлением определенного соотношения между температурой 
и влажностью воздуха. В выполненных в последнее время исследова
ниях [1], [2] показано, что большей частью туманы наступают при ус
ловиях, когда на уровне метеорологической будки относительная влаж 
ность повышается до 100%, т. е. когда температура воздуха достигает 
значения точки росы.

Некоторые дополнительные результаты, подтверждающие данный 
вывод, были нами получены по материалам наблюдений на ст. Кир- 
полье. На этой станции под руководством сотрудников оптической ла
боратории ГГО  проводились регулярные наблюдения за видимостью  
с помощью регистратора прозрачности и параллельно регистрировались 
изменения температуры и влажности воздуха. Эти данные позволяют 
в настоящее время наиболее точно фиксировать появление тумана. Из 
анализа полученных данных также следует, что туманы, как правило, 
образуются, когда температура воздуха достигает значения точки росы. 
Иногда это условие определяет лишь начало конденсации. Для появле
ния тумана, в частности, когда к началу образования тумана наблю
дается изотермия или падение температуры с высотой в приземном слое 
воздуха, требуется еще дополнительное охлаждение воздуха. Дополни
тельное понижение температуры в этих случаях определяется с помо
щью известных формул [3] или графиков А. С. Зверева [4], Б. В. Кирю- 
хина [5] и др. Следовательно, прогноз тумана сводится к предсказанию  
изменений температуры Т и влажности воздуха q.

Туман представляет собой непериодическое сравнительно кратко
временное явление. Для многих пунктов туманы наблюдаются в тече
ние лишь нескольких десятков дней в году, а в некоторых' местах и 
реже; продолжительность их большей частью составляет несколько ча
сов. Поэтому основное внимание уделяется разработке способов кратко
срочного прогноза его.

При предсказании тумана в пределах суток нужно выделить два 
этапа. Первый заключается в прогнозе метеорологического фона, на
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котором возможно наличие или отсутствие тумана. Второй же отно
сится к случаям, когда создаются благоприятные условия для образо
вания тумана, и состоит в конкретном решении вопроса, появится ли 
туман и в какое время.

\у  На первом этапе используются обычные синоптические методы, свя
занные с прогнозом метеорологической обстановки, предсказанием тем
пературы и влажности на срок «порядка суток. Здесь могут быть исполь
зованы разрабатываемые в настоящее время методы предвычиоления 
барического поля, изменений температуры и влажности в движущихся  
воздушных массах.

Предсказание на втором этапе во многих случаях может быть от
несено к задаче локального прогноза погоды. Под локальными прогно
зами понимаются предсказания изменений метеорологических элемен
тов по данным наблюдений в одном пункте. Успешность таких прогно
зов обусловлена тем, что изменения температуры и влажности в при
земном слое воздуха определяются в значительной степени радиацион
ным балансом подстилающей поверхности. Адвективные же изменения 
их вблизи земли невелики, что позволяет во многих случаях рассматри
вать адвекцию как внешний фактор, действующий вне пограничного 
слоя атмосферы, или. как некий метеорологический фон, определяе
мый на основании общего синоптического либо вычислительного 
прогноза.

Уж е данные статистической обработки внутрисуточного распределе
ния времени появления туманов ([2] и др) позволяют судить о степени 
влияния отдельных факторов на образование и рассеяние туманов. Они 
отчетливо показывают, что туманы наблюдаются чаще всего в ночные 
часы, особенно в теплое полугодие. От 12 до 20 час. в теплое полугодие 
туманы практически не возникают. Отсюда следует, что основную роль 
в образовании тумана играет радиационное выхолаживание приземного 
слоя воздуха, имеющее место в ночные часы. Максимум туманов наблю
дается около времени восхода солнца, когда достигается минимальная 
за сутки температура. Ночью, как правило, убывает и точка росы 
(подробнее об этом ниже), что, естественно, не способствует образова
нию тумана. Однако температура убывает быстрее, чем точка росы, и 
тем самым создаются благоприятные условия для насыщения воздуха. 
Это в еще большей степени подчеркивает значение радиационного фак
тора и необходимость расчета понижения температуры и влажности 
в ночные часы.

В работе [3] были изложены основные способы прогноза туманов. 
Задача об усовершенствовании этих методов связана с уточнением ме
тодики предсказания температуры и влажности в приземном слое ат
мосферы.

Вопросы предвычисления ночного понижения температуры воздуха 
с учетом предшествующих суточных колебаний температуры рассмот
рены в работе [6]. Поэтому здесь мы на них не будем останавливаться.

Изменение влажности в течение ночи во многих работах по локаль
ному прогнозу туманов вообще не учитывалось и полагалось, что влаж 
ность или точка росы остается постоянной. Вместе с тем, как показы
вают опытные данные, влажность за ночь изменяется в довольно боль
ших пределах и в целях усовершенствования прогноза туманов необхо
димо прежде всего предложить методику предсказания изменения 
влажности в течение ночи, j

В общем случае изменейия влажности воздуха в ночные часы обус
ловлены турбулентным перераспределением влаги по вертикали и вы
падением росы. Оценка уменьшения влажности воздуха bq за счет
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выпадения росы была приведена в работах М. Е. Берлянда [3] и [7]. 
В этих работах было показано, что значения 6q сравнительно невелики. 
Эти значения для уровня метеобудки представлены в табл. 1.

Т а б л и ц а  1

Состояние почвы «  м/сек. t t ' % Ъц

Сухая почва 8 2 6 1,0
12 1,4
8 12 1,4

12 1,8

1—2 8 4 6 0 ,8
10 0 ,9
8 12 1,1

ю 1,3

2—4 8 4 12 1,1
8 6 ' 0 ,5
8 12 0 ,7

Влажная почва 1 - 2 8 2 6 0 ,9
12
8 12 1,3

12

8 4 6 0 ,7
10 '

8 12 1-1
10

2—4 8 4 12 1,0
8 6 0 ,4
8 12 0 ,7

В табл. 1 t  —  время после образования, росы, t '  —  продолжитель
ность времени от начального момента до появления росы при отсутст
вии влагообмена атмосферы с подстилающей поверхностью, qo —  зна
чение влажности в начальный момент, и —  скорость ветра.

Поскольку значения dq невелики, то приближенно можно выделить 
изменения влажности за счет выпадения росьг.4 Это позволяет свести 
задачу о ночном ходе влажности к определению изменений ее в резуль-. 
тате перераспределения начального профиля влажности, в свою оче
редь обусловленного предшествующими колебаниями ее, В качестве 
граничного условия на подстилающей поверхности в данном случае 
можно принять равенство нулю турбулентного потока влаги или гра
диента влажности. Математически рассматриваемый процесс описы
вается тогда следующей системой дифференциальных уравнений и гра
ничных условий.

Для первого периода, когда — о о < / '< 0 :

(*о +  К  z) =  ° ,  О < 2 < й ,

^ - k ' ^ 1  z> h  
dt ~~ dee ’ ,
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с граничными условиями:

при г  —  Zi qi =  ф (0 >

при z =  h
dq[ , dq'2

2 > dz dz

Для второго периода, когда 0 <  t <  оо:

с граничными условиями:

при z =  0 =  О,

и начальными условиями

при t =  0 qi =  q / .
Здесь, q 1 и q2 —  влажность воздуха, a Ko+kiz и k2 —  коэффициенты 

обмена соответственно в слоях воздуха z ^ .h  и z ^ h  в период t >  О, 
а Щ\ , qi', xo+ki'z, kz — .соответствующие величины влажности воздуха 
и коэффициента обмена в период t '< 0.

Функция я|з(£') представляет изменение влажности на определенном 
уровне z = z i  (обычно на высоте метеорологической будки) в период 
времени f  < 0 .

Решение этой задачи с учетом нестационарного изменения . влаги 
в приземном слое было получено в работе [8]. Из анализа полученного 
решения следует, что при ^= 1 0 — 15 час. для определения изменения 
влажности в течение ночи достаточно исходных данных в предшествую
щий период продолжительностью около суток. Это позволяет в целях 
упрощения практического использования полученных результатов при
ближенно задать предшествующий ход в виде периодической 'функции, 
положив

Для решения сформулированной задачи представим все встречаю
щиеся в ней функции рядом Фурье по переменной f  и подвергнем их 
преобразованию Лапласа по переменной t. Тогда получим систему 
обыкновенных дифференциальных уравнений, из решения которой сле
дует, ч то ;

с о

—  с »

с о

0
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где ((j2n)z~h —  гармоника Фурье для функции qz при 2 =  /г;'она опреде
ляется через гармонику Фурье.if>n по формуле

Ai
( ?2 в ) , - а =  Ф» А ' +  у г—  •

где

ki
A-i =  / , Ух — -/о Н- •

] / "  k'2 In -4-

Таким образом,

4  Фл
qi =

( 4  + Уггасо) У p { v р + 

Выполнив обращение по переменной р, найдем

где

( г ( х )  =  ex2e r lc  х.

Для получения расчетных формул в членах, входящих под знак 
суммы, следует выделить действительную и мнимую части их. В силу 
того что члены с +.п и —п взаимосопряжены, суммирование в (1) све
дется к суммам по п для п^> 0.'

Полученные после подобных преобразований формулы приобретают 
следующий вид:

СО

> =  Фо 4- 2 2  Vn8'n-V«gl (2)
п = 1

где

K = c n + c i .  c .= A ' ,+  V b ’ c : = V 4 -

^n/ =  Re i | ■ф„// =  /тгрп.

Для удобства расчетов здесь принято, ч т о .^ = 0 .
Из полученного решения следует, - что в приземном слое воздуха 

qi не зависит от высоты. Этот результат является следствием квазиста
ционарности приземного слоя и того, что при отсутствии выпадения



росы поток влаги с почвы равен нулю. Действительно, проинтегрировав 

дифференциальное уравнение ^ { щ +ki z) ^  = 0  и положив

сразу же получим, что изменение влажности воздуха в приземном слое 
"не зависит от высоты.

Легко также убедиться, что при оо все слагаемые в (1) стре

мятся к нулю, поскольку W m z(aV  t) =0. Тогда при t-+oо qx стремится
<—*• ОО '

к г|з0- Таким образом, как и в рассмотренной в работе [6] задаче о про:
, гнозе температуры воздуха при.отсутствии источников или стоков влаги, 
с увеличением промежутка времени от начального момента влажность 
воздуха постепенно приближается к среднему значению за предшест
вующие сутки.

Результаты расчетов для коэффициентов gn' и gn" при различных 
значениях входных параметров k\, ky, t u n  даны в табл. 2.

Чем больше значения этих коэффициентов, тем больше влияние 
предшествующего хода влажности, характеризующееся гармониками 
■фп. Из табл. 2 видно, что gn' и gn" убывают с увеличением п и времени 
t. Усиление турбулентного обмена в ночные часы (рост k{) при фикси
рованном значении k\ ведет к уменьшению gn', что вполне естественно, 
так как при этом происходит более быстрое приближение влажности 
воздуха к ее среднесуточному значению. Наоборот, усиление турбулент
ного перемешивания в предшествующий период ведет к увеличению 
gn - Это связано с тем, что к начальному моменту времени предшест
вующие возмущения температуры распространяются до больших высот.

Для практического расчета изменения влажности в течение ночи 
следует воспользоваться полученными формулами и значениями коэф
фициентов gn' и gn" из табл. 2. Затруднения при практическом исполь
зовании их в основном связаны с необходимостью определения гармо
ник Фурье ipn для изменения влажности за предшествующие сутки.

Некоторые упрощения здесь можно произвести, воспользовавшись 
типовыми характеристиками суточного хода влажности, рассмотрен
ными в работе [9].

Целесообразно, рассмотреть два случая: наличие одного и двух ма
ксимумов в суточных колебаниях влажности.

В первом случае приемлемые оценки получим, ограничиваясь одной 
гармоникой. Положим

ч[ =  ?сР + 4  cos<° (*'-*»)>

где tm' — время наступления максимума влажности воздуха (qmах).
Величина D =  q шах — qm-in / таким образом, представляет собой ам

плитуду колебаний влажности.'
Сравнив (3) с соответствующим рядом Фурье, получим, что

‘2,K = - r  cosaC> 2,К'=  -  т г sin

Если, например, ^  =  0, £т' =  3,час. то, согласно формуле (2), прогно
зируемое значение влажности qi определим из соотношения

<?i =  <7cpH-0,35 (g/+ gi") D.

Подобным образом можно получить qi и для других значений tm' и 
придать расчетной формуле для предвычисления влажности в ночное 
время вид

qi — ЯсР + triiD-
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Для t= 6 — 10 час. g^+ g i" 0,1. Тогда при tm— 3 час. mi^0,04, при 
/m'= 0 m i~ 0,2.

• В случае когда суточный ход влажности характеризуется наличием 
двух максимумов и двух минимумов, необходимо учесть не менее двух 
гармоник: приближенно можно положить, что

qi =  qcp + щ cos со (t' — tm') + a2 cos 2a (t' — tm'). (4)

Нетрудно убедиться, что кривая, выраженная соотношением (4), 

имеет четыре экстремума только при условии |^-| < j 1. Действительно,

dq\ пв силу того что в точках экстремума =и, получим

sin со (t' — tm' ) = 0  (5)

и

ai + 4а2 cos со — tm) — 0. (6)

Следовательно, два экстремума соответствуют моментам времени t, 
удовлетворяющим (5): t '= tm' и t' =  tm' — 12 час. Моменты времени, 
соответствующие двум другим экстремумам, должны удовлетворять 
уравнению (6) или

С08«В (^^'С ) =  --ЙГ.

котррое может выполняться, когда ^ Ч <  1 
4я2 I

Если |ail>4|a2|, то кривая будет иметь только два экстремума.
В точках t '= tm', где выполняется (5),

=  -  u)2 (fll _j_ 4a2)

и так как \ах\ <  4 |а2|, то ^|г <С'0- Таким образом, в точке t' =  tm' при

a i> 0  и в точке t '= tm' — 12 час. имеет место максимум; при а\ <  0 вы
полняется обратное соотношение. Очевидно, что в этих точках находятся 
экстремумы. Так, при а\ >  0 тйчка t '= im' будет соответствовать макси
муму, который наблюдается обычно в дневные часы. Обозначим его 
д’тах. В точке t '= tm' — 12 час. около восхода солнца наблюдается глав
ный М И Н И М У М  q  щщ.

Главный максимум определим по формуле

Я  max =  <7ср +  «1  +  02. ( 7 )

Вторичный экстремум при t '= t2' удовлетворяет соотношению 

а\
я2
ai = _ 4  C0S a>(^' — 4 ). (8)

В этой точке
дЦ\

=  4a2<u2sin2w (^ — t'm},

и, следовательно, она при а2> 0  соответствует вторичному минимуму 
в дневное время. 1

Из (7) и (8)

4 (*?max ?ср) COS о) ( *2 <7тах <7ср

• Лх 1 —  4cos<o( 4 )  ’ й2 1—4 cos “  ( 4 — 4 )
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Это позволяет определить й\ и а2 по разности gfflax — qcp и ’времени 
наступления дневного минимума влажности. С а\ и а2 непосредственно 
связаны гармоники Фурье ^ п'-

21131' =  aicos a tm ',  2% " =  — aisinco^/,

2 ^ /  =  c isc o s  2(s>tm', 2^ 2"  =  —  a 2 s in 2 (o ^ m/ .

Далее, из формулы (2) ожидаемое значение влажности в ночное 
время можно выразить в виде

<71 =  <7ср +  «1 (gi' cos со tm — gi" sin atm ) + Ct2 (gz COS 2(i)tm' —

—  g i " s m 2 a t m ') .

Если, например, t '= 0 соответствует 19 час., время наступления днев
ного максимума tm' =3 час., а дневного минимума 4 / = 6 час., то

<7i =  <7cp+[l,09 (gi'+gi") — 0,60g2"] (qmax — <7ср) .

Используем данные табл. 2 для £ = 1 0 час., k\= 10 см/сек., k\ =  
=  20 см/сек., тогда

<7l ==! <7ср "Ь 0,16 (<7тах <7ср)-

Если заменить tm' и tz на tm'= 0  и t2' =  0, то

Q i  =  <?ср +  0,31 (q тах Qcp)-

Таким образом, и в случае наличия двух максимумов и двух мини
мумов в ходе влажности за предшествующие сутки ожидаемый мини
мум влажности будет близок к qcp при сравнительно небольших поло
жительных поправках (около 1 мб).

Так как при выпадении росы изменение влажности должно дать от
рицательную поправку (табл. 1), то часто для практических расчетов 
можно полагать, что ожидаемый минимум влажности примерно совпа-

5 Труды ГГО, вып.; 127 65



Дает с <?Ср, а ожидаемое изменение влажности в течение ночи . будет 
равно qo — <7Ср, где qo— начальное значение влажности в вечерние часы.

В случае необходимости уточнения прогноза можно воспользоваться 
приведенными выше формулами и таблицами.

Для проверки полученных соотношений был обработан обширный 
материал наблюдений ряда метеорологических станций, расположенных 
в различных климатических условиях. '

На рис. Г представлены корреляционные соотношения между qcp за 
предшествующие сутки и значением влажности в 1 час ночи, которое 
близко к минимальному. На графике видно, что действительно qx близко 
к <7сР и qo — qi =  qo— <?cp- Средние ошибки расчета минимума влажности

по предшествующему ходу состав
ляют примерно ± 1 мб.

Для предсказания тумана 
можно воспользоваться указан
ными выше условиями образова
ния его и полученными результа
тами по предсказанию ночного 
хода температуры и влажности 
воздуха. Как было показано в ра 
боте [3], уменьшение парообраз
ной влаги за счет образования 
жидких капель и выделения тепло
ты конденсации тумана не ока
зывает существенного влияния на 
влажность и температуру воздуха.

Обработка данных наблюдений
о времени наступления минималь
ной видимости в тумане показы
вает, что она близка к моменту 
восхода солнца. Для примера 
приводится рис. 2, построенный 

по указанным выше материалам регистрации дальности видимости в ту
мане на ст. Кирполье.

Следовательно, для предсказания возможности образования*тумана 
ночью необходимо определить минимум температуры воздуха, т. е. 
значение АТ к моменту восхода солнца, и ожидаемое изменение точки 
росы к этому времени. Тогда в качестве срока прогноза t следует при
нять промежуток времени от начального момента, например, от вечер
него срока наблюдений в 19 час. ко времени восхода солнца.

По значению t на основании формулы (2) определим ожидаемое 
к этому сроку значение абсолютной влажности. В качестве исходных 
данных, как уже указывалось, ' используются значения абсолютной 
влажности в йачальный момент q0 и в предшествующие сроки qi 
(обычно q 13, <77, qь q.\§ соответственно в 13, 7, 1 и 19 час. предшествую
щих суток). Практически достаточно определить минимальное значение 
влажности Vmin, принимая его равным

п __ 2̂ 0 + ?7 + Ч\
' с р —  Г)

Обычным способом производится пересчет от абсолютной влажно
сти q min к соответствующему значению точки росы Тат- Тогда необ
ходимое для образования тумана понижение температуры можно пред
ставить формулой:

АТн =  То — Tdm,

время о т  восхода солниа  
до минимальной видимости

Рис. 2.
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где Г0— начальное значение температуры, Г*п— предсказанное значе
ние точки росы к моменту t.

После того как найдено АТн , нужно установить возможное пониже
ние температуры за ночь АТ и сравнить АТ с АТН . Возможное пониже
ние температуры за ночь можно определить с помощью приведенного 
в работе [6] графика, вычислив предварительно некоторые указанные 
в работе [6] вспомогательные величины, в частности значение эффектив
ного излучения Е и среднесуточное значение температуры за предшест
вующие начальному моменту сутки.

Если эти найденные АТ больше или равны АТН , то следует предска
зать образование тумана, в -противном случае — отсутствие тумана. 
Если АТ^АТН , туман нужно ожидать около времени восхода солнца; 
при АТ>АТН образование тумана должно произойти до восхода 
солнца. С помощью графика из работы [6] нетрудно определить время 
наступления тумана. Этот расчет выполняется по правой части графика. 
Откладываем на оси абсцисс значение АТ, равное' АТн —п, и устанав
ливаем вертикаль до пересечения с горизонталью, соответствующей ор
динате а. Положение точки пересечения затем определяется по отноше
нию к наклонным прямым, на каждой из которых указано время t 
в часах. Если точка пересечения попадает на одну из этих прямых, то 
отмеченное на прямой время соответствует началу образования тумана. 
Если точка пересечения окажется расположенной между двумя 
наклонными прямыми, то время начала образования тумана to опреде
ляется с точностью до часа путем интерполяции.

Используя полученные значения АТ и АТн и время начала тумана, 
на основании прогноза по вечерним данным можно также судить об ин
тенсивности и продолжительности тумана. Чем больше разность 
АГ—АТН , тем раньше образуется туман и больше сконденсируется во
дяных капель, а следовательно, тем сильнее понизится видимость. При 
положительных температурах, если АТ — ДГн> 0  и равно -примерно 1°, 
образуется - туман умеренной интенсивности с дальностью видимости 
200—500 м. Когда АГ >  АТН, в пределах до 1° возникает слабый туман 
(= ° )  с дальностью видимости 500— 1000 м. Если разность АТ— АТ 
больше 2°, имеет место сильный туман ( = 2) с видимостью 50—200 м. 
При АТ — АТн <  0 в пределах 1° возможно образование дымки.

Предложенная методика прогноза туманов была проверена по ма
териалам наблюдений за теплый период года на метеостанциях Шоссей
ная, Смольное, Валдай, Волосово, Великие Луки, Псков, Новгород, 
Винница, Выборг и Кирполье. Было отобрано примерно 160 случаев, 
когда в ночное время отмечались туманы и когда условия погоды были 
благоприятны для образования туманов. В результате оказалось, что 
прогноз оправдался в 88% случаев. Время появления тумана вычис
лялось с точностью около 2 час. без учета знака отклонений фактических 
данных от рассчитанных и примерно 45 мин. с учетом знака отклонения. 
Рассмотренная схема расчетов является достаточно простой и пригодной 
для оперативных работ.
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Р. и. о н и к у л

К ВОПРОСУ ОБ ОБРАЗОВАНИИ ИРКУТСКИХ ТУМАНОВ

В статье получено решение задачи о возникновении туманов в Иркутске. 
Выявлены основные факторы, обусловливающие их появление. Проверка 
полученного решения на материале наблюдений дала удовлетворительные 
'результаты. Показано, что туманы, связанные с переносом с Ангары, пред
ставляют значительную опасность в течение всех суток, а в дневное время 
преобладают над туманами других типов.

В осенне-зимний период в Иркутске резко возрастает повторяемость 
туманов, которые часто достигают большой интенсивности и продолжи
тельности. Эти туманы представляют опасность для народного 
хозяйства, особенно для авиации и транспорта. Они появляются тогда, 
когда температура воздуха становится значительно ниже температуры 
водной поверхности Ангары; с увеличением контрастов температуры 
воздуха и воды интенсивность и продолжительность туманов возрастает. 
После замерзания Ангары туманы практически исчезают, лишь изредка 
в утренние часы наблюдаются слабые кратковременные радиационные 
туманы. J

Из-за больших скоростей течения и тесной термической взаимосвязи 
с оз. Байкал Ангара не .замерзает длительное время даже при очень 
низких температурах воздуха. Наличие незамерзшей водной поверхно
сти при низких температурах воздуха приводит к интенсивному тепло- 
и влагообмену этой поверхности с воздухом, благодаря чему долина 
Ангары до замерзания реки отличается от окружающих районов более 
теплым и влажным климатом. При достаточно больших контрастах тем
пературы воды и воздуха над рекой образуются туманы испарения. 
Естественно предположить, что туманы в Иркутске являются речными, 
т. е. возникают за счет выноса туманов на город с реки.

Теория туманов испарения построена М. П. Тимофеевым [3], однако, 
несмотря на то что и туманы испарения и речные туманы связаны с на
личием незамерзшей реки на фоне низких температур и что в некоторых 
случаях эти туманы составляют непрерывную систему, речные туманы 
нуждаются в специальном теоретическом изучении. Это связано с тем, 
что при смещении воздуха над сушей наблюдаются другие условия 
тепло- и влагообмена на подстилающей поверхности. Кроме того, суще
ственно различается интенсивность турбулентного обмена, так как над 
рекой наблюдаются сверхадиабатические градиенты температуры, а над 
берегом — инверсионные условия.

Наблюдения показывают, что возможны случаи, когда туман наблю
дается только над рекой и только над берегом. Вероятно, одной из 
причин этого является сочетание адвективных факторов с суточным хо
дом температуры и влажности. Роль реки в этом случае заключается 
в повышении среднесуточных значений температуры и влажности.
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Иркутским туманам посвящено большое количество исследований. 
Это работы А. И. Воейкова, В. Б. Шостаковича, Е. Д. Карамышева,
Н. П. Ладейщикова, П. А. Воронцова, П. Н. Красикова и др.

Если природа туманов над Ангарой достаточно понятна, то относи
тельно механизма возникновения иркутских туманов существуют раз
личные гипотезы. Большинство авторов считает, что они образуются при 
смещении туманов испарения с реки на берег. Действительно, часто 
можно проследить визуально распространение туманов с Ангары на 
Иркутск. При смещении воздуха над берегом происходит существенное 
изменение температуры я влажности воздуха за счет турбулентного пе
ремешивания и взаимодействия с подстилающей поверхностью.

В ночное время в Иркутске часто отмечаются интенсивные туманы 
■ при ветрах с города на реку. По мнению П. А. Воронцова [4], в этом слу
чае туманы также связаны с переносом с ' Ангары, который осуще
ствляется потоками на высотах. Наличие на высоте потоков с реки при 
приземных потоках обратного направления подтверждается наблюде
ниями за уравновешенными шарами-пилотами во время экспедиции 
ГГО в 1955 г.

Н. П. Ладейщиков считает, что роль реки в данном случае состоит 
в том, что она создает повышенную температуру и влажность в долине, 
а туман образуется при конденсации, происходящей при смешении воз
духа' долины с холодным воздухом, стекающим под влиянием гравита
ционных сил с водораздела в долину.

Приведенные выше качественные соображения нуждаются в количе
ственной проверке.

По-видимому, большое значение для образования туманов при 
ветрах на реку имеет ночное выхолаживание, так как подобные туманы 
наблюдаются почти исключительно в темное время суток.

Естественно начать теоретическое рассмотрение возникновения реч
ных туманов со следующей задачи.

Предположим, что ветер дует перпендикулярно незамерзшей реке. 
Будем считать, что направление и скорость ветра — это известные вели
чины, т. е. исключаем из рассмотрения динамическую часть задачи. 
Предположим, далее, что до смещения на реку перенос воздуха дли
тельное время осуществляйся над однородной снежной поверхностью, 
в результате чего профили температуры и влажности в нем близки 
к равновесным. При решении задачи учтем различие интенсивности тур
булентного перемешивания над водной поверхностью и над берегом.

Задача о речных туманах является нестационарной, но из теории 
трансформации [1] известно, что если нас интересуют особенности

трансформации при , где t — время, х — путь воздушной частицы

над данной подстилающей поверхностью, то основные закономерности 
процесса можно найти из стационарной задачи.

Приведем математическую постановку задачи о речных туманах.
Река:

1 дх' дг 1 дг ’

it z n д9 '  _  д и ; z rn Ф  
U'Z д х ’ дг дг ’

при 2 = 0  т/=т0/ =  const, q '=qm(x0'),

При 2 =  оо %' ф  оо, ^ ф о о ,  

при л/ =  0 г'=То, q'=q°.
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Подветренный берег:

при 2 =  0 — р cpkxzm-^- =  R, Я =  ЯтЛ'е),

при 2 =  00 х Ф  оо, q Ф  оо,
при х =  0 х=х', q — q'.

Здесь ось ох' расположена вдоль направления ветра; начало ее на 
кромке наветренного берега; ось ох является продолжением оси ох'; на
чало ее на кромке подветренного берега; ось z — направлена вертикально 
вверх; х — температура в градусах Цельсия, q — абсолютная влажность 
в миллибарах; индексы нуль и штрих относятся соответственно к навет
ренному берегу и к реке; Хо -— температура поверхности воды (около 0°), 
Ят(то'), <7тл(то°), Ятл(то) — насыщающие значения абсолютной влажно
сти на подстилающих поверхностях наветренного берега, реки и подвет
ренного берега (над рекой принимается насыщение по отношению к воде, 
на снегу — по отношению ко льду), щ и k\ — величины, численно равные 
коэффициенту турбулентности и скорости ветра на высоте 1 м;

где В — радиационный поток тепла на подстилающей поверхности, 
V — поток тепла, обусловленный конденсацией водяного пара на под
стилающей поверхности.

Аппроксимация профилей коэффициента турбулентности и скорости 
ветра "степенными функциями обычно применяется при исследовании 
трансформации воздушных масс и, как показано в работе [1], дает хо
рошие результаты в приземном слое. Там же показано, что при изуче
нии стационарной трансформации можно пренебрегать потоком тепла

При формулировке граничных условий принято, что потоки тепла 
к подстилающей поверхности В и V на обоих берегах одинаковы; это 
вполне оправдано из-за малых масштабов явления. Также предпола
гается, что интенсивность турбулентного обмена на обоих берегах одина
кова. Е

Представим решение задачи в следующем виде:

где Т, Q, T',Q' — соответственно отклонения температуры и влажности 
воздуха над подветренным берегом и рекой от их значений на кромке 
наветренного берега на той же высоте.

Тогда Т, Т' и Q, Q' будут удовлетворять следующей системе уравне
ний и граничных условий:

R =  В — V =  const,

в почву.

х=х° + Т, т'=т° +Г',' q =  q0+Q, q '=q0+ Q',

а )

при z = 0  Т '=Т0' Q'=Qo', 

при 2=00 T' =  Q '—О, 

при х '=0  T '= Q '= О, (2 )
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V-

х >  О

при 2 =  0 — ĉpkxzm~ = Q ,  Q =  р'Т ,

при z =  oo7’ =  Q =  0, 

при х =  0 Т  — T ',Q  =  Q',

'  ~  ?отл ('с° / 2= 0) (  235 +  т 0 | г = “  +  273 +  т0 1 z=0 )  ’ (4 )

где Го' и Qo' — контрасты температуры и влажности при 2 =  0 на кромке 
наветренного берега.

При решении сформулированной задачи можно было бы сначала 
найти решение над рекой, а затем использовать его в качестве началь
ного условия при нахождении решения над берегом. Применение такого 
метода связано со значительными трудностями, так. как получаются 
очень громоздкие выражения. Поэтому используем метод, разработан
ный М. Е. Берляндом для решения задачи о тепло- и влагообмене при 
процессах с неоднородным режимом [1].

Подвергнем все функции, содержащиеся в уравнениях, начальных и 
граничных условиях системы (1) — (4), двойному преобразованию 
Лапласа по -переменным х и х' с помощью формул следующего типа:

00

Т  =  ^  е-рх ~р’х1 т (х ,л /  z)dxdx '.
о

Тогда получим систему обыкновенных дифференциальных уравне
ний:

k'zm 4 f  -  uizn p y = -  “ i2" T ' »

~ir k'zm i u  ~  u'znP Q = -  uiznQ ' (5)

при следующих граничных условиях:

при 2 =  0 a )A x2m-^- =  0, b) Q =  (a'7\

при z=oo T = Q  =0. (6)

Теперь уже для нахождения решения на подветренном берегу нужно 
знать не решения над рекой, а их первые преобразования Лапласа по 
независимой переменной х'. Примейяя к (1) — (2) преобразование Лап
ласа по формулам типа

с о

Т  =  \е~р'х'Т ' (х\ z)dx',
о _

получим следующую систему для Т'\

d d f
- т —  k , Z m - Г -  
dz 1 dz

{zm^ r-  - u ^ p 'T  = 0 ,

при 2 =  0 -T1 =  —  

при 2 =  oo T' =  0,
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Решением этого уравнения является

=  2i - ^  ^  ^  (1)0

Г((1) р'

где

(7)

2 + п — т 
Z  2

_ 1 — т
2 +  п — т  

Аналогично находим

О ' = 21~*4о (8)
Г (ц)' Р '

Будем искать решенное (5) в следующем виде:

T =  T°+gT, Q =  Q°+gQ,

где Т° и Q0 — решения однородных частей уравнений, a gT и gQ — част
ные решения соответствующих неоднородных уравнений.

Принимая во внимание условие затухания на бесконечности, полу
чим:

Т о ^ в ^ К ^ - п ) , 

Q° =  £ 2Y- K v (Ti),

где
2 + п — m

____________ «1Р
2 + ,—--- 1f ^ Z

■ п — m V k\

Для решения неоднородного уравнения (5) введем функцию Грина 
Gi(z, £). Функция Грина должна удовлетворять соответствующим одно
родным уравнениям, а при 2 =  0 и z =  oo обращаться в нуль. Положим, 
что G непрерывна во всем интервале 0 оо, в том числе и при £=z,

а производная от Gi по £ в точке t, =  z имеет скачок, равный — — .

Тогда [1]

g T= ] u l^ T , '0 ( z 1 Qdt,

Q { z ,  С) =
W

где

л .  х яг + л , 1  — /и

S =  7]
г = С
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Таким образом,

Т =  -f j
О

, С u ^ nT1(srlr
‘ J  W

со
и £п Т' (5 ? !)%  ( 4 ) ^ ( 0

-dt +

(9)

[причем Т' определяется согласно (7)].
Используя граничное условие (6а), найдем постоянную интегриро

вания В\. Подставляя В i в (9), получим

Т =
2 (1)_______________

т. + Л I
2 -}- Я —  1TL \~ 2 -\-n -m

Г2 (.,*) Г (1 -  Р.) k\ ~ V  р*к 2

/72 + ’ «
С» ̂ 5 - ^ ( 5 ')  ^(s)rfC  +

+ т + п 
t — тпг, , . , 1 - 4  ' UL / 2 + п — т  \ 2 + п  

Г (ц) ^---- 2---- )

Х /„  (S) dt -  г  / ;1 (ч) j  С"./' ̂  (s') ̂  (5) Л

j  C V ^ s ' J ^ X

(10)

Полученное выражение для Г очень громоздко. Его можно упрос
тить, использовав для преобразования входящих в него интегралов ме
тод Штурма—Лиувилля [1].

Выполняя некоторые несложные, но громоздкие преобразования, 
толучим

т  н- п
2 + п — т

1^аЫ Т к ^ к ^ ) л -

2 +  Я •

щ
р’ р

X

k[ *1

1 — т  1 + п
UjP \2+ п - т  у  ( ,s 2+ п -т

X

kl

1 — т 1 +я 1 — т  
и\Р \ 2 + п — т  гс
& 2  s i n  71{л

+

1 — /тг
2+ л — т

Aj | 2 sin itjj,

Совершенно аналогично находятся и другие интегралы.
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Подставляя полученные выражения в (10) и производя сокращения, 
найдем

21_ | i r '
Т =

Г (p.) k\~*p р"■
р'

£ ) V  №  O rt]. (П)

Отсюда получим выражение для Т/г = о

7’ /.-z=0 '

где

Тр [ р \ - ( а р ' У  

р  рР (Р — о-Р')

а  =

Теперь мы можем записать уравнение и граничное условие для Q:

ul zn21-v-Q,0Ti'v-K* (V)
d “ u i znp Q =  -dz “'1 ~ dz 

z — 0. p — ap'  ’

2  =  oo, Q —  0.

Выполняя преобразования, аналогичные проведенным для темпера
туры, получим

7?
V — V / z=0 2^-1 Г ({Л) 211 Г (р.) р ' (р — ар')

(12)

Найдем решение для температуры подстилающей поверхности. 77г=о 
можно представить в виде произведения двух изображений, оригиналы 
которых можно найти. При этом используются следующие известные 
соотношения:

1

Р*Р' г (р.) ’
PF  (р) — {ар') F  (ар') . ^ ____1 _ /

Р — ар'

где

F(p) + f(x).

Используя теорему свертки и производя интегрирование по х', полу
чим

rj-\ t siriTTp. j  

■0 л ’

где
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Заменой переменных этот несобственный интеграл представим' 
в виде, удобном для его вычисления

а
1 к

т Г  О —  tP ) |J" - 1  л  х '/ = -  J — i т̂ . а==̂ -
. о т

Пользуясь биномиальным разложением

о - тг - - = + d - r t g - i . ) ^ +

, (1 — |Х) (2 —f.) (3 —н) У3 ,
”г 3! - f . . . .

и производя почленное интегрирование, получим

J
1 +  а

1- |i 1

1-р- +

+
(1- ц )(2-Ю  

(3 —|Х) 21

1 — Р-
(2 — р.) 1! V 1 + а 

2

+

1 +.а
(13)

Выражение (13) позволяет затабулировать интеграл при разных 
значениях (а) (табл.1)

Q I г=0 =  ^ ^  / 2=о- (^4)

Разлагая входящие в (11) цилиндрические функции в ряд и ограни
чиваясь первыми двумя слагаемыми, найдем решение, справедливое для 
малых z и достаточно больших расстояний от берега. После подста
новки получается, что вблизи подстилающей поверхности наблюдается 
изотер мия Г

Т ~ Г/, _ о. (15)

Найдем решение для влажности вблизи подстилающей поверхности: 

=  =  Г (1—(Х)и?.г(2 + Я- 'П>'А
Q = '̂T lz=0 + r(1 + [l)(2 + n_ m)2, ц  X

( ар ’ )/\|j.X (Qo  ̂Г0) р, (р_ ар,-) ,

где

-е 1 >\ р^— (ар')^
/(*,.*)■== Р  —  а ? '

Q =  v'T / г=0

( t + *-»>■ Х + ^-
а

Г (1 +(л) (2 + л — m)2v-
(16)

Нам нужно найти решение для трансформации воздуха над рекой, 
чтобы производить расчеты для кромки подветренного берега, где нельзя 
использовать формулы (15) — (16). Оно запишется в форме

_  Т 0 Т'0 Т  ( l - y . ) u ? z V  +  n - m ^ -  р - i  _
' Р )

Г ([л) р. (2 + п — m)2* kj1* >
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откуда

Г  =  П

Аналогично находится

1 -

“1
kxx '

,(1 + я — т) И-

Г (1 + р.) (2 + п — т)2|а
(17)

q ' = q ;

«1

&jjc'
у(2 + я — m)

Г (1 +Р-) (2-f n — m)2v-
(18)

Для удобства введем некоторые обозначения и выпишем все расчет
ные формулы-в следующем виде:

Т =  7 У Ш ,

Q =  V'T +  Nt (ix'To' -  Qo') [(P +  P ') " 11 -  P-ч], 

Г  =  7У [1— Л М Р Т Ч
Q'=Qo<[l — ^ ( p ' ) - 1*-].

Введем обозначения:

(19)

/V,
Л — m

235 + ^  273 + ^

То0 — температура набегающего потока при z =  О, ^ “ — насыщающая 
абсолютная влажность при этой температуре 
J — табулированный интеграл

Таблица  1

а 0,01 0,05 0,10 0,20 0,50 0,80 1,00 2,00 4,00 20,00

J  (я) —0,02 —0,09 —0,16 —0,27 —0,53 —0,73 —0,83 -1,21 —1,64 —2,72

На основании полученного решения можно сделать следующие вы
воды об особенностях изучаемого процесса.

а) Изменения температуры и влажности зависят от комбинаций

k [x ' k-iX .
— - и — -у- , характеризующих степень трансформации воздуха при 
и' И-

его смещении над рекой и снежной поверхностью.
б) Отклонения температуры на подветренном берегу зависят не от 

абсолютных величин скорости ветра, а от кривизны его профиля (от п). 
Физический смысл отсутствия зависимости от щ очевиден. При большой 
скорости ветра воздух над' рекой не успевает существенно прогреться, 
зато он слабее охлаждается при смещении над снежной поверхностью. 
При слабом ветре воздух сильно прогревается над рекой и сильно охлаж
дается над снежной поверхностью.

Проведенные нами расчеты показали, что Q также практически не 
зависит от скорости ветра. Поэтому при расчете речных туманов не тре
буется знать с большой точностью скорость ветра.
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в) Отклонения температуры воздуха над подветренным- берегом от 
ее значений на кромке наветренного берега изотермичны.

г) В расчетные формулы не входят нетурбулентные потоки тепла 
к подстилающей поверхности. Это связано с тем, что из-за сравнительно 
малых масштабов явления принято равенство этих потоков на обоих 
берегах реки.

В работе [2] на основании анализа опытных данных показано, что 
при температурах воздуха ниже — 10, — 15° туман образуется и суще
ствует тогда, когда абсолютная влажность воздуха на высоте 2 м ста
новится насыщающей по отношению к гладкой поверхности льда. Ис
пользование этой закономерности позволяет нам перейти к расчету 
речных туманов.

На рис. 1 приведены результаты расчета температуры и точки росы 
над рекой и снежной поверхностью на высоте 2 м при следующих исход-

Рис. 1. Изменение температуры и точки 
росы над рекой и подветренным берегом 

2?= 2м.

1 — температура, 2 — точка росы.

ных данных: &i =  0,125 ‘М2_т/сек., ^/=0,25 M2_,ra/ceK., «1 =  0,5 м^/сек.,. 
Г / -20°, т° — —20°, х'=500 м, / (относительная влажность набегающего 
на реку воздуха) =80% т  = 0;8, п =  0,2.

Из этого рисунка видно, что при данных условиях туман образуется 
над рекой примерно на расстоянии 100 м от берега и рассеивается на 
расстоянии 700 м от подветренного берега реки.

В выполненном выше решении осуществлялась линеаризация гра
ничного условия для влажности на подстилающей поверхности. Можно 
найти решение для влажности, выбрав на подстилающей поверхности 
несколько точек и рассчитав в них влажность на основании решения. 
для температур и условия насыщения при 2 =  0 по отношению ко льду.

Аппроксимируя Q/z_o степенной функцией по Ньютону, Qlz=o— 
=  а0хп + а\Хп~х + .. . +ап, подставляя ее в (12) и находя обращение, 
получим следующую формулу:

ап

Q =  Q/z=o-

п\ Г  (1 —  !J.) х п 
Г (п + 1- ,1)

N i.Q o W + n
-11

] -

4-
а х ( и — 1 ) ! Г ( 1 — (л) х п ' 

Г (л —  (X) + +  а п

При линеаризации мы заменяем экспоненциальную функцию пер
выми двумя слагаемыми разложения этой функции, т. е. в большей или
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меньшей степени занижаем влажность на подстилающей поверхности 
подветренного берега, а следовательно, и в воздухе. ■

Таким образом, линеаризация несколько занижает интенсивность 
тумана.

Проведенные оценки показывают, что погрешности линеаризации 
невелики и на расстоянии 1— 2 км от берега имеют порядок 10%.

Согласно проведенным расчетам, основными факторами, определяю
щими появление речных туманов в Иркутске, являются контраст темпе
ратур набегающего на реку потока и водной поверхности Т0' и относи
тельная влажность воздуха на наветренном берегу /°. Первый фактор 
является главным, так как контрасты температуры могут меняться 
в весьма широких пределах. Действительно, температура воды зимой 
равна 0— Г, а температура воздуха в реальных условиях в осенне-зим- 
нее время в Иркутске может колебаться от положительных значений до 
—40ч и ниже. Этот фактор следует по воз-можности учитывать вместе 
со вторым, так как расчеты показывают, что разной влажности набе
гающего на реку воздуха соответствуют разные критические контрасты 
температур, ниже которых наблюдается возникновение речных тума
нов.

В реальных условиях изменчивость относительной влажности го
раздо меньше изменчивости контрастов температуры и она не всегда 
может быть прослежена из-за плохого качества наблюдений над влаж
ностью при низких температурах.

В табл. 2 приводятся минимальные Относительные влажности на
бегающего на реку воздуха, которые приводят к наличию речных тума
нов на расстоянии 2 км от реки шириной 500 м. При контрастах 15° 
даже при /°=100% речной туман не наблюдается, а при контрастах 30° 
для образования тумана достаточно /°=вО%.

Таблица  2

Т0' 15 20 30

/ °  >100 100 80

Для сравнения приведем аналогичную таблицу для туманов испаре
ния над рекой той же ширины (табл. 3) .

Т а б л и ц а З

5 10 15 • 20 (

100 90 80 40

При постановке задачи предполагалось, что ветер направлен пер
пендикулярно реке. Полученные выводы можно использовать и тогда, 
когда направление ветра несколько отклоняется от нормального. В по- ' 
следнем случае следует только учесть, что путь переноса воздушной 
частицы над водной поверхностью будет больше. . Однако с приближе
нием направления ветра к направлению реки возрастают ошибки за 
счет того, что не учитывается горизонтальное перемешивание.

Проведена предварительная проверка полученных формул на имею
щемся фактическом' материале. При анализе опытного материала сле
дует иметь в виду, что после постройки Иркутской ГЭС и заполнения 
водохранилища климатические условия Иркутска и режим речных ту
манов резко изменились. В последние годы Ангара не замерзала в те
чение всей зимы и в течение всей зимы наблюдались речные туманы.

• Большую роль в образовании туманов играет в настоящее время
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Ьодохранйлйще, замерзающее в ноябре. До замерзания оно из-за сёо- 
ей большой ширины, по-видимому, играет главную роль в образовании 
речных туманов. Наблюдения показывают, что на водохранилище па
рение начинается раньше, чем на Ангаре.

Изменение режима речных туманов в Иркутске в последние годы 
практически исключает возможность построения в настоящее время 
чисто эмпирических методов прогноза речных туманов. Поэтому приоб
ретают важное значение теоретические обобщения.

Рис. 2. Распределение в течение суток числа случаев 
. с речными туманами. Иркутск, 1958-59 г.

На рис. 2 приведено изменение в течение суток суммы числа случаев 
с туманами за ноябрь — февраль 1958— 1959 гг. в Иркутске при ветрах, 
направленных с реки на город. Приведенный на этом рисунке график

Я д м б

Рис. 3. Примеры расчета туманов.

1 — рассчитанная влажность, 2 — рассчитанная насыщающая влажность.

указывает на то, что речные туманы представляют опасность в течение 
всех суток. На основании анализа фактических данных видно, что 
в светлое время суток все случаи туманов наблюдаются при ветрах 
с реки. Наличие утреннего максимума речных туманов подтверждает 
приведенные ранее соображения о роли нестационарности в процессе 
образования речных туманов.

Проведенные нами расчеты показали, что полученное решение удов
летворительно описывает распространение речных туманов при нали
чии достаточно устойчивых потоков, направленных с левого берега 
Ангары на Иркутск. На рис. 3 приведено два примера расчета туманов 
для Иркутска по фактическим данным. Согласно расчетам, на расстоя
нии 1,5 км от берега туман должен наблюдаться, что в действительности 
и было.
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Процессы, приводящие к туманам в Иркутске, чрезвычайно сложны 
и многообразны и не исчерпываются развитой здесь теорией. Большую 
роль играют орографические факторы, местная циркуляция, городской 
фактор и т. д. Необходимо продолжать их теоретическое и эксперимен
тальное исследования.
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Н. В. КУЧЕРОВ

РЕЗУЛЬТАТЫ ТЕПЛОБАЛАНСОВЫХ ИЗМЕРЕНИЙ  

НАД ПОВЕРХНОСТЬЮ МОРЯ

Статья содержит результаты теплобалансовых наблюдений в Индий
ском и Тихом океанах, производимых во время перегонных рейсов экспеди
ционных судов «Воейков» и «Шокальский» в 1959— 1960 гг. Приведены 
среднесуточные значения составляющих теплового баланса и высказаны 
предположительные объяснения особенностей аномальных величин испаре
ния над морской поверхностью.

Теплобалансовые наблюдения производились над поверхностью мо
рей и океанов во время рейсов экспедиционных судов «Воейков» и 
«Шокальский» в 1959— 1960 гг. из Одессы во Владивосток. В 1959 г. 
наблюдения велись в сентябре — октябре, а в 1960 г. а июле — августе. 
Этот опыт теплобалансовых наблюдений следует рассматривать как 
пробный, а количественные результаты как предварительные. Дело 
в том, что такие измерения производятся с большими погрешностями, 
а также неизвестна точная величина шероховатости Zo морской поверх
ности в зависимости от степени волнения поверхности моря и скорости 
ветра.
. Градиенты температуры и влажности измерялись электрическими 

дистанционными психрометрами системы ГГО, установленными на вы
соте 8 м над поверхностью воды на выносной носовой стреле длиной 
8 м, с левого борта верхнего ходового мостика (высота 10 м) и на фок- 
мачте (высота Г8 м). На этих же высотах 8, 10 и 18 м были также уста
новлен контактные анемометры системы Чижевского.

Актинометрические измерения производились актинометром и пира
нометром, установленными на специальной вышке над палубой верх
него ходового мостика, и пиранометром, альбедометром и балансомером, 
установленными на конце носовой стрелы на высоте 8 м над по
верхностью воды. Актинометрические приборы укреплялись на кар
данных подвесах.

Все дистанционные приборы, т. е. психрометры, анемометры, актино
метр, пиранометры, альбедометр, баланеомер и датчик судовой дистан
ционной станции, были связаны кабельными линиями с регистраторами, 
установленными в метеорологической лаборатории, где и производи
лись отсчеты и регистрация наблюдений.

Градиентные наблюдения над температурой и влажностью воздуха 
и скоростью ветра производились по солнечному времени через каждые 
1—2 часа круглосуточно с момента выхода из Одессы до прихода во 
Владивосток, кроме дней с сильными штормами, прохода судна через 
проливы и времени стоянки в Сингапуре.
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Актинометрические наблюдения производились также по солнечному 
времени в 6— 8 сроков в дневное и в 2—4 срока в ночное время.

Все работы выполнялись штатом сотрудников из четырех человек. 
Из них трое вели метеорологические и градиентные наблюдения и 
один актинометрические наблюдения в дневное .время.

Обработка данных и расчет составляющих теплового баланса произ
водились тем же составом в свободное от наблюдений время.

Результаты измерений

В Черном, Эгейском и Средиземном морях отмечалась значитель^ 
ная прозрачность воды, ее низкая температура, малая величина 
альбедо (порядка 5—7%), и вследствие перечисленных при
чин большая величина радиационного баланса. Вначале боль
шая величина радиационного баланса (порядка 1,8—2,0 кал/см2 мин.) 
казалась ошибкой наблюдений, но пОсле дополнительной поверки вы
яснилось, что показания прибора правильны. Сравнительно низкая тем
пература воды и малая скорость ветра обусловили в Черном море и ма
лую величину (порядка 0,5 мм/сутки) испарения. С приближением 
к югу величина испарения увеличилась до 3,0—3,5 мм/сутки.

Следует полагать, что основная часть притока радиации расходова
лась на нагревание воды, поскольку величины Р  и LE сравнительно 
невелики (табл. 1).

Следует отметить, что в течение рейса «Воейкова» в 1959 г. испаре
ние, наблюдаемое на Красном море, было приблизительно в 2—2,5 раза 
больше, чем в 1960 г., несмотря на то, что «Воейков» проходил на два 
месяца позже (в сентябре). Объяснить это возможно большими скоро
стями ветра и более высокой температурой воды в прошлом году.

В 1959 г. на Красном море вследствие большого испарения наблю
далась значительная температурная инверсия в приводном слое воз
духа, а также значительная соленость воды, в то время как в 1960 г. 
температурной инверсии и пониженной солености воды не отмечалось 
вследствие малого испарения.

При прохождении Аденского залива никаких существенных измене
ний в метеорологических условиях не произошло, но вследствие падения 
температуры поверхности воды величина испарения несколько снизи
лась и дошла до 4 мм/сутки, в то время как в 1959 г. падение темпера
туры воды было более резкое, что вызвало конденсацию избытка паров.

12, 13 и 14/VII наблюдения- не производились вследствие сильного 
шторма, во время которого из предосторожности было снято оборудо
вание со всех стрел. В экваториальной зоне Индийского океана (±5° 
широты) наблюдалась значительная облачность, сильные ветры и
з отдельные дни осадки. Средняя за сутки величина наблюденного ра
диационного баланса во время прохождения Индийского океана была 
равна 277 кал. при максимуме 420 кал. и минимуме 143 кал. Турбулент
ный поток тепла в основном был направлен к водной поверхности, от
мечалась почти постоянная температурная инверсия приводного слоя. 
Несмотря на эти неблагоприятные условия, наблюдалось достаточно 
шльное испарение, которое, составило в среднем 7,4 мм (максимум 
13,4 мм, минимум 4,4 мм в сутки).

На первый взгляд кажутся странными и невозможными такие ве- 
шчины испарения, если их сравнить с испарением с орошаемых полей, 
'де абсолютная влажность воздуха значительно выше и существенно 
эольше испаряющая поверхность, так как в этих условиях испарение 
троисходит не только с поверхности земли, но также и с большой по-
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верхности растений. Это объясняется тем, что испарение происходит 
не только с поверхности моря. При сильном ветре (его величина былг 
равна у поверхности воды 6—9 м/сек.) возникает значительная волна 
Резкий ветер срывает верхушки волн и разбивает их в мелкие брызгк 
и водяную пыль, которые поднимаются на высоту не менее 20 м, Обра
зование мелких водяных брызг в слое 0— 20 м. и более над водной по
верхностью создает благоприятные .условия для испарения не только 
с поверхности моря, но и во всем объеме воздуха, насыщенного водя
ными брызгами. Этим же объясняются и постоянные  ̂ температурные 
инверсии в приводном слое во время сильных волнений.

Таблица ]

Суточные суммы составляющих теплового баланса (кал/см 2)

Дата Vi T w L E Р Б В М
мм/сутки

Место нахождения 
судна

30/VI 2,6 19,5 —32 42 890 -900 0,43 Черное море
2/VII 4 2 21,6 —186 —62 1050 —802 ЗД Эгейское „
3/VII 4,6 23,7 —218 25 725 —532 3,6 Средиземное „
6/V1I 4,3 26,5 —265 147 360 —242 4,3 Красное
7/VII 4,5 29,0 —204 32 460 —288 3,4 То же
8/VII 4,7 30,6 —285 171 247 —133 4,8 „
9/VII 3,8 32,2 —342 62 306 —26 5,7 ■„

10/VII 4,6 29,6 —263 167 338 —242 4,4 Аденский залив
11/VII 3,6 30,2 —223 50 384 -211 3,7 То же
15/VII 6,1 28,0 —438 59 374 5 7,3 Индийский океан
16/VII 5,1 27,8 —307 25 410 —128 5,1 То же
17/VII 4,7 28,4 -460 -55 420 95 7,7 »
18/VII 5,5 28,0 —446 --48 160 334 7,5

19/VII 6,6 28,2 —806 -64 325 545 13,4 ))

20/VII 5,6 27,4 —640 —71 265 446 10,9 »
21 /VII 5,0 27,0 —398 —7 274 131 6,6 »
22/VII 4,8 27,9 —420 10 245 165 7,0 »
23/VII 4,1 27,9 —266 —8 227 47 4,4 }>
24/VII 3,3 27,8 —272 29 282 —39 4,5 п

25/VII 5,0 28,0 —480 —59 143 396 8,0 »
26/VII 2,7 29,2 -308 —19 375 —48 5,1 „

27/VII 3,2 29,3 —575 —141 197 519 8,7 я
 ̂ 1/VIII 4,9 28,1 —420 9 465 64 7,0 Южно-Китайское

море
2/VIII 4,7 27,7. —354 —1 336 19 5,8 Яванское море
3/VIII 5,7 27,2 —495 0 210 285 8,3 То же
4/VIII 6,6 27,3 —610 —32 390 252 10,2 „

5/VIII 3 6 28,3 —340 - —14 660 306 6,2 Макассарский проли
6/VIII 2,3 28,8 —177 —7 444 —260 2,9 Целебесское море
7/VIII 3,6 28,8 —400 —8 430 22 6,6 То же
8/VIII 5,5 28,8 -510 —1 490 21 8,5 Тихий океан
9/VIII 6,5 29,0 446 22 410 —14 7,4 То же

10/VIII 6,1 28,9 —476 14 102 360 8,0 »
11/VIII 6,0 28,7 —43,5 —78 0 513 7,2 »
12/VIII 8,4 28,3 -586 -52 62 576 9,8
13/VIII 7,2 28,0 -452 25 530' —103 7,5 »
14/VIII 7,0 27,5 —467 4 . 465 —2 8,0 »

П р и м е ч а н и е .  М — испарение в мм/сутки.

В Яванском -и Целебесском морях, а также в Макассарском прс 
ливе наблюдалась ясная погода, значительная величина радиациог 
ного баланса (более 400 кал/сутки) и сравнительно высокая темперг
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тура водной поверхности, малая величина турбулентного притока тепла 
(порядка 10— 20 кал/сутки) и величина испарения, равная в среднем 
6,8 мм/сутки.

С выходом в Тихий океан (на 6° с. ш.) судно начало приближаться 
к термическому экватору (который в то время находился на 17° с. ш.), 
к области прохождения тайфунов. В связи с этим постепенно возрас
тала температура воды и воздуха и усиливался ветер. Несмотря на по
вышение облачности и понижение величины радиационного баланса, 
наблюдалось значительное испарение, доходящее почти до 10 мм в сутки 
при средней величине с 8 по 14/VIII 8,0 мм в сутки. Большая величина 
испарения объясняется теми же причинами — объемным испарением 
в большом приводном слое.

Из табл. 1 следует, что суточные величины испарения не зависят от 
суточных значений радиационного баланса и тем более от турбулент
ного теплообмена, поскольку величина Р близка к нулю.

Поверхность океанов и морей является хорошим аккумулятором 
тепла и, в отличие от суши, приток радиации распространяется на зна
чительную толщину водяного слоя. Поверхность воды почти всегда 
находится в волнении, благодаря чему верхний 15—20-м слой постоянно 
перемешивается, выравнивая распространение тепла по всей толще 
этого слоя. По этим причинам кратковременные (2—3 суток) величины 
испарений становятся независимыми от величины солнечной радиации 
за такие же периоды.

Величина испарения не зависит также и от температуры поверхности 
воды; в особенности это видно за период с 15/VII по 14/VIII, т. е. за 
время перехода судна по Индийскому и Тихому океанам и прилежащим 
к ним морям, омывающим Индонезию.

Испарение в этой зоне регулируется только скоростью ветра. Суточ
ное испарение хорошо согласуется со среднесуточной скоростью ветра. 
С повышением ее увеличивается и вынос влаги в более верхние слои ат
мосферы., Величина турбулентного переноса тепла не меняется сущест
венно вследствие малых величин градиентов температуры, еще более 
уменьшающихся с повышением скорости вётра. В связи с изложенным 
естественно было ожидать что эти особенности морской поверхности 
отразятся также и на суточном ходе составляющих теплового баланса.

С целью выяснения особенностей суточных ходов составляющих 
теплового баланса для моря все данные обрабатывались по срокам на
блюдений и была составлена таблица средних величин составляющих 
теплового баланса (в кал/см2 сутки) по срокам наблюдений за весь пе
риод следования корабля от Одессы до Владивостока (табл. 2).

По-материалам суточных измерений видно, что суточный ход эле
ментов Р  и LE невозможно обнаружить при четко выраженном суточ
ном ходе Б,  а вследствие этого и В,  что полностью подтверждает ска
занное выше. Отсутствие суточного хода турбулентного переноса тепла 
и испарения в открытом море вдали от берегов (800— 1000 км) объяс
няется тем, что температура воздуха, подстилающей поверхности и 
влажность воздуха в приводном слое очень мало изменяются в течение 
суток. Турбулентный перенос тепла близок к нулю, а испарение близко 
к постоянной величине. В течение всех часов «средних суток» расход 
тепла на испарение колебл.ется в пределах от 330 до 430 кал'/см2 сутки 
и в среднем равен 390±25 кал/см2 сутки.

Кроме теплобалансовых наблюдений, в течение рейса проводилась 
значительная работа по сравнению показаний приборов и оценке влия
ния судна на результаты измерения. Н. А. Тимофеевым предложена но
вая методика проведения таких работ. Судно совершает движение под
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различными углами относительно направления ветра (по 20—-30 мин. 
на каждый галс), а положения дрейфа под определенным углом к ветру 
в начале и конце цикла этих работ, продолжающихся 2-̂-2,5 часа, яв
лялись контрольными точками.

Т а б л н ц а 2

Время 
суток (час.)

L E - Р Б В

0 —370 —6 —40 +420
2 —360 —7 —40 +410
4 —400 —10 —30 +440
6 —430 —14 0 +440
8 —430 —9 15 +420

10 —390 —14 720 —320
12 —380 14 1070 —700
14 ■ —420 28 1050 —660
16 —360 14 640 —290
18 —330 28 190 +110
20 —420 10 15 400
22 —400 —7 0 410
24 —370 6 —40 400

Наблюдения в дрейфе позволяли оценивать ход метеоэлементов в те
чение срока наблюдений. Это Давало возможность получить отклонение 
от нормального хода метеоэлементов во времени для всех направлений 
ветра относительно судна. Если бы эти измерения сопровождались 
одновременными надежными измерениями с плавающей мачты, то та
кая методика дала бы возможность снять подробные полярные диа
граммы ошибок за счет влияния судна для любого времени суток и на
правления ветра. Такие наблюдения проводились для дня и ночи.
__Вкратце итоги этих работ следующие.

Покйзания анемометров изменяются в значительной мере в зависи
мости от направления ветра. Наиболее устойчивые показания дают 
анемометры, расположенные значительно выше надстроек судна. Ночью, 
показания всех психрометров и термометров близки друг к другу, из 
чего следует, что тепловое влияние судна незначительно.

В дневных условиях при солнечном освещении показания термомет
ров очень расходятся. За день солнце сильно нагревает поверхность 
судна, которая начинает излучать тепло, поэтому прибор, попавший 
в поток тепла судна, дает завышенные показания. В особенности 
это было заметно по ртутным термометрам, снабженным двойной 
конусной защитой, на показания которых оказывала влияние не только 
тепловая радиация судна, но также и прямая солнечная радиация. По 
этим термометрам можно было производить измерейия ночью, а днем 
только в случае, если термомётр находился с подветренной стороны и 
в тени.

Дистанционный психрометр, расположенный на верхней части фок- 
мачты, давал надежные показания, за исключением тех моментов, 
когда он находился в потоке тепла трубы судна. Такой же психрометр, 
вынесенный на семиметровую носовую стрелу, также надежно работал 
днем при всех ветрах, направленных с носа судна в пределах ±90°, 
а ночью при всех направлениях.

В заключение следует отметить, что градиентные измерения на судне 
чрезвычайно затруднены. Дело в том, что наблюдаемые градиенты тем
пературы и зачастую влажности имеют небольшие величины, а влияние
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судна в летние дни может быть очень большим в силу его собственной 
тепловой радиации. Поэтому следует ожидать больших ошибок в таких 
измерениях. .

Для устранения ошибок необходимо придерживаться следующего 
основного правила — производить измерения лучше всего тогда, когда 
ветер направлен на прибор, находящийся вдали от судна и его над
строек. Располагать приборы так, чтобы они находились в относительно 
ненарушенных слоях воздуха. Такие места на судне следующие: верх 
фок-или грот-мачта, носовая стрела при направлении потока воздуха 
в пределах 0±90° относительно носа; если есть возможность, то сле
дует установить стрелу на корме с выносом 7— 8 м, тогда для кормовой 
стрелы будет выгодным направление ветра 180+90°. Если ветер с носа, 
то рекомендуется производить наблюдения с помощью психрометров, 
расположенных на носовой стреле и фок-мачте. Если ветер с кормы, 
то следует пользоваться психрометрами кормовой стрелы и грот-мачты.

Совершенно необходимо организовать измерения распределения 
температуры, влажности и скорости ветра приборами, установленными 
вне судна — на буйке, плавающей мачте или небольшом рифе, чтобы 
иметь возможность оценить ошибки в измерениях за счет влияния судна.

При длительных дрейфах следует использовать плавучую мачту 
с установкой на ней указанных приборов, а также балансомера, пира
нометра и альбедометра.



Н. В. КУЧЕРОВ

ИЗМЕРЕНИЕ СКОРОСТИ ВЕТРА НА КОРАБЛЯХ

Статья содержит результаты анемометрической съемки судна анемо- - 
метрами, установленными в шести различных точках корабля, и одним ане
мометром на буйке в 100 м от корабля. Дается методика обработки данных 
и выводы о репрезентативности измерения скорости ветра.

Как известно, измерение скорости и направления ветра на кораблях 
производится главным образом ручными анемометрами и реже анемо- 
румбометрами судовой дистанционной станции (СДС), которая в пос
леднее время вводится в практику судовых измерений.

Очень важно знать, с какой точностью измеряется скорость ветра 
в зависимости от выбора места установки анемометра и направления 
ветра относительно судна.

Очевидно, что корпус судна и его надстройки в какой-то мере ока
зывают влияние на показания анемометров. Поэтому выбор места ус
тановки анемометра имеет существенное значение. Если не учитывать 
этого обстоятельства, то можно получить совершенно несопоставимые 
данные по скорости и направлению ветра, измеренным на нескольких 
судах, находящихся поблизости друг от друга. Такие материалы наблю
дений вызовут затруднение при составлении и анализе синоптической 
карты. Кроме того, размещение анемометров на кораблях различных 
типов производится на разных высотах и обычно чем выше корабль, 
тем выше и расположены анемометры или СДС. Различие высот изме
рения скорости ветра также может внести расхождения в результаты 
наблюдений.

С целью выяснения указанных обстоятельств и была поставлена 
настоящая работа.

Наблюдения проводились на экспедиционных судах «Воейков» 
в 1959 г. и «Шокальский» в 1960 г. во время их перегона из Одессы во 
Владивосток через Индийский и Тихий океаны.

Скорость ветра измерялась контактными анемометрами системы 
Чижевского, установленными в различных точках корабля в следую
щем порядке: анемометр № 1 на носовой стреле на расстоянии 5 м
впереди носа на высоте 8 м от воды, анемометр № 2 на конце градиен
тной стрелы на высоте 8 м с левого борта носовой части судна в 4 м от 
борта, анемометр № 3 на высоте 18 м от воды на рее фок-мачты, анемо
метр № 4 на высоте 10 м с левого борта верхнего ходового мостика 
в 1,5 м от борта и на 1,8 м выше верхней палубы, анемометр № 5 с пра
вого борта так же, как и № 4, но в 2,5 м от борта, анемометр № 6 на 
рее грот-мачты на высоте 22 м над водой и приблизительно в 9— 10 м



над палубными надстройками. Эпизодически производились измерения 
также и анемометром № 7, установленным на высоте 1 м над поверх
ностью воды на буйке, плававшем в 100 м от судна с наветренной сто
роны, когда судно находилось в дрейфе.

Показания всех анемометров регистрировались счетчиками электри
ческих импульсов десятиминутными сериями.

В I960 г. сравнивались только показания анемометров № 1 и 3, по
скольку общая картина была уже ясна на основании анемометрической 
съемки в 1959 г. Результаты наблюдений «кажущейся» скорости и на
правления ветра в зависимости от направления ветра относительно диа
метральной линии судна обрабатывались, по следующим градациям: 
331—30, 31—90, 91— 150, 151—210, 211—270 и 271—330. В результате 
были получены средние направления кажущейся скорости ветра: 0 , 60, 
120, 180, 240 и 300° (нос судна 0°, правый борт 90°, корма 180° и левый 
борт 270°).

В табл. 1 приводятся величины средних скоростей ветра всех направ
лений.

Таблица  1

Направление ветра 
относительно курса 

судна (град.)

Номера анемометров

1 2 3 4 5 6

0 5,9 6,4 6,5 6,9 6,7 6,8
60 4,6 4,2 5,0 5,1 1,6 5,0

120 4,6 1,6 — 2,3 4,9 5,0
180 • 2,2 1,1 3,7 1,7 3,4 3,7
240 — 2,6 3,1 2,5 3,1 3,2
300 4,8 4,1 5,7 5,9 3,9 5,3

Примечание .  По анемометру № 3 наблюдения велись с перерывами.

Кажущимися направлением и скоростью ветра называются те на
правления и скорости, которые явились результатом сложения скоро
сти истинного потока воздуха со скоростью перемещения судна отно
сительно него.

Чтобы иметь возможность сравнивать показания всех анемометров, 
необходимо их показания привести к одной высоте.

Для этого использовалась формула логарифмического закона изме
нения скорости ветра с высотой

In
222
г0

т ziIn —
г°

где и22 — средняя скорость ветра, измеренная на любой высоте и при

веденная к высоте 22 м, щ — средняя скорость на любой высоте, z*— 
высоты, на которых установлены анемометры, z0 —■ параметр шерохова
тости равный 0,5 см.

Вычисленные коэффициенты приведения для высот 8, 10v и 18 м ока
зались соответственно равными 1,125, 1,09 и 1,02.

Полученные данные представлены в табл. 2.
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Т а б л и ц а  2

Направление ветра 
относительно курса 

судна (град.)

Номера анемометров

1 2 3 4 5 6

0 6,0 6,6 6,6 7,1 6,8 6,8
60 5,2 4,6 5,6 5,7 1,8 5,0

120 5,2 1,8 2,6 5,4 6,0
180 3,1 1,4 3,9 2,3 5,9 3,7
240 — 2,9 3,1 2,7 3,4 3,2
300 5,4 4,6 5,8 6,5 4,3 5,3

Для сравнения результаты измерения всех анемометров целесооб
разно выразить в относительных единицах, для чего показания анемо
метров № 1, 2, 3, 4 и 5 делились на показания анемометра № 6. Ре
зультаты подсчета приведены в табл. 3.

Таблица  3

Отношения показаний анемометров

Направление ветра 
относительно курса 

судна (град.)

Номера анемометров

1 I 1 2 3 4 5

0 0,88 0,91 0,97 0,97 1,04 1,00
60 1,04 1,05 0,92 1,12 . 1,14 0,36

120 1,04 1,06 0,36 0,52 1,08
180 0,84 0,69 0,38 1,05 0,62 1,60
240 — 0,98 0,91 0,97 0,85 1,06
300 1,02 1,00 0,87 1,09 1,23 0,81

'По данным табл. 3 легко найти величины отклонений в процентах 
кажущихся скоростей ветра по показаниям всех анемометров по срав
нению с показаниями анемометра № 6 (табл. 4).

Таблица  4

Отклонения скорости ветра (96)

Направление ветра 
относительно курса 

судна (град.)

Номера анемометров

1 11 2 3 4 5

0 .. 12 9 3 3 —4 0
60 —4 —5 8 —12 —14 64

120 —4 . —6 64 — 48 —8
180 16 31 62 —5 38 —60
240 — 2 9 3 15 —6
300 —2 0 13 —9 —23 21

1 Анемометр был установлен на носовой стреле, во время перегона э/с „Шокаль
ский" в 1960 г. из Одессы во Владивосток.
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Кроме описанных выше опытов, было также проведено 18 десяти
минутных серий одновременных измерений скорости ветра на грот- 
мачте (№ 6 ) и буйке, удаленном от судна на 100 м с наветренной сто
роны судна. Анемометр устанавливался на буйке высотой 1 м 
над ур. м.
Все измерения по этому прибору производились во время дрейфа судна.

Расчеты скорости ветра, произведенные способом, аналогичным опи
санному-выше, показали, что скорости ветра, измеренные на грот-мачте 
и буйке, совпадают между собой с точностью до 2—3%. Из этого сле
дует, что пересчет показаний анемометров для приведения их к скоро
стям какой-либо одной высоты по логарифмическому закону не вызы
вает сомнений. Из анализа табл. 4 можно сделать несколько 
выводов.

1. Показания анемометра, установленного на фок-мачте, близки 
к истинным значениям, и отклонения в его показаниях находятся в пре
делах +'10% при средней величине, равной —4%.

2. Анемометр № 1, установленный на носовой стреле, позволяет до
статочно точно измерять скорость ветра при всех направлениях, кроме 
направлений от 140 до 220°, где наблюдается занижение скорости от 10 
до 30% вследствие экранировки анемометра корпусом судна.

3. Анемометр № 2, расположенный на стреле с левого борта носовой 
части судна, может обеспечить измерение скорости ветра с достаточной 
точностью только в пределах направлений 0—60° и 250—360°. При на
правлениях от 70 до 240° скорость ветра занижается от 20 до 70%. 
Асимметричность кривой определяется асимметричностью расположе
ния стрелы относительно корпуса судна. Местоположение анемометра 
№ 2, где предполагалось проводить градиентные измерения было на
столько неудачным, что при строительстве э/с «Шокальский» и он пе
ренесен на конец носовой стрелы.

4. Показания анемометров № 4 и 5, расположенных вблизи от бор
тов верхнего ходового мостика (справа и слева), настолько сильно от
личаются от показаний верхних анемометров, что пользоваться ими не 
представляется возможным. Колебания в показаниях анемометра № 4 
составляют от —20 до +50%, а анемометра № 5 — от —60 до +60%. 
Отсюда следует, что измерения ручным анемометром с верхнего ходо
вого мостика производить нельзя.

Кривые 4 и 6 взаимно симметричны, что легко объясняется симмет
ричностью расположения анемометров, которые при ветрах, скользящих 
вдоль борта, завышают показания, а при экранировке их надстройками 
сильно занижают.

Анемометр № 5 при ветрах от 120 до 240° дает завышенное значе
ние, что можно объяснить несколько большим выносом его за пределы 
борта по сравнению с анемометром № 4.

Основные выводы

1. Данные измерений скорости ветра ручными анемометрами вблизи 
борта судна и его надстроек имеют большие погрешности, доходящие 
до 50—60% истинных скоростей. Измерение этими анемометрами с пло
щадок мачт, вероятно, будет более точным, но этот вопрос требует до
полнительной проверки.

2. Анемометры,-установленные на носовой или кормовой стрелах, 
могут обеспечить достаточную точность измерения скорости ветра, но 
не могут использоваться при сильном волнении.
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3. Дистанционные (контактные) анемометры, установленные на 
верхних реях фок- или грот-мачтах, обеспечивают достаточную точность 
измерения скорости ветра.

4. Необходимо изучить влияние качки на показания анемометров 
в зависимости от направления ветра, волнения, а также амплитуды и 
периода колебаний судна.

Работа выполнялась при участии сотрудника Государственного 
океанологического института Н. П. Гоптарева во время перегона 
э/с «Воейков» в 1959 г. и сотрудника ДВ НИГМИ Н. А. Тимофеева во 
время перегона э/с «Шокальский» в 1960 г.



Б. А. КАГАН

О РАСЧЕТЕ ГЛУБИНЫ ТРЕНИЯ В МОРЕ

В настоящей статье на основании решения совместной системы уравне
ний для пограничного слоя атмосферы и верхних слоев моря определяется 
глубина трения. Приводится номограмма для практических расчетов глу
бины трения по заданным внешним параметрам —  скорости г'еострофиче- 
ского ветра, температуре на высоте пограничного слоя атмосферы и распре

делению плотности в море.

Изучение распространения в глубину ветровых течений представ
ляет большой интерес. В настоящее время выяснена общая закономер
ность изменения скоростей течений с глубиной: на поверхности основ
ная роль принадлежит дрейфовым течениям, тогда как ниже так назы
ваемой глубины трения преобладают градиентно-конвекционные состав
ляющие скорости.

Понятие «глубины трения» вошло в океанографическую- литературу 
после известной работы Экмана [3]. Согласно Экману, глубина трения 
D определяется глубиной, на которой величина вектора скорости тече- 

ния составляет е~к ̂ 0,043 от скорости поверхностных течений.
Расчет глубины трения, по Экману,

(где р— плотность морской воды, coz =  co sin cp — проекция угловой скоро
сти вращения земли) требует задания величины коэффициента турбу
лентной вязкости |л, что значительно затрудняет применение этой фор
мулы. Последнее обстоятельство связано прежде всего с тем, что при по
добных расчетах приходится пользоваться (часто без достаточных на то 
оснований) эмпирическими зависимостями между коэффициентом р, и 
скоростью ветра.

В выражение для глубины трения [2]

входят две трудноопределяемые величины — скорость поверхностного 
дрейфового течения и тангенциальное напряжение ветра т. Известно 
много попыток рассчитать тангенциальное напряжение ветра, однако 
выводы о зависимости коэффициента трения от скорости ветра являются 
весьма неопределенными и зачастую противоречивыми. Сложность при
менения х в расчетах глубины трения усугубляется тем, что в настоя
щее время остаются не выясненными окончательно вопросы о природе 
трения воздушного потока о взволнованную морскую поверхность и за-

У Т  Р a zUs
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ё й с й м о с т и  коэффициента трения от стратификации атмосферы. Измере
ния же поверхностных дрейфовых течений практически трудно осуще
ствимы.

Представляется интересным найти такое выражение для глубины 
трения, в которое входили бы только величины, легко определяемые на 
основании стандартных гидрометеорологических наблюдений в море. 
Для этого решим замкнутую систему уравнений при стационарном со
стоянии пограничного слоя атмосферы и слоя трения в море:
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(6)

где k и к — постоянные по высоте коэффициенты турбулентности в по-

граничном слое атмосферы и слое трения в море, и, v, и, v — соответст
венно составляющие векторов скорости ветра и скорости дрейфового те
чения, р — давление атмосферы, Т— температура воздуха в абсолютной 
шкале, р — плотность морской воды, Я  — высота пограничного слоя ат
мосферы, D — глубина трения в море.

Поместим начало координат на поверхности моря, положительную 
полуось z направим вертикально вверх, отрицательную — вниз, тогда 
граничные условия запишутся следующим образом:
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Здесь и0, v0 — составляющие вектора скорости поверхностного дрей

фового течения cQ=']/ Ух, Уу — составляющие вектора скорости

геострофического ветра F ^ l / V *2 + КД с — вектор скорости дрейфово
го течения.

Решив уравнения (1) и (5) при граничных условиях (7)—‘(10), по
лучим:

и =  Ух +  е~az [(«о — Vx) cos az -f- (^о — VЛ sin az] j

Ca =
Po k + p ■/k 

Оценим величину множителя

. ' ■ ' р у т

(14)

(15)

v 5=  Vу -j- в [(г>0 — Vv) cos az — (и0 — V J  sin az]

и =  е аг {и0 cos az  — ®0sin a z )

"«.zi ~ \
v =  e \t)0 cos az  + Uq sin a z j

где a — V a =  V ■
k k ' 

Воспользовавшись условием склейки (8), находим:

Vx , p V F v y
a0 _  Г— > *>0 ,-’ ( )

Ро к k + p f/X  poJ/ A + p /  k

i
откуда

p Vk Vy

po ь + p y x

Принимая:

p =  1,25 • 10~3 г/cm3, k =  105 ом2/сек., 

po =  1,027 г/сл3, fe =  2 • 102 см2!сек.,

получим

- / У к-- — =0,008.

Po К k + P Vk

Следовательно,

Mo ~  0,011/x, 

vo ~  O .O lV j,.

Пренебрегая членами второго порядка малости в выражениях для 
составляющих вектора скорости ветра, уравнения (14) можно, перепи
сать:

и =  Vх — е~az (Vx cos az -j- Vy sin az) ) 

v — Vy — e~az (Vy cos az — Vx sin az) j  ̂ ^
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Совместное решение системы уравнений (2), (3), (4) с учетом усло
вий (12) и (17) приводит к следующим выражениям высоты погранич
ного слоя Н  и коэффициента турбулентности k:

Н  =
(тн ~ т й)

2 Та
+

('тн ~ т0)2
4-,2 +

5,2
Я 2.

(18)

(19)

Коэффициент турбулентности, осредненный в слое трения, можно 
определить по (6) и (15) при условии (13) и (16). Отбросив члены вто
рого порядка малости, получим '

k =  р
<*zk (V l + V

ngPo dp
dz

(20)

В практических расчетах удобно пользоваться не плотностью мор- 
0*

ской воды р, а условной плотностью Gt, тогда

k = р
* z -k  { v l  +  v 2y \

001 Kg (1 + 0t . 10-3) 4jL
(21)

В этом выражении f f f  10~3< ^ 1 ,  следовательно, .(21) можно перепи
сать

k Г wzk ( v * + v l

У  °-т *е{чг) '

(22)

Но, так как

D  =

то глубина трения определяется величиной

£> = Р

(5,2 ■ 10_3 ng) 1/4
Г  HVs

у  т 1П

(23)

Подставляя в (23) значения постоянных, получаем

D  =  0,055 (24)

Из (24) видно, что глубина трения D зависит от высоты погранич
ного слоя атмосферы и скорости геострофического ветра; с увеличением 
градиента плотности D уменьшается. Очевидно, что большие градиенты 
плотности затрудняют проникновение ветровых течений в глубь моря, 
и это обстоятельство приводит, к тому, что мощность слоя, охваченного



1

Дрейфовыми течениями, а следовательно, и глубина трения становятся 
меньше.

Интересно также отметить, что глубина трения D непосредственно 
не зависит от широты, а связана с ней косвенным образом — через 
скорость геострофического ветра. Из анализа фактических данных изве
стно, что Vg возрастает с широтой; соответственно увеличивается с ши
ротой и глубина трения. Этот вывод, как кажется на первый взгляд, 
противоречит формуле

из которой видно, что глубина трения уменьшается от экватора к по
люсу. Однако никакого противоречия здесь нет. Дело в том, что, при
меняя з формуле (25) эмпирические данные по величинам коэффи
циента турбулентной вязкости, мы не учитываем зависимости послед
него от широты. Это и может привести к неправильным выводам.

Оценим относительную ошибку в расчете глубины трения по фор
муле (24). Пусть в результате ошибок в определении разности темпера^ 
тур (Т0 — Тн) и скорости геострофического ветра Vg расхождение 
между рассчитанными и наблюденными величинами высот погранич
ного слоя атмосферы равно 300 м при абсолютной величине самой вы
соты Я=1500 м. Тогда относительная ошибка в расчете глубины тре
ния составит примерно 10%. .
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На рис. 1 представлена номограмма для расчетов глубины трения, 

входными параметрами в которую служат значения Т0, Тн, Vg и ^  , 

определяемые из стандартных наблюдений в море.
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Б. А. КАГАН

К ТЕОРИИ УСТАНОВИВШИХСЯ ВЕТРОВЫХ ТЕЧЕНИЙ  

МЕЛКОГО МОРЯ

В статье на основании решения совместной системы уравнений для 
моря и приводного слоя атмосферы получены формулы для расчета скоро
стей течений и нагонов в мелком море.

При решении задач динамики моря применительно к расчетам вет
ровых течений и сгонно-нагоннах явлений в качестве граничного усло
вия на поверхности используется тангенциальное напряжение ветра to-

В настоящее время существуют большие расхождения известных из 
литературных источников величин тангенциального напряжения. Тан
генциальное напряжение ветра обычно выражается через коэффициент 
грения (сопротивления) Cz, скорость ветра v и плотность воздуха р

то =  pCzv\

В недавней работе Уилсона [8], обобщившего результаты наблюде
ний и анализов сорока семи исследователей, указывается, что для сла
бых ветров (и< 1 0  м/сек.) величина коэффициента трения колеблется 
от 0,4 • 10~3 до 4,2 • 10_3 (для высоты измерения скорости ветра, равной 
10 м). Для умеренных и сильных ветров (у>10 м/сек.) величина Сг из
меняется от 1,5 • 10-3 до 4,0-10-3. Количество выполненных до сих пор 
наблюдений явно недостаточно для того, чтобы установить определен
ную зависимость коэффициента трения от скорости ветра.

Остаются невыясненными окончательно вопросы о природе трения 
ветра о взволнованную морскую поверхность, зависимости тангенциаль
ного напряжения от скорости ветра, стратификации атмосферы и гидро
динамического характера подстилающей поверхности. Эти обстоятель
ства не позволяют производить расчет тангенциального напряжения 
с точностью, достаточной для' практического использования. Поэтому 
весьма целесообразно получить такие расчётные схемы ветровых тече
ний и нагонов, для использования которых не требовалось бы знаний 
тангенциального напряжения.

Вторым важным обстоятельством, ограничивающим применение су
ществующих методов расчета ветровых течений, является тот факт, что 
в выражения для составляющих скорости ветровых течений входит коэф
фициент турбулентности в вертикальном направлении k. Величину по
следнего можно считать известной с точностью до порядка, а о харак
тере его изменения можно судить лишь на основании косвенных сообра
жений.

Между тем, как неоднократно указывал Д. Л. Лайхтман [1, 2], рас
пределение характеристик турбулентности обусловливается как полем
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течений, так и полем плотности, Которые в свою’очередь формируются, 
под влиянием существующей турбулентности. В подобных задачах 
коэффициент турбулентности является такой же неопределенной вели
чиной, как и компоненты скорости течений. Принятие в расчетах тече
ний какой-либо наперед заданной величины k  или определенной схемы 
изменения этой характеристики неизбежно должно приводить к суще
ственной стилизации действительных условий. Это обстоятельство не 
может не привести к известным расхождениям между рассчитанными 
результатами и полученными в реальных условиях.

В настоящей работе для определения ветровых течений в мелком 
море используется замкнутая система уравнений для моря и погранич
ного слоя атмосферы. Величины коэффициентов турбулентности в море 
и приводном слое атмосферы находятся из уравнений баланса энергии 
турбулентности в форме, предложенной Д. JI. Лайхтманом:

dz2 

ffiy 
dz2

p дх 
1 др

J  [ ( ч г )  +  (■#) d z ~  S  ~ f  (4 f  +  Te) d z  -  o.

(1)

(2)

dn
dzt

-й-(*а +  ®2)Г ,_-я =  о>

(3)

(4)

д% и 

д&

1 др
дх

др
ду

(5)

gp
др

~дг~ (6)

о *-

d а
dz +

d v 
dz dz

П

- I f
d  P 
dz dz =  0, (7)

где k и k — постоянные по высоте коэффициенты турбулентности в по-

граничном слое атмосферы и в море, и, v, и, v — соответственно состав
ляющие векторов скорости ветра и скорости течения, р — атмосферное 
давление, Т — температура воздуха в абсолютной шкале, уа — адиаба-

тический градиент температуры, р и р — соответственно плотность воз
духа и морской воды, Я  — высота пограничного слоя атмосферы, h — 
глубина моря. ,

Поместим начало координат на поверхности, положительную полу
ось z направим вертикально вниз, отрицательную — вверх, тогда гра
ничные условия запишутся следующим образом:

2 =  0, U Ыо, V ■ Vo, (8 )
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kp

k p

d a

dz j z-

dv 
~dz

rf "  d u
=  k  p0 — t—

. o dz

d v

2= +o

= +o-k Po r= — o dz

Z  —  S. P  ' =  P a ,

- оо, ы ->УЖ, v Уг/>

z-' •*''
- h, и =  0, г> =  0,

T !г-0 о, . T’ l — Т■Я J Я ’

Р г= 0  ~~ Ро > Р z—h Pft '

(10)

(И )

(12)

(13)

(14)

(9)

Здесь,и 0 и  ио —  составляющие вектора скорости поверхностного те
чения, Уж и Fj, — составляющие вектора скорости геострофического 

ветра Vg~}/ Vx2-j-Vv2 , g — отклонение поверхности моря от ее невозму
щенного положения (г = 0).

Отметим, что условия (8), (9), (13) и (14) приближенно отнесены 
к невозмущенной поверхности моря.

Решив уравнения (1) и (5) приграничных условиях (8), (11) и (12), 
получим:

ц =  Vx +  eaz [(и0 — Vx) cos az — (v0 — Vy) sin az ] 

v == Vy -)— еаг [(©о — Vy) cos o.z -j- («о + К*) sin az ]
(15)

и

V

g  l x  

2%
z (h - z )  +  ^ - (h - z )  

g b -z(h-z)-\ --^(h-z)
2 k

(16)

где a = V : k -,g — ускорение силы тяжести, yx и yv — соответственно

углы наклона поверхности моря по осям хм у.
Воспользовавшись условием склейки (9), найдем выражения для 

составляющих вектора скорости поверхностного течения:

// — S'lxh2 , _р_
^0 - г-> \ ̂

2 k ро

I f  u>zk
h{Vx ~ V y)

vn =
gtyh-2

2k Po

(17)

Оценивая величины u0 и %  получим, что последние на два порядка 
меньше составляющих скорости геострофического ветра. Поэтому для 
определения коэффициента турбулентности в атмосфере можно вос
пользоваться приближенными выражениями составляющих вектора ско
рости ветра:

u = V x — eaz (Vx cos a2 — Vy sin az) 

v =  Vy — eaz (Vy cos az +  Vx sin az)
(18)

101



Совместное решение системы уравнений (2), (3) и (4) с учетом ус 
ловий (13) и (18) приводит к следующим выражениям для высоты по 
граничного слоя атмосферы Я  и коэффициента турбулентности k:

1

Н  — —
( т н  -  Т0)

2-Га ■ +
Л )2

К
4--

2,28 [VХ +  У t

-Т а
(19

k ■■ тт  2

5,2 п  ’ (20

где Т — средняя абсолютная температура пограничного слоя атмо 
сферы.

Коэффициент турбулентности в море можно определить из (7) и (16' 
при условиях (14) и (17)

d р

Ро
dz

J ^ L ( r 2 + T2 ) +  2 
3 ~2

Ро

г̂ ( П  + ^ )  +

Pgh У  <»zk

Ро

[(Vx - V y) lx + {Vx + V y )b ] (21

Из формулы (21) вытекает, что коэффициент турбулентности в мор( 
. находится в прямой зависимости от скорости геострофического ветра 
коэффициента турбулентности в атмосфере и угла наклона морской по 
верхности. С увеличением градиента плотности затрудняется обмен ко 
личеством движения между слоями воды, что приводит к уменьшении 
коэффициента турбулентности в море.

Определив выражения для составляющих поверхностного течения \ 
коэффициентов турбулентности в море и атмосфере, можно рассчитат! 
компоненты ветровых течений на любой глубине в море по следующи\ 
формулам:

и =  ^ Ч / г 2 - г 2) + ^-
2 k ро

Y  «zK

g b  / и г  V =  — - (h2
2 k

Z2) + p Y  a zk

Po

iy x - V M h - z )

(Vj, + Vy) (h — z)

(22

В замкнутом водоеме полный расход-воды через любую вертикаль 
должен равняться нулю, следовательно, выражения для угла наклона 
морской поверхности могут быть получены в виде:

V

PO gh  / 

Р Y ^ z k

И Л И

Ро gh

з р Y  <*>zk

2 Ро gh.

(Vx+ V v)

v a .

(2з;

(24;

Таким образом, угол наклона морской поверхности может быть рас
считан по известным скоростям геострофического ветра и стандартным 
гидрологическим наблюдениям в море. Отметим также, что равенство

1 0 2



(24) позволяет оценить влияние стратификации атмосферы на откло
нение морской поверхности от ее невозмущенного состояния: чем больше 
неустойчивость, тем больше HaYon, с увеличением устойчивости угол на
клона морской поверхности уменьшается.

Для проверки полученного выражения для угла наклона -морской 
поверхности были использованы наблюдения Маевского [7] за нагоном 
на польском побережье Балтийского моря. Рассчитанные величины угла 
наклона морской поверхности и нагона при сопоставлении с результа
тами наблюдений дали хорошее совпадение. В табл. 1 проводится сопо
ставление рассчитанных и наблюденных величин у и £' для двух пунк
тов польского побережья.

Т а б л и ц а  1

Т

Пункт
рассчитанная наблюденная

рассчитан
ная

наблюден

ная

Тшебеш 

(Щецинский залив)
2,7-10—5 2,3-10 5 50 42

Талькмицко 

(Вислинский залив)

3 ,2 - П Г 5 3 ,0 - Н Г 5 21 19

Очевидно, что полученные выше выражения для угла наклона мор
ской поверхности и составляющих скорости ветровых течений дают не
сколько завышенные результаты вследствие принятия постоянными по 
высоте величин коэффициентов турбулентности. Тем не менее решение 
поставленной системы уравнений позволяет без дополнительных допу
щений относительно тангенциального напряжения ветра на поверхно
сти и коэффициента турбулентности в .море рассчитывать течения и на
гон в мелком море.
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Р. С. БОРТКОВСКИИ

ОБ ОСРЕДНЕНИИ РЕЗУЛЬТАТОВ ГИДРОЛОГИЧЕСКИХ  

И МЕТЕОРОЛОГИЧЕСКИХ НАБЛЮДЕНИЙ В МОРЕ

Рассмотрена точность пространственно-временного осреднения резуль
татов гидрометеорологических наблюдений в море; предложен способ объек
тивного выбора оптимальных масштабов пространственного осреднения; 
оценивается ошибка линейной интерполяции в поле температуры воды.

Использование средних значений1 гидрометеорологических элемен
тов в большинстве современных исследований по океанологии и мор
ской метеорологии и необходимость систематизации накопленных ма
териалов наблюдений вынужда'ют поставить вопрос о точности средних 
величин .и об отыскании наивыгоднейших масштабов осреднения.

Средние величины имеют смысл вообще лишь тогда, когда указы
ваются определенные масштабы осреднения во времени и в простран
стве [10]. Эти масштабы должны выбираться так, чтобы обеспечивалась 
максимальная близость полей осредненных и неосредненных\ величин 
[6]. Масштаб осреднения по времени в климатологии, в частности в мор
ской, обусловлен самим характером задачи и равен, как правило, ме
сяцу или году. Масштабы пространственного осреднения определяются 
свойствами осредняемого поля и характером полученной о поле инфор
мации. Однако по установившейся в океанологии практике выбор этих 
масштабов носит произвольный характер: акватория разбивается либо 
на участки равной площади [8], либо чаще на так называемые квад
раты— сферические трапеции, ограниченные меридианами и паралле
лями, отстоящими друг от друга на равное число градусов. Вычисляя 
затем арифметическое среднее результатов всех наблюдений,_ проведен
ных в этой области за данный интервал времени, относят его к геометри
ческому центру квадрата. Погрешность такого осреднения обусловлена 
несимметричным расположением данных гидроло'гических и метеороло
гических станций относительно, центра квадрата и неравномерным рас
пределением моментов наблюдений в интервале времени.

Рекомендуемое в работе [4] приведение к центру квадрата и к сере
дине интервала не дает результатов в тех наиболее типичных случаях, 
когда осредняются результаты наблюдений, проведенных в разные 
годы, в разные даты (данного месяца), в разных координатах. В самом 
деле при отсутствии случайных отклонений от климатологической 
нормы для данного момента и координат и при абсолютной корректно
сти линейной интерполяции приведение каждого из измеренных значе
ний должно дать одну и ту же искомую среднюю величину. Если допу
стить, что в более общем и реальном случае существуют случайные от
клонения и ошибки линейной интерполяции, то критерием действенности
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приведения должно служить уменьшение дисперсии ряда измеренных 
значений после приведения. Однако проведенные нами по рекомендован
ной в работе [4] методике расчеты по приведению к центру 10-градус
ного квадрата и к середине месяца измеренных в разные годы темпе
ратур воды показали, что дисперсия ряда после приведения не умень
шилась существенно, а в некоторых случаях даже увеличилась.

'На практике, разбив акваторию на произвольно выбранные обла
сти, проводят арифметическое осреднение всех наблюдавшихся значе
ний без учета координат и даты, а при выводе средних многолетних и 
года наблюдений.

Шелл [9] замечает, что, помимо ошибок, связанных с неучетом коор
динат и даты наблюдений, вносится ошибка вследствие неучета их веса: 
веса средних месячных значений, выведенных за отдельные годы, при 
выводе среднего многолетнего должны быть пропорциональны числу 
наблюдений, проведенных в данный год. Вместе с тем следует умень
шать вес наблюдений, проведенных в одни сутки.

Поскольку современные представления о режиме Мирового океана 
основаны на данных, полученных простым арифметическим осредне
нием, важно оценить точность именно этого простейшего и наиболее 
распространенного способа. Поместив начало координат в центре обла
сти осреднения и пренебрегая нелинейностью поля, можно записать

■f(xh уь t ^ T + a X i  +  Ъ у ^С ь  (1)

где f(x{, i/i, ti) — значение элемента f, измеряемое (абсолютно точно)

в принадлежащей области точке (х^ tji) в момент времени U\ f — сред
нее значение элемента f в центре (0,0), соответствующее бесконечной

совокупности измерений (климатологическая норма); а — 6=  ^  —

осредненные на длине сторон квадрата градиенты, предполагаемые не
зависящими от времени; с* — случайная функция времени, представ
ляющая отклонение значения f (0,0, ti) в центре квадрата в данный мо

мент от нормы f.
Результат арифметического осреднения п измерений

//  =  /  + +  byt j- (2)

позволяет записать ошибку обычного отождествления fi с нормой f 
в виде

A f =  axi + byi + а , (3)

где tji — координаты центра тяжести всех п использованных наблю

дений, a Ci — отклонение среднего из п измерений в центре от f.

Отклонение центра тяжести координат наблюдений (хь уj) от гео
метрического центра прямоугольной области оереднения может дости
гать предельного значения -

r =  Y\ . (4)

где X  и Y — размеры области вдоль осей координат.

• Величина с,- при равновесных наблюдениях определяется размахом 
вариации f во времени и числом наблюдений по формуле

=  W  ’
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где R —f maX—/min— размах вариации в бесконечной совокупности, 
N — число измерений в данной точке.

Определяя Cj из наблюдений при допущении, гДе R' —

размах ограниченной выборки, в которую входят все п' наблюдений 

в области XY, мы вносим некоторую ошибку Ас,. Однако, определяя 
размах вариации по ограниченной выборке, мы приуменьшаем его ве
личину, а используя для его определения наблюдения в разных точках, 

преувеличиваем. Следовательно, Ас* есть сумма двух противоположных 
по знаку систематических ошибок и маловероятно, чтобы она была су
щественной.

Введем среднюю пространственную плотность наблюдений У = ^у -

Тогда выражение для предельной ошибки определения среднего значе
ния в центре квадрата с учетом (3), (4) и (5) получит вид

X  . и Y , R '  ' /С\S/ =  a _  + &—  4- _ _  . (6)

Уравнение (6) отражает тот факт, что с увеличением размеров квад
рата увеличивается погрешность пространственного осреднения, но 
уменьшение, квадрата ведет к уменьшению числа наблюдений внутри 
него и опять-'гаки увеличивает ошибку. Очевидно, что должны сущест
вовать оптимальные размеры квадратов, соответствующие минимуму 
ошибки осреднения. Выбор этих размеров при довольно ясном понима
нии исследователями экстремального характера задачи, как уже. упо
миналось, совершенно произволен. Например, Шелл [9J пишет: «Оче
видно, что чем больше число наблюдений в единицу времени и на еди
ницу площади и чем меньше рассматриваемый район, тем более 
репрезентативной будет полученная средняя величина. Однако, так как 
число наблюдений мало..., выбранный район не может быть слишком 
малым, а интервал времени слишком коротким. Поэтому выбран месяц 
как единица времени и пятиградусный квадрат как единица площади».

Вполне возможен другой, строго объективный подход к выбору раз
меров области осреднения, а именно, нахождение значений X и Y, соот
ветствующих минимуму ошибки s. Исследование уравнения (6) на экс
тремум функции г(Х,У) приводит к формулам, определяющим опти
мальные (в смысле минимума предельной ошибки осреднения) значения

Хо, Уо- ___

(7)

Г« = У щ -  (8)

При выводе этих формул рассмотрен случай, имеющий малую ве
роятность: центр тяжести группы точек расположен в углу квадрата 
и ошибка, связанная с* ограниченностью выборки, предельная. Однако 
можно полагать, что введение каких-либо вероятностных критериев не 
изменит существенно численных результатов, так как все коэффициенты,

взятые в степени -J-, довольно близки к единице.

Ввиду нелинейности полей гидрологических и метеорологических
д /х , d f Y

элементов имеется зависимость величин а =  и о =  -е- от мас-дх ду
штабов осреднения и потому следует переписать (7) и ;(8) в виде: 

v  \/~b{Y)R’ ^  а, (X) R'



Определение оптимальных масштабов'осреднения при незаданных 
аналитически функциях а(Х) и b(Y) сводится, таким образом,' к реше
нию системы уравнений (7') и (8') методом итераций, причем произ
вольно выбранные для расчета аь 6Ь R' и у - масштабы Л''! и Yi пред
ставляют собой первое приближение (нулевую итерацию).

Для сходимости итеративных решений системы (7х) и (8') требуется, 
чтобы суммы модулей элементов матрицы

расположенных в каждом столбце и в каждой строке, не превышали 
единицы [1].

Определяющая вид функций а(Х) и b(Y) структура поля может 
быть охарактеризована структурной функцией элемента f [3]. Есть все 
основания ожидать, что не только структура полей метеорологических 
элементов над морем, но и структура гидрологических элементов (тем
пературы и солености воды) подчиняется известному «закону 2/3» для 
малых масштабов осреднения и «закону первой степени» для макро
масштабов [6], [7].

Закон 2/3 уже подтвержден для температуры воды эксперименталь
ными измерениями в море [5]. Эмпирическое подтверждение закона пер
вой степени для морских условий оказывается значительно более труд
ной задачей, поскольку морские наблюдения по своей подробности и 
регулярности несравнимы с данными материковых станций. Все же, 
выбрав район в Атлантическом океане (координаты центра 45° с. ш., 
15° з. д.) со сравнительно однородным и изотропным распределением 
гидрологических элементов, мы попытались определить структурные 
функции температуры и солености воды на поверхности для расстоя
ний от 20 до 500 км.

Большой разброс точек и ограниченность материала наблюдений не 
позволяют делать окончательных выводов; все же зависимость струк
турных функций оказалась близкой к линейной. Для температуры воды, 
где зависимость получилась более четкой, было найдено выражение

где В 6(/)— структурная функция температуры поверхности моря, I —

масштаб (в морских милях).
В случае изотропности или слабой анизотропности поля (которая и 

наблюдается в океане большей частью) рассмотрение условий сходи
мости упрощается. Система уравнений (7') и (8') в этом случае сво
дится к одному итерируемому уравнению вида ^ = ф  (X), где

Используя формулу, вытекающую из определения структурной 
функции [3],

(

(9)

В, (I) -  1,3 • 10-2/, (Ю)

(П)
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Здесь I — масштаб осреднения производной в направлении п, х — 
интервал осреднения во времени, Bf (I) — структурная функция, можно 
определить зависимость среднего градиента от масштаба осреднения

df_
дх

Bf (X) 

XI
. q2 (12)

где сг df , ) X■дисперсия градиента 1-^- 1 во времени.
ч ОХ /

Область сходимости итераций рассматриваемого уравнения опреде
ляется условием

д R ' '/в

дх L а  №  т. J < 1.

Выражая а(Х ) по формуле (12) и представляя структурную функ
цию в соответствии с законом первой степени Bf (X )=KX , находим, что 
условие сходимости сводится к неравенству K i/a > 0, которое выпол

няется при любом К и не зависит от X. Следовательно, при выполнении 
закона первой степени итеративные решения сходятся неограниченно 
независимо от выбора первого приближения Х\.

К этому же выводу можно прийти иначе, рассматривая Порядки ве
личин, входящих в общем случае в элементы матрицы (9) или при ква-

R ’ Т / а

2a(X)t\ '
анизотропности поля в выражение g j

Для поля температуры воды на поверхности имеем следующие по
рядки:

<Э0
дх 10 6 град/миля,

т ~ ю ° ,

д
дх

дв
дх 10 15 град/миля2,

[Т]

-5Г ду (X) ~| , „
В этом случае находим, что ~ qx~ ~  (безразмерная величина).

Поскольку порядки первых и вторых производных элемента f  при 
изменении направления меняются не более чем на один, в редких слу
чаях на два порядка, то с точностью до одного-двух-порядков суммы мо
дулей элементов матрицы- (9) по строкам и столбцам равны величине 
ду(Х)

, полученной для изотропного поля.

При заданных коэффициентах структурной функции и известной 
дисперсии сг2 оптимальные масштабы XQ и Y0 могут быть найдены как 
точные решения системы алгебраических уравнений.

Решая в качестве примера систему уравнений (7') и (8') при про
извольно заданных, но реальных значениях R '—5°, у =  5 • 10~4 миль-2 и при 
зависимости градиента от масштаба, заданной в соответствии о (10) 

0,114
выражением а (л) =  -у= , мы нашли, что процесс итерации схо-

у X

дится быстро при любых обычных' в практике произвольно выбранных 
начальных значениях Х\. Как правило, при O J ^ X js ^ lO  (в градусах 
меридиана или параллели) можно ограничиться одной-двумя итера
циями (табл.1). - '
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Т а б л и ц а  1

Вычисление оптимального масштаба осреднения для случая изотропного 
поля, определяемого структурной функцией (10)

М о р с к и е мили

Начальный масштаб Х х 600 300 75 1°

Первая итерация X q 279 247 197 140

Вторая итерация X $ 242 239 230 219

Для оценки влияния выбора масштаба осреднения на точность опре
деления средней величины в центре области осреднения использовалось 
линейное уравнение (3) . Проведенный расчет е/ для дискретных значе
ний X и Y через 1° (меридиана и параллели соответственно) показал, 
что 8/ проходит через выраженный минимум при оптимальных мас
штабах Х0, Yq- Ошибка примерно вдвое меньше при Х0, Yq, чем при 
*о± 1°, Уа± Г.

При расчете по (3) выяснено также, что предельные ошибки опреде
ления средних многолетних значений температуры и солености воды 
в море значительно больше, чем это принято считать (табл. 2).

Т а б л и ц а 1 2

Предельные ошибки вычисления средних многолетних значений 
температуры и солености в центре пятиградусного квадрата

Горизонт 0 50 100 250 500 1000 1500 2000

О

£0 1,3 1,4 1,2 1,5 1,6 0,7 0,2 0,1

оо10 0,36 0,28 0,18 0,22 0,18 0,07 0,04 0,01

На поверхности ошибка определяется средней температуры ее —1°, 

солености 8 s ~ 0 , 5 ° / o o . С глубиной точность постепенно повышается, так 
как уменьшаются градиенты и временные колебания величин.

Результаты расчета оптимальных масштабов, выполненного по 
формулам (7') и (8х) применительно к вычислению средней июльской 
многолетней температуры в зоне Гольфстрима, приведены в табл. 3.

Таблица  3

Оптимальные размеры квадратов для осреднения 
средних июльских температур воды на поверхности 

моря за отдельные годы

Координаты центра ^0

широта, С долгота, 3 градусы
параллели

градусы
меридиана

37°30' 67°30' 4,8 4,6
32 30 67 30 9,3 5,5
37 30 72 30 3,2 1,7
32 30- 72 30 10,1 6,0

В качестве первого приближения было принято Xi =  o° (паралле
ли), Fi =  5° (меридиана). Понятно, что оптимальные масштабы осред
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нения меняются во времени, в пространстве, и по направлению, а также 
будут отличными для различных гидрометеорологических элементов.

Рассматривая точность вычисления, средних величин на основе урав
нения (3), мы использовали обычное в практике линейное представ
ление полей гидрометеорологических элементов. Пренебрежение дей
ствительной нелинейностью ведет к появлению дополнительных оши
бок. При известной структурной функции элемента по формулам, 
выведенным J1. С. Гандиным [2], можно определить среднюю квадратич
ную ошибку линейной интерполяции в зависимости от числа точек с 
измеренными значениями и расстояния между ними. Это позволяет не 
только оценить погрешность Исходного уравнения (1), но и установить 
расстояния между центрами квадратов, гидрологическими станциями 
и разрезами, соответствующие заданной точности интерполяции. Ис
пользуя выражение (10) для структурной функции поверхности воды, 
мы вычислили средние квадратичные ошибки линейной интерполяции 
по формулам JT. С. Гандина для 3, 4, 6 и 12 точек наблюдений, распо
ложенных симметрично на окружности, в центре которой отыскивается 
интерполируемое значение. Кроме того, рассмотрен случай, когда число 
точек на окружности бесконечно.

Вычисленные ошибки интерполяции (табл. 4) значительны и при 
увеличении расстояния становятся сравнимыми с ошибками осреднения, 
определенными по формуле (3).

Т а б л и ц а  4

Ошибки линейной интерполяции температуры 
поверхности моря

Число точек 
наблюдения

Расстояние до точки интерполяции (мили)

50 75 100 125 150

3 0,52 0,65 0,74 0,83 0,91
4 0,51 0,63 0,72 0,80 0,88

6 0,49 0,62 0,70 0,79 0,86
12 0,48 0,61 0,69 0,78 0,85
оо 0,47 0,60 .0 ,68 0,77 0,84

Объективные оценки точности определения климатологических данных 
в море позволяют рационализировать использование материалов наблю
дений и могут быть учтены при планировании морских экспедиций. 
Весьма важным представляется изучение структурных функций гидро
логических элементов. С их помощью, в частности, может быть решен 
вопрос о репрезентативности геострофических течений, вычисленных 
динамическим методом, в зависимости от расстояния между станциями 
гидрологического разреза.

Автор выражает благодарность Л. С. Гандину, сделавшему ценные 
замечания при подготовке статьи к печати.
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Л. Р. ОРЛЕНКО, 3. М. УТИНА

РАСЧЕТ НАМЕРЗАНИЯ И ТАЯНИЯ МНОГОЛЕТНЕГО ЛЬДА

В статье рассматривается намерзание й таяние многолетнего льда 
на основании анализа баланса тепла на его нижней и верхней границах. Для 
нахождения составляющих баланса решалась задача распределения тем
пературы внутри ледяного покрова. Полученное решение позволяет рассчи
тать изменение толщины льда либо по известной температуре поверхности 
льда (снега), либо по радиационному балансу и метеорологическим харак
теристикам в свободной атмосфере. Приводятся результаты расчетов для 
района Центральной Арктики.

Расчет намерзания и таяния льда имеет большое практическое зна
чение. В данной работе определялось увеличение толщины уже суще
ствующего ледяного покрова за зимний период и количество стаявшего 
льда летом для условий Центральной Арктики.

Нарастание льда может быть найдено из уравнения баланса тепла 
на границе лед—вода

dT1dz 1 dz -h ' dt

где t — время, г — вертикальная координата (за положительное на
правление оси z принимается направление от поверхности льда вниз), 
h — толщина ледяного покрова, Т и Т\— температура льда и. воды со
ответственно, р — плотность льда, L — скрытая теплота плавления льда.

Наблюдения показывают, что температура воды у нижней границы 
льда почти не меняется с глубиной, поэтому притоком тепла из 
воды можно пренебречь, а поток тепла через лед снизу будет обуслов
лен выделением скрытой теплоты замерзания. Иначе говоря, по значе
нию величины В |г==й можно определить количество льДа Ah, образо
вавшегося за время At,

Ah =  Bzr h М .  (2)Lp

Таким образом, задача определения толщины намерзания льда сво
дится к определению потока тепла на нижней границе льда.

Если принять во внимание, что температура на нижней границе льда 
постоянна и равна температуре замерзания 9-0, а на верхней границе 
ход температуры задан, то из решения уравнения теплопроводности

()Т , (ПТ • , /оч

- w - k ~dW . ®

при краевых условиях:

7’.|i_0 =  »6, =  V  T\ẑ T Q{t) . (4)
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может быть получено распределение по глубине температуры, а следо
вательно, и потока

дТ
дг •

Решение уравнения (3) при краевых условиях (4) для температуры, 
средней за период t%— th имеет вид:

| j  [7’o(v) -&o]rfv-. - 1—  f l - J -
h - h  Г  h

ih — h) 

ti

0 /7 = 1

oo 2 2

nVft .
—Si-(#a— ч) , I
. flTv +

Л = 1

где

1̂

т (z, t) =  T (z, t) — ■Oo.

Поток тепла на верхней и на нижней границах льда, полученный 
на основе этого решения, имеет вид:

t%

q . - . — f  i r . ( ? > - » . ] * +

t.
2Х

j  [T’oW-»»]
^  \ 

e fta dv —

-  j '  [7 o ( v ) - & „ ]  e" (5)

51 s=ft

*2

- J  [ 7 » - » „ ] * ■

2X.

ft {t2 — h)

‘a

j  [7\>(v)-&0] e

*■1

J
Tt2ft

(6)

Формулы (5) — (6) можно применять, если известна температура 
на поверхности льда. Если задана температура поверхности снега, то 
для определения потока на нижней границе льда следует решать двух-
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слойную задачу. Можно, однако, не решая двухслойной задачи, учесть 
влияние снега введением некоторого средневзвешенного значения коэф
фициента теплопроводности, зависящего от толщины и теплопровод
ности льда и снега (2)

Y   ~Ь hm
- | с̂н

л̂ с̂н

В этом случае следует ввести также понятие средневзвешенного 
значения коэффициента температуропроводности:

hi + h2

тогда

_  ________(fei + /г2)2

(picA  + Pzc2̂ 2) (д^~ )

При расчете . г о д о в о г о  хода толщины льда в Центральной Арктике 
, по формуле (2) и ( 6 )  г од ов ой  ход T0 ( t ) вычислялся по методу, изло
женному в работе [1]. Этот м-етод позволяет определить температуру 
поверхности снега на основании внешних факторов. Расчет проводился 
последовательными приближениями. В первом приближении темпера
тура подстилающей поверхности определялась в предположении, что 
поток тепла снизу к подстилающей поверхности

£ U  =  4 - (ro-& 0), (7)

что соответствует стационарному распределению температуры во льду. 
Затем полученная таким образом температура использОвалась для рас
чета потока тёпла по формуле (5), и определялась температура поверх
ности во втором приближении, уже с учетом поправки на нестационар- 
ность.

Приближения проводились до тех пор, пока Т0 к В\г = 0 ■ не пере

ставали меняться. После этого определялся поток на нижней границе 
льда по формуле (6) и количество льда, образовавшегося за период 
h—ti [формула (2)]. За начальный момент времени (̂  =  0) принимался 
конец августа. Тогда при расчетах среднемесячных величин для сен
тября следует принимать ^ =  0, t2 =  1, для октября t\ =  \, t2 =  2 и т. д. 
Эти значения ti и t2 использовались при определении потока по фор
муле (6). Интегралы в этой формуле рассчитывались графическим ме
тодом.

В табл. 1 приведены значения потоков на верхней границе льда, вы
численные по формуле (б) (первая строка таблицы) и по формуле (7) 
(вторая строка). В третьей строке для сравнения приведены значения 
радиационного баланса.-

В переходные месяцы, когда наблюдаются наибольшие расхождения 
в значении потоков, величина радиацинного баланса невелика, поэтому 
уточнение за счет учета нестационарности процессов в почве для этих 
месяцев является существенным.

рс

J pcdz ■
Р\сф\ -f- p<f<ih2 

*1 + й2
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Таблица 1

I I I III IV V VI V II V III IX X XI X II

3Z _  q кал/м2сек. — 2,5 — 2,5 — 2,4 - 0 ,4 0 ,9 0 ,7 0 ,3 0,1 — 1,3 - 2 ,6 - 3 ,2 — 2,8

B  =  ~ ( T Q- h ) .
- 2 ,5 — 2,5 — 2,5 — 1,5 - 0 ,4 0 ,2 0,3 0,3 — 0,9 — 1,5 - 2 ,2 — 2,4

R - 7 ,7 - 7 ,4 - 7 ,4 — 1,9 7,0 11,6 15,4 6 ,2 - 2 ,7 — 5,0 - 7 ,4 — 7,7

ДА см 9 ,0 9,0 9,2 9,6 6 ,9 -6,8> -48,6 — 5,6 0 ,2 2 ,Г 4 ,2 7 ,3

Расчет таяния проводился следующим образом.
Предполагалось, что температура поверхности тающего льда рав

на 0°. Это условие применялось вместо условия теплового баланса при 
эпредел^нии характеристик пограничного слоя по методу, изложенному 
в работе [1]. В этом случае уравнение теплового баланса может быть 
использовано для нахождения тепла, затраченного на таяние

<2таяния =  R  —  Р  —  L E  —  В .

Результаты расчетов нарастания и таяния льда приведены в чет
вертой строке табл. 1.

Проведенные расчеты показали, что при толщине льда 3' м за лето 
в Центральной Арктике стаивает снег и 61 см льда и нарастает за зиму 
57 см льда. Таким образом, можно считать, что лед обновляется в сред
нем за 5 лет.

Предложенный метод позволяет рассчитывать таяние и намерзание 
льда в Центральной Арктике по данным . радиационного баланса и 
температуры, влажности и скорости ветра на высоте пограничного слоя, 
которые могут быть получены по материалам зондирования береговых 
станций.

•
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Е. Д. НАДЕЖИНА

ОБ ОДНОМ СЛУЧАЕ ТРАНСФОРМАЦИИ ВОЗДУХА ПОД 

ВЛИЯНИЕМ ДЕЯТЕЛЬНОЙ ПОВЕРХНОСТИ

В работе исследуется вопрос трансформации воздушной массы под 
влиянием одновременного изменения условий увлажнения й теплопровод
ности почвы. Решается двухслойная задача теплопроводности с привлече
нием уравнения, описывающего изменение влажности. Получены числовые 
оценки величин трансформации для случаев, учитывающих каждый из рас 
сматриваемых факторов отдельно и их суммарный эффект.

Задача о трансформации воздушной массы, имеющая большое прак
тическое значение, неоднократно решалась рядом исследователей. Под
робное освещение вопросы нестационарной и стационарной транс
формации получили в работах советских ученых.

Однако и в настоящее время многие проблемы трансформации воз
душных масс требуют разрешения. -

В данной работе рассматривается вопрос об изменении полей тем
пературы и влажности воздушной массы под влиянием увлажнения

подстилающей поверхности и одно
временного изменения теплопровод
ности почвы. Учет изменения тепло
проводности почвы в такого рода 
задачах ранее не проводился.

Задача ставится следующим об
разом. Воздушная масса переходит 
с одной подстилающей поверхности 
на другую (рис. 1), при этом скач
ком меняются коэффициенты тепло
проводности в почве.

Изменение коэффициента тепло
проводности вызывает соответствую
щее изменение потоков тепла в поч
ву и температурного поля как на 
уровне 2 =  0, так и на других уров

нях. Этот эффект ясен физически и может быть описан решением двух
слойной задачи теплопроводности при соответствующих граничных 
условиях.
• Поскольку изменение коэффициента теплопроводности часто свя

зано с орошением, при котором трансформация поля температуры со
провождается перестройкой поля влажности, в систему уравнений дан
ной задачи должно быть включено уравнение, характеризующее изме
нение влажности.

г

--- в. а

т' 

х <0

Т

х>0
///ш/шипш/ипь 

в л',
///////'// / /// 'Л

Ai

-z

Рис. 1.
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Таким образом, в настоящей работе решалась следующая система 
уравнений:

/ ч дТ 
“ (г)-75Г =

д
dz

k(z)
дТ
dz

dz
ow_ _  n 

* dz ~  U>

z >  0 

2 <  0

* w - £

го

при граничных условиях:

V - n x ,z )\ x=0- T '(z ) ,

4{x, z)\ x=0 =  q'(z),

2) 74*. 7 ' (oo),

q(x, =  ?'(°°).

. 3) 0(x , z)\z=0 =  T(x, z)\z=Q,

4) q(x,z)\z=0 =  rqm (T),

5) Q(x,z)\z=h =  Q'(0,h),

6) J— kpcP dz — Ik p dz
ОГ4

z=0
= 5 * (1 - А ) +  5д- ^

д&_
dz z=О

где Т — температура воздуха, © — температура почвы, q — удельная 
влажность, А,* — коэффициент теплопроводности почвы, h — глубина 
слоя, в котором известен коэффициент теплопроводности, г — коэффи
циент, характеризующий степень увлажнения подстилающей поверхно
сти, Sh — коротковолновая радиация, SR — длинноволновая радиация в 
кал/см2 сек., А — альбедо.

При решении принималось:

u (z) =  u i[—

k (z) =  kx
1 — S

Задача решалась для отклонений температуры (в воздухе и почве) 
и влажности от значений элементов над неорошенной поверхностью 
(величины со штрихом) :

т (х, z) — Т (х, z) — Т' (z),

%(x,z) =  q (x ,z ) — q '(z).

Система уравнений, записанная для отклонений, имеет вид:

dz___ __ ___  t> I 7\
dx dz

d

k(z)
dz

dz dz 

/ \ d%

■ =  0

d
dz :(Z)

d%
~dz~

(И)

J I
Соответствующим образом преобразуются и граничные условия.
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Уравнения для отклонений записываются с учетом пропорциональ
ности или равенства коэффициентов турбулентности для полупрост
ранств х<0  и х>0. Вообще говоря, коэффициенты турбулентности 
в воздухе над поверхностями различны за счет изменения темпера
турной стратификации. В данной работе для простоты они принима
лись одинаковыми; хотя учет их различия не встречает принципиальных 
трудностей.

Считалось нецелесообразным также при получении предварительных 
оценок усложнять уравнение теплопроводности для почвы введением 
дополнительных членов (например, учитывающих горизонтальную диф
фузию).

Решение задачи проводилось следующим образом: задавая значения 
отклонений температуры и влажности на уровне 2 =  0 хо(х) и ио(х'), 
соответственно записываем известные из работы [1] решения системы 
уравнений ( I I ) :

0 (х, г) =  т0 (х) [l -  -х >

где
£ k\X

1 + 2е

Функции %о(х) и щ(х) находятся из граничного условия (6):-

* _________  . Г 1 Л / Г \ 1  . Л )  ,7 1  ,г\



д Т '
d z

средний градиент температуры в почве неорошенного уча
стка) .

Из решения видно, что изменения температуры и влажности обус
ловливаются двумя причинами, первая из которых — орошение — опи
сывается первым членом выражений (*); вторая — изменение тепло
проводности — вторым членом.

д Т 'В зависимости от знака (А,*—
d z

эти члены имеют одинако
вые или различные- знаки и влияние теплопроводности либо снижает, 
либо усиливает эффект, вызванный орошением.

Функция Л(£), учитывающая зависимость найденных-отклонений 
температуры и влажности от расслоения по горизонтам, изменяется 
от 0 (при х = 0) до 1 (при х =  оо). Следовательно, разность температур, 
вызванная орошением, убывала при увеличении расстояния от границы 
раздела поверхностей. Разность же температур, вызванная различием 
теплопроводностей, увеличивается с ростом х, что может быть объяс
нено необходимостью затраты некоторого времени для полной пере
стройки температурного поля.

Максимальное различие в температуре и влажности разнородных 
поверхностей наблюдается, естественно, у поверхности земли. С высо
той и глубиной эти различия затухают.

Решение, описывающее отклонения в зависимости от 2 и х,- имеет 
вид:

Cp +  L a Р п{х, 2) + I l L <Ро£
Сп +  Lo. s n ( х , г ) ,

р .  (*• г>+ «-(-г- + 1 7 + У  М * z)•

а  =  т 0 ( * ) 1 -
h

где Р п и Sn — комбинации известных функций. Они могут быть зата- 
булированы.

Для оценки порядка величин т и х и  выяснения закономерностей 
их изменения были проведены некоторые расчеты. Чтобы выделить 
роль отдельных факторов в процессе трансформации, расчеты выпол
нены как для случаев, учитывающих каждое из рассматриваемых воз
действий на воздушную массу отдельно, так и с учетом суммарного 
эффекта. При расчете принято

Г  = 20°, г = 0,7,
X'

=  з .

Рисунки 2, 3 и 4 иллюстрируют приведенное выше решение, показы
вая зависимость x = f(x )  для разных -z: На них видно, что наибольшее 
влияние на трансформацию оказывает эффект орошения, понижая тем
пературу у поверхности земли на 1,0—1,3°. Изменение теплопроводно
сти в данном примере приводит к небольшому росту температуры как 
у поверхности, так и на высотах, не превышающему величины градуса 
даже на больших расстояниях (порядка 10 км).

Соответственно при наличии обеих причин трансформации разность 
температур, обусловленная орошением, уменьшается по абсолютной
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Рис. 2. Температурные отклонения, обусловленные 
изменением Л*.

— I— :---------------------------------------- 1____________ _______________ l_______________ : . i  i i
0,1 2,0 4 6 8 IOxkm

х°

Рис. 3. Температурные отклонения, обуслов
ленные орошением.

г °

Рис. 4. Отклонения температуры, обусловлен
ные суммарным эффектом.

Рис. 5. Изменения влажности.
I — орошение, 2 — суммарный эффект,



величине и убывает быстрее с ростом х. Аналогичные графики получены 
для изменения влажности (рис. 5).

Естественно, что большее различие коэффициентов теплопровод
ности повысит его роль в процессе трансформации.

В табл. 1 приведены величины т, полученные для ~  =7,5 и Ц -—  3 .
а* К

В заключение следует заметить, что эффект различия теплопровод
ности почвы может оказать заметное влияние да трансформацию воз
душной массы, так как в природе нередки случаи значительного изме
нения теплопроводности, например при переходе на снежную поверх
ность.

Т а б л и ц а  1

х  км
Изменение величины т в зависимости от влияния

теплопро
водности орошения суммарного теплопро

водности орошения суммарного

А* А*
т г К

ол 0,74 - 1 ,2 3 .. —0 ,8 0,06 —0,07 —0,04
2 ,0 0,75 - 1 ,2 2 - 0 , 7 0 ,25 - 0 ,3 5 - 0 ,2 6
5 ,0 1,4 —1,08 - 0 , 5 0 ,49 —0,42 - 0 ,1 7
7,0. 1,5 - 1 ,0 5 —0 ,2 — — —

10,0 1,86 - 1 ,0 0 —0,08 0 ,74 - 0 ,4 3 0 ,02

Предложенный метод при соответствующей доработке может быть 
использован для вычисления потоков тепла в почву.
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Д. Л. ЛАИХТМАН, Э. к. БЮТНЕР

К  В О П Р О С У  О  Т У Р Б У Л Е Н Т Н О С Т И  В  С В О Б О Д Н О Й  А Т М О С Ф Е Р Е

П о л уч е н о  общ ее в ы р а ж е н и е  д л я  п р оф иля ветра  в стр уй н о м  течении  
пр и  п р ои звол ьно м  зако не  изм енения го р и з о н та л ь н о го  гр а д и е н та  давле ния 
с вы со то й  f  ( г ) .

В  качестве  и л л ю стр а ц и и  вы чи сле ны  ве р ти ка л ьн ы е  проф или ветра  и 
п о р ы в и сто сти  д л я  f ( z )  =  b 8 ( z ) .  П о  п о л у ч е н н ы м  ф орм улам  оценены  вел ичины  
коэф ф ициента т у р б у л е н т н о с т и  k  и  п о р ы в и сто сти  ветра  с1, ти п и ч н ы е  для 
с т р у й н ы х  течений. П о л у ч е н ы  зна чен ия д л я  6 ^ 5 0 0  м2/сек., с1« 1  м /сек.

Турбулентность в свободной атмосфере возникает в слоях, где из-за 
значительного термического ветра числа Ричардсона становятся меньше 
некоторого критического значения. Обычно значительный термический 
ветер наблюдается в отдельных не очень больших слоях и соответ
ственно турбулентность в свободной атмосфере носит слоистый харак
тер. При известном вертикальном температурном градиенте и задан
ном геострофическом ветре можно найти коэффициент турбулентности 
и порывистость ветра, которые необходимы для оценки условий полета 
самолетов, расчета процессов диффузии, облакообразования и др. Пути 
решения такой задачи для частного профиля термического ветра при
ведены в работе [1]. Нетрудно, однако, получить решение для общего 
случая. Предположим, что профиль геострофического ветра есть функ
ция высоты 2

расстоянии от некоторого начального уровня в свободной атмосфере.
Вводя средний коэффициент турбулентной вязкости k, запишем 

уравнения движения

( U g  —  U i g )  - f  I ( V g  — vig) =  f (z). (1)
Здесь Uig и Wig — компоненты геострофического ветра на далеком

k ^ r - 2  Ш г [ Ф ( 2 ) - / ( 2 ) ] = 0 . (2)

Здесь
Ф (z) =  u-\-.tv — uig — ivig.

Решение этого уравнения можно записать в следующем виде:
оо

Ф (z) =  еа ? С х -  a j  е~ а /2‘Т /  (?) dl +
о

оо
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— a YTl z
+С2 + ]/A -a J  eaV2iif{Z )d l

О

— с»

^ e ~ aVTiz Y ^ T a j  eaYTi  ̂ f ® d l ,
Z

а - У Ц :

Постоянные Ci и C2 определяются из условия
- ° -

Очевидно, что для выполнения этого условия необходимо положить:
с»

С1 =  a j V a1̂ / ( ^ ,
О j
— со

C2 =  -  j / r - ^ a  j  eaV2li f ( ! ) d t
о

При этом на функцию f(z) накладываются следующие ограничения:
оо

l im f - « ) / ( * ) * #  =  О,
г —► ± оо ^

— 00

l im f e_ a ^ 2' ( z _5 ) / ( i ) ^ =  0.
о- --»- «s J

■ Легко показать, что если f(%) —симметричная функция, то второе 
условие эквивалентно первому (z->— с» во втором условии соответ
ствует z->-+oo в первом и т. д.).

Итак, общее решение (2)̂ удовлетворяющее условию
Ф I Ог —*ч -о о  w ’

имеет следующим вид:

Ф  = а У \

UO '

0а V2i г j ”
e - a V 2 i i f ® d i -

_ е  a Y l i z  - j  e a V % ^  f a  =  u  (z) - ( -  iv (z) — ulg
z

При этом функция f (z) должна быть такой, что
00

lim fe«/«(*-« у (|)  ̂= 0.
Z — > +  оо Z

— IV г е- (2а)
И '
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П р и

( we “2 для z  > О
V n  <3>«ое Для 2^0

из формулы (2а) вытекают результаты, полученные в упомянутой ра
боте. Если к полученному решению добавить уравнение баланса энер
гии турбулентности, то при заданном вертикальном градиенте темпе
ратуры в принципе можно для любого профиля геострофического ветра 
получить интересующие нас характеристики турбулентности.

В качестве примера, представляющего вместе с тем определенный 
практический интерес, рассмотрим частный случай — наличие сильного 
скачка горизонтального градиента давления в узком интервале высот. 
В таком случае естественно аппроксимировать зависимость горизон
тального градиента давления от высоты 6 функцией:

7 Г-З Г-м < *)1  ■
3

* ® ~ " :  Щ -  л УЗдесь b — постоянная размерности Т~К
Можно предполагать, что тайая аппроксимация для не очень малых 

z не приведет к существенным погрешностям.
Из общего решения задачи путем подстановки в нее f ( l ) = b b ( l )  

сразу получаем:
Ф (г) = е~ az [i sin az — cos az\ (z > 0).

Откуда, разделив вещественную и мнимую части, получим значения 
компонент скорости ветра:

аЬ — az г .  . г
u — u l = — - e  [cos clz -J- sin az[,

'v =  e~ az [cos az — sin az\ (z> 0).

Модуль скорости будет иметь следующий вид:
аЪ

При г < 0 получим
с (г) — их ^ a*L eaz . .

W  1 V 2  У

Таким образом, при ug(z) =b6(z) производная от модуля скорости 
ветра имеет разрыв на оси струи. По-видимому, профиль горизонталь
ного градиента давления можно считать 6-функцией, если наблюдае
мая струя узкая и имеет резкий максимум.

При условии (4) турбулентность в струе ,можно определить двумя 
независимыми способами. ' '
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1) По измеренным значениям скорости ветра на оси струи С0 и ее 
полуширины Z\. Из соотношений

Со =  [С ( « )  —  =  (5 )

и 1 -

следует, что 

откуда

1 /2

0,695

k г\
(6)<1>г 0,49

гг дТ2) По измеренному среднему градиенту температуры в струе — .

В результате интегрирования уравнения баланса энергии турбулент
ности получаем:

g$H =  аСо2 [1 — е~2аН]. (7)
Здесь

О 1 ( ! дт
Р J  4~ д г

Если выбрать толщину слоя Н так, чтобы в слое содержалось 75%
энергии турбулентности, то получится

0,695Н

Тогда из (7) следует, что
а

k 1,0 8 :

8 ~ JСл

(8)

0

Порывистость ветра можно определить из соотношения
dcс'2 = k d z касйе , 2 ^ 0.

Максимальное значение порывистости, находится на оси струи; оно 
равно

С х  =  V V k ^ z  с 0  ■ (9 )

Легко видеть, что расстояние 20, на котором порывистость убывает 
в. два раза по сравнению с максимальной, равно удвоенной полуши
рине струи.

Действительно,.
a z

С' = Сшах 2 (* > 0),
откуда

2 • 0,695 0z0 = ----1-- = 2 г,.
и а  1
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По вертикальному профилю порывистости нетрудно найти толщину 
слоя hQ с интенсивной болтанкой. Для этого надо воспользоваться тем, 
что самолеты начинают реагировать на порывистость, превосходящую 
некоторое определенное значение с0' . (которое зависит от типа само
лета).

Из предыдущей формулы следует, что

4 0 = 4 - 1 п Д ^  =  - 1 % 1 п - ^ .  (1 0 )
а У  gf с0

Порядок величины коэффициента , турбулентности и значения с 'т ах 
в струйных течениях можно оценить по полученным формулам (8) и (9), 
подставив в них наиболее типичные для струйных течений значения 
Р и с0.

Средний градиент температуры на высоте 8—9 км составляет 
—6,5 град/км, средняя температура — около 250° К- Следовательно, 
(3 — 0,14 • 10-4 м-1.

Средняя скорость на оси струйного течения приблизительно равна 
40 м/сек. Если скорость ветра вне течения составляет около 10 м/сек., то 
величина с0~30 м/сек. При таких значениях р и с0 из (8) имеем 
 ̂~ 500 м2/сек. при coz = 6,3 • 10~5 сек-1. Примерно такая же величина k 

получается из (6) при zx =  2 км.
Из (9) следует порядок величины максимальной порывистости ветра 

В  струйном течении с 'ш а х   ̂1 м/сек.
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р. и. о н и к у л

О С Х О Д И М О С Т И  Ч И С Л Е Н Н О Г О  Р Е Ш Е Н И Я  У Р А В Н Е Н И Я  
Т Е П Л О П Р О В О Д Н О С Т И

При исследовании теплообмена в пограничном слое атмосферы возни
кает необходимость численного решения уравнения теплопроводности для 
полуограниченной среды при однородных начальных условиях. .

(82)2
В статье показано, что если 6t <  ~^ /k  ’ т0 ПРИ  ̂'’ 00 численное реше

ние сходится к аналитическому вне зависимости от величины шагов Ы  и бг.

В настоящее время получили широкое применение численные ме
тоды исследования метеорологических задач. Для изучения многих за
дач, связанных с теплообменом в пограничном слое, возникает необ
ходимость численного решения уравнения теплопроводности. При этом 
важное значение приобретает исследование сходимости и устойчивости 
численного решения. Из литературных источников известно, что соблю
дение следующего соотношения между шагом по времени Ы и шагом 
по высоте дг

0>
обеспечивает устойчивость численного решения по отношению к' слу
чайным ошибкам в процессе счета и сходимость, численного решения 
к аналитическому при измельчении сетки (k — коэффициент турбулент
ности). Это строго доказано для постоянного k, но некоторые сообра
жения и практика численного решения показывают, что указанное со
отношение справедливо и для переменного k [1]. В последующем случае 
вместо k следует использовать его максимальное значение в области 
нахождения решения.

Как указывает Рихтмайер [2], можно ставить вопрос об устойчивости 
и сходимости численного решения к аналитическому не только при из
мельчении сетки, но и при t-+-oо. Исследованию сходимости в этом 
смысле до сих пор уделялось меньше внимания.

Рассмотрим следующую задачу.
д т _  тт 
d t  ~ д Ж  ’

t — Т =  О,
z  =  0 :  Г =  1 , (2)

2 = 0 0 : Т —  0.

Несмотря на простоту, задаче свойственны две особенности, характер
ные для многих метеорологических задач: условие затухания теплового
влияния подстилающей поверхности с удалением от нее и однородные на
чальные условия.
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Построим в области решения прямоугольную сетку. Заменяя урав
нение (1) конечными разностямц и не накладывая пока на бt и б2 ни
каких ограничений, мы можем записать следующие расчетные формулы, 
позволяющие найти численное решение задачи (2) по «треугольной» 
схеме:

( Г 1 '

М к
(82)2 ’ (3 )

где г — номер шага по времени, / — номер шага по высоте.
Численное решение можно записать в виде табл. 1. Из этой таблицы 

видно, что при треугольной схеме расчета условие затухания теплового 
влияния подстилающей поверхности на бесконечности выполняется 
автоматически.

Решение на каждом уровне может быть представлено в виде двой
ного ряда:

Т 1 :
■С й —  8 ° 4 -  

0 !0 !р О! 1! ‘ +  ■ • • +
О’ ■—■ 1)! Рг

О! (г — 1) ! J

+ с и [ т ш ро JL»i + 
1! 1! ^ + о '- i ) !  4

1! (г — 2)! 1

/ -  2
a 2 - j-  . . ( 4 )

Для вычисления коэффициентов Сц можно использовать табл. 2. 
Эта таблица строится аналогично известной таблице Паскаля для вы
числения биномиальных коэффициентов. Каждое нижнее число является 
суммой двух верхних. Первая диагональная строка — единицы, вто
рая — натуральный ряд чисел, слева приписывается вертикальный стол
бец нулей. Недостатком этой таблицы является то, что если нужны 
коэффициенты для фиксированного j, то все равно приходится строить 
всю таблицу.

Коэффициенты Ci j можно находить по следующим формулам:

( 5 )

Если i и / разной четности, то С* j = 0. 
х По формуле (5) находятся коэффициенты, впервые появляющиеся 
на г-том шаге для данного уровня (табл. 1). Ввиду того что по этой 
формуле рассчитываются коэффициенты, когда i и / одинаковой четно-

1сти, входящие сюда величины представляют собой 
В (х, у) — бэта-функция, а х и  у — целые числа.

В(х,у) ’
где
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Т а б л и ц а  1

7
i

1 2 3 4 5

0 0 0 0 0 0

1 1 а 0 0 0 0

1 2 » а  +  Р) а2 0 0 0

1 3 “ (i +  P +  R  +  “3 : а-2 (1 г  2?) а3 0 0

1 4 а (1 +  Р +  Р2 +  
+  рз) +  аз ( 1 + зр)

а2 (1 +  2Р +  ЗР2) +  
+  2а4

аЗ(1 +  3р) 0

5 “ (1 +  Р +  Р2 +
+  рЗ +  Р4) +

+  а З ( 1 + З р  +  
+  6Р2) +  2аЬ .

а2 (1 +  2Р +  3^2 +  
+  6рЗ) +  2а4(1 +  

+  4р)

«3 (1 +  ЗР +  
+  6^2) +  За5

а4 (1 +  4Р) ос5

Т а б л и ц а  2

i
У

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11

1 1

0 2 1

3 1 1

0 4 2 1

5 2 3 1

0 6 5 4 1

7 5 9 5 1

0 8 14 14 6 1

9 14 28 20 7 1

0 10 42 48 27 8 1

11 42 90 75 35 9 1

При расчетах Cjj следует иметь в виду, что бэта-функция обраща
ется в бесконечность, когда хотя бы один из ее аргументов является 
отрицательным целым числом. Соответствующие слагаемые в формуле* 
равны нулю.

Аналитическое решение (2) известно: для всех высот при t-+oo оно 
равно единице. Для того чтобы ряд сходился, нужно чтобы сходились

9 Труды ГГО, вып. 127 129



ряды, входящие в каждое слагаемое. Эти ряды можно записать в сле
дующей форме:..;... ... . _ . . . .... ....

у  ( к + п ) \  Л  _  Л Л *  
• 4  k\ п\ V  а ) •

к =  О

Можно показать, что этот ряд сходится при а> 1 и его сумма равна 
ttn+1. Условие а >  1 в нашем случае соответствует условию (1). Покажем, 
что это условие является не только необходимым, но и достаточным, 
обеспечивающим сходимость численного решения к аналитическому 
при t  о о . Подставляя, в (4) суммы входящих в коэффициенты рядов 
при i - * -  o o ,  получим выражение для численного решения при t - * -  оо

> ” ' - ^  + 4 г + ^ + ©

-jr.— при i оо стремится к 4 снизу.
W;

Можно показать, что этот ряд сходится, хотя и медленно, так как

'  У
Действительно Т°°з представлено формулой (6) в виде бесконечного 

ряда, слагаемые которого состоят из произведения чисел натурального 
ряда на комбинации следующего вида:

(I —5 — а)\ _______  _  (/ — 5 — а)\
7 8 + У _q__| ( i —J_____I ' ' + J

Если мы покажем, что в соотношении —-d — е
Нш Д-=4 и lim 4  = 4, ,• — ~ d ; _  „ е ’

то

т = г  =  4 -

Действительно,

= lim

lim -r- =
/ — со d

(г —3 —а)! . (г — 5 — а)\

= Нтп а -3 -fl) (i-4-д) _  .
’

Аналогичные выклады проводятся и для-̂ — . Учитывая члены, со
держащие г в первой степени, легко установить, что при больших i 

— — =4— причем при i-+ o o  е->0. Следовательно, на осно-
О i j

вании признака Даламбера ряд (6) сходится абсолютно. Отсюда можно 
сделать вывод, что в рассмотренном случае численное решение при 
t->  оо стремится к постоянному пределу вне зависимости от того, какие 
мы выбрали шаги бt и бz, при условии выполнения критерия (1).

Можно показать, что численное решение при оо-стремится к 1, т. е.
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к аналитическому решению. В качестве примера покажем это для уров
ня / = 1.

Подставляя в (6) рассчитанные по (5) коэффициенты Сц и произ
водя группировку, можно записать:

^  2? '^20 0! 1! “  22 1! 2! '

. 4 / 2 !  .
O Q  I ОП А» O I  ”

4! , 6!
“ Г

(  б! Л  ,
\20 0! 0! ' 22 1! 1! ' 24 2! 2! ' • • • /  "Г

2

5!

29 ^20012! 1 221! 3! 1 24 214! 

6!

24 2! 3!

21 ■ 41 ■
27 120 0! 2! “т-  22 1! 3! '

24 2! 4!
5! . 7!

29 i 20 3 !0 ! 1 22 4! 1! +  2<5! 2!• • • 99 90Я1П1 ~

4! ( 4 !  6! , 8 !  V
24  ^20 4! 0! ^  22 5! 1! " г  24 6! 2! ~  ' ’ )

Сюда входят ряды следующего типа:
ОО

1 (а  +  2£)!
22* k\ (а  -р k)\

Преобразуем этот ряд, используя соотношение
1 1\ 22г ~ 1 

"|Ас
Г(2 2 ) = Г(2)Г г +

отсюда

(а -f- 2k)! = Г (а +„2* + 1) = Г {к + + 4-) г (k + + 1

со

S -f.ft=0

( а  +  2 /ii)!
22йА !(а  +  й)!

2а
и

СО

2й = 0

г (‘ +^-+4-)г (‘ +-5-+1)

2а

V *

оо

■ S

£ ! Г ( а  +  /г +  1)

(*+-3— 4-)'(*+-г)=
Л! ( а + А ) !

а!

1 + ( 1 Ч ) е н

1 “г  11 ( п I 1 \11 («4-1)

ХТ "  +  4 " )  { т  +  ~ т )  ( т  + ! )  ( ~ т  +  2 )

+  2 ! ( а + 1 ) ( а  +  2) ‘

(7 )

22 ft -f- /7

1 / Т - ’
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Мы выразили интересующий нас ряд через гипергеомётрическую 
функцию F (а, Р; у; 1), сумма которой известна. После некоторых пре
образований получим

V i J i + M L  2я " т ( т  +  1) т ( г т )
22* k\(a +  k)\ =  / к  Г /М =  — а !  . (8)

Р ис. 1. З ависи м ость  о тн осител ьно й  п о гр е ш н о 
сти  от  времени при реш ении  м етодом  сеток 

д в у х с л о й н о й  задачи  в о з д у х  —  почва.

Теперь подставим вычисленные по формуле (8) суммы рядов в (7)

, г » 1 =0,5 + 0,125 + -i-(-§- + -!- + +  ••• ) -  

-  ж (  ¥  +  ¥  +  ¥  +  • ' •) =  ° ’5 +  ° ’125 +  °>125 +

+  ̂  (З2 — 1 * 3) +4г (42 — 2-4) + . . . .  =

= 0,750 + -̂ -̂ -̂ -4—̂ -+ ~р-+ •••)•

Так как
со

^ (а  + kr) qk =  x_ q + ’
k = 0

T O

00

^ ^ - = 8  и Г” 1 = 1 ,
ft=0

что и требовалось доказать.
Мы показали, что при выполнении критерия (1) 'при t-+  оо численное 

решение сходится к аналитическому, какая бы сетка не использова
лась. Поэтому при расчетах для больших t следует использовать как 
можно более крупную сетку, что приводит к существенной экономии
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времени решения задачи. К измельчению сетки следует прибегать 

только при расчетах для малых t.
На рис. 1 приводится изменение относительной погрешности числен

ного решения для двухслойной задачи воздух — почва для ночного пони
жения температуры. Решение задачи осуществлялось на электронной 
машине «Урал».
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3. М. УТИНА

О  В Л И Я Н И И  Г О Р И З О Н Т А Л Ь Н О Й  Н Е О Д Н О Р О Д Н О С Т И  
Т Е М П Е Р А Т У Р Ы  Н А  С Т Р О Е Н И Е  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

В работе получено распределение основных метеорологических эле
ментов и характеристик турбулентности с учетом изменения с высотой 
горизонтального градиента давления. Решалась система уравнений движе
ния, притока тепла, диффузии водяного пара, теплопроводности почвы 
и баланса энергии турбулентности. В эти уравнения были введены соот
ветствующие члены, учитывающие горизонтальную неоднородность темпе
ратуры. Н а основании полученных формул'сделана численная оценка влия
ния горизонтального градиента температуры на некоторые характеристики 
пограничного слоя.

При решении системы уравнений, описывающих стационарное рас
пределение метеорологических элементов внутри пограничного слоя, 
обычно предполагается [1, 2, 3], что горизонтальный градиент давления 
в пограничном слое постоянен с высотой. Между тем при наличии гори
зонтальных термических градиентов это условие не выполняется.

Распределение давления по высоте описывается экспоненциальным 
законом

Дифференцируя это выражение при использовании формулы Кла
пейрона, получают зависимость горизонтального градиента давления от 
высоты '

Здесь р и ро — давление воздуха на высоте г и у земли соответ
ственно, Т ~  Т0 — абсолютная температура,

V  —  1 д Ро р01 д п  ’

h  — высота приземного подслоя, ^  —горизонтальный градиент тем
пературы, различный в приземном и пограничном слоях, но постоянный 
по высоте в пределах данного слоя.

Z

-L^L = — 4- -f. f dz  
p o n  po д п  T  J  d n

о
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С использованием полученного выражения уравнения движения 
при наличии горизонтального градиента температуры может быть за
писано в виде:

*  " r fF  +  2  М * . ' "  * * * ) ’==  0  

. k ^ - - 2 ^ ( u - a x z - V 0 e )  =  Q
d z

d
d z

d z

d u

“При- ̂
20 < 2 < /г

4 F k 4 F  ~ 2 a > z  [ u - U x Z  —  b a ^ z - h )  -  V 0 g )  =  0

Здесь ось x направлена по наземной изобаре,

при
2 > / г , (2)

g  д Т  
' 2 «>2Т  д х

g  д Т

z < h 2 Фг Т  .д у г <  h

i

( a y  4 “  ^ a y )  —  a y

+  h a x )  =  a x  --

g  d T  
2 о d x z >  h

g  dT
2 mz T  dy z >  h

К этим уравнениям, описывающим распределение ветра в погранич
ном слое, добавляются уравнения притока тепла, диффузии водяного 
пара, распределения температуры в почве и уравнение баланса энер
гии турбулентности:

—*(*)(-£■ + т.d z ?Ср

4 - k % - = o ,d z  d z  ’

t №

П

( l - 8) j  k ( z )
z 0

Y d a  \2 
( d z

d v  \ 2' 
d z

m  

d z

=  0,  

н

— J  -J- k (z )
d T
d z

(3 )

(4 )

(5 )

+  Te ) d 2  =  0 . -  (6 )

Здесь Q (2) —лучистый поток тепла, б—параметр, характеризую
щий диссипацию энергии турбулентности в тепло [1].

В данной работе, как и в предыдущих работах, посвященных строе
нию пограничного слоя, для исключения диффузии энергии турбулент
ности уравнение баланса энергии турбулентности используется в инте
гральной форме, что вызывает необходимость 'задавать закон измене
ния коэффициента турбулентности с высотой и вводить дополнительное 
условие, определяющее высоту пограничного слоя. Мы принимали, со
гласно [3], ■*.. " ......  -......... ...... -

-Z- При 20 < 2 < h
k (z )  =

m - а  
z 0

, * 2с1

" i n *
0̂

h . ^ = k H  при 2 > h
( 7 )

сл  =  у м,2-)- '» ,2 —скорость ветра на высоте 1 м.
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Высота пограничного слоя определялась как высота, на которой из
менение ветра обусловлено только термическим градиентом:

—  V t t * + V * z=H
d u  . 
r l?  Г

v  d v  
и- d z z= H

У  u % + v ,2 I 
Я

—  a  
uh  y

(8)

Полученная система (1) — (6) и (8), содержащая неизвестные функ
ции и, v, Т, q, $ и параметры Я, /г, решалась при следующих краевых 
условиях:

lim и(г) = lim (г) = О,

и &  | *_*-о = и (z) | г=й + 0> ® (2) Uft-o = ® (г) I «-Н +  О’

d u  ( г ) d u  ( г ) d v  ( z ) d v  ( z )
d z 1

о1♦S* h +  0 ’ d z N43о

ft +  0

lim : lim — = ay,

:г=Я

/ ? = — £рС_
дт
d z

Т  н ,  ^  | г =  Я  f - H ^ m  ( 7 " я )  >

< 7 ( z ) U , o =  / 0<7m (Г ,,) ,

+  Т« ) - ^ - ^ - Р ( 7 ’о - » (

»Ю|С-* = П*)[,Г*.

(9)

(10 )

(П)

(12).

(13)

(14)

(15)
(16)

Решение системы производилось следующим образом. Сначала ин
тегрировались уравнения движения (1) и (2) при условиях (7), (9) — 
(12). Полученное решение позволило на основании условия (8) полу
чить распределение скорости ветра, считая известной только высоту 
пограничного слоя Я. Это решение использовалось при интегрировании 
уравнения притока тепла (3) при условии (13) [вместо условия (14) 
временно принималась известная температура поверхности Т0]. Затем 
для нахождения Я применялось уравнение баланса энергии турбулент
ности (6), в котором Т0 также считалось известной величиной, и, на
конец, из условия теплового баланса (14) определялась температура 
подстилающей поверхности Т0, которая и подставлялась в уравне
ние (6).

Полученное трансцендентное уравнение для определения Я реша
лось,последовательными приближениями.

В работе Г. X. Цейтина и JI. Р. Орленко [2] дано решение уравне
ния движения с использовантем~соотношения (7) без учета термиче
ского ветра.

Уравнения (1) и (2) путем введения комплексной функции

W (г) =  и +  iv — V 0„ — (а^ -|- /а ) 2 — %  +  г “ у d k
2 2(0, d z f  ( * ) >
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где

/ ( * )  =
О при 2 < /г
(Да̂  + гДау) (2 — А) при 2 > h,

сводятся к виду, аналогичному тому, какой имеют уравнения в упомя
нутой работе. В таком случае уравнение

2 о>giW  (2) = О (17)

будет справедливым для всего пограничного слоя z0<^z < Я, а гранич
ные условия примут вид:

ах + iay dklirri, W ( z )  =  - V 0g-
Z Z q *

d z
ax iav dk

W  &  I . - * - 0  +  - I T " =  W  <*> I +  W

d W  ( 2) 
d z z = h - 0

"2

d W  ( z )  
d z z=h +  0

•(9a)

(10a)

(1 1a)

Решение уравнения (17) при данных краевых условиях можно пред
ставить следующим образом:

< ^ ( 0  ( * . * > - о .  < * . * ) } + * * ' .  О » )W  =  -

где
b W  =  -

G  ( z 0z )
А

[G  (Л , z 0) —  G 1 ( z 0, h ) \

О (у, г ) = к й[ х н у - t f j /0 ( X h У  -  /0( У -J-) К  ( Xh У ж )  ’

Gj (20, А) = АГо ( а:а У ^ )  Л ( *А |/Т ) + /„ ( *А ]/г-|-) ̂  ( xft /7 ), 

А:
“лг + гяу dk л u -l f ‘2 w z _ : До* + гДау

~dz ’ К -  у —И

н
X ,

= 2 М / % -  г = 2
u) sin ср,

J и К — функции Бесселя.
. Разделив в этих формулах вещественные и мнимые части, решение 

(18) можно привести к следующему виду, более удобному для расче
тов:

1. Для слоя 20 2 < h

и  = ln [ (Koir + ^  (Г1 + ln ~^o)~ b‘f '1 (Х/г) ]
\ г \  ( x h ) +  In  +  r \  ( x h)

*n [(^Og- +  b {)  r2 (x h )■ +  #2 ( r i +  In "^~'j

[ o  ( x h ) h  12
+  ^ o J “b r2 ( x h)

[ i  +  (2 ) ] ,

[ 1 + ^ 2  (2 )]>
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i

Y  m2 +
(V ’og-4_ ^ i ) 2 +  b\

[ r x (x h) + l n - ^ j 2 +  ^2 ( * h )

1 п ^ - [ 1 + А ( г ) ] ,

Г2 (*h )

t g a  =

Г\ ( x h) +  In
h K0g-+ bx
го

r 2 ( x h )
V 0g +  61

r x ( x h) +  In
*0

Здесь

K H

21
( a x  +  ^ а лг) +  V _ ^ ~  2(l + ~ y - Y  2 )(ау + Дау)

1 + - ? £ - Y  2 +  - f * -i - r  2 r T  4

r(JCft) =  2
h  (x h Y i  )  +  I  о ( х ь  Y  i  )  

r =  n  — ir2.

2. Для слоя h < z  < H

и =  V 0g -f- (&x -f- h

+ {[«a -  Vog -  h\ cos j / ^  (z  ~  A) +

+ (®A -  Щ sin 2 ^ - (z  -  A) J.e
- l / —К 2Й2kH ( z - h )

■V =  (a y +  Дау) 2  — Д ау A +  

2k,

У I “ "у/ ~  --- у ‘

+  | К  -  ay A ) COS j ^ / ”2 ^ 7  (Z -  A)
V/

-- [«A -  -  a *  A] Sin  -  * ) !  e  ^  2ЙН
( Z - h )

Полученные формулы позволяют определить вертикальный про
филь скорости ветра при заданных значениях z0 и б при известном h.

Для облегчения расчетов могут быть использованы графики,
аналогичные тем, которые приводятся в работе [2], только под вели
чиной V в нашем случае следует понимать

v  =  y i v 0g + b1)* + bi.

Для определения неизвестного параметра А, необходимого для рас
четов скорости ветра, используют условие высоты пограничного слоя
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(8). Это условие дает связь между высотой излома коэффициента тур
булентности h и высотой пограничного слоя

= О9)

х определяется уравнением
cos х  + sin х — е~ х -f р  (sinx -f cos х) —  q (sinx — cos x), (19a)

Здесь
(а^ +  дax) H  — Lax h (ay +  Дау) H  —  Дау h

p = = ‘ : v 7 g  ’ q =  : •

p

Рис. 1. Графическое решение условия высоты пограничного слоя в 
зависимости от горизонтального градиента температуры.

На рис. 1 приводится графическое решение уравнения 19 а. 
Интегрирование уравнений притока тепла, диффузии водяного пара 

и теплопроводности в почве с учетом термического ветра дает следую
щие значения потоков тепла и водяного пара:
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Здесь
н

г _  1 (* Q ( 0 ) - Q ( z )  R_
J к (г) а г ' Р

fl2piCi

«о [z<>

d z
d z

k ( z )
Н р

h  In —
' (a x U \ +  °-y V l) +

*0

+ 1У о Л  Щ т  + ax (V 0g -  Д*xh) + H  [a l + a?y) 

Даyhay -  Дйд-Ий -  Да,®* -  |д«* (a + Дау 4r)J ■я — л
kfl

+  AS ^ 0 ff ~  2 / T i p 2 ' +  (а ^АаУ ~  а УЛа^) h l ' {H 2 k Hh ) 2 ’

, h . h  i h  (A =  1 - _  +  _ l n — .

Помимо непосредственного влияния адвекции на значение турбу
лентного потока тепла, выраженного слагаемым, содержащим F, она 
сказывается также косвенно, изменяя значения Я, h, k, Т0 и т. д.

Распределение по высоте температуры и влажности описывается 
формулами:

[  2h  Т  a « h  \
Т (Z) = То Та2 + (■Г1// ^2 -j- Д2 “J 7̂ ̂ ^ ~дГ

CN  .

- - T - t a f -
R tf z 0

P  \ T  I u d a  , и d v
----------------3--------------h
pcp ^  g  \  •* d z

+

' + ^ - К * Ф )  +  * у ® ( г ) ] ,

» H - Го»»  (Г.) +  - W r « ) : ' . V (V . *  in 4 .
//(j.

7- (г) -  т0-  Т„г +  ( - g ^  + Y  lV4  -Sh) (г! +  ft!) -
_1_
*1

P  . T  u d u  . , d v
---------------1 — h ®v^ j „"pcp  1 g' ^ ■* d z  1 У я г +

Г  T  1
4 ~ - J  la xU (Z) +  a yV (z ) -  AaA  -  ^ y v h\ -  - J  bv-yZh +

i ft ( a^ ay ay ^ ax )  /  ,чп / А , a d v \  / »\
+  l h ---------2 k „  ------ <z  *  Л)а “  \  H  “ S F  W *  ~  Л )’н

я < * ) - r „ , „ ( T o )  +  *  [ l h  - j j .  +  -  l ] .
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На основании полученных решений для распределения ветра и тем
пературы интегральное соотношение, описывающее баланс энергии 
турбулентности, принимает вид: ■ ■ - ^

•х.2 (1 — о) uiCiVgT

1п2 g  
*0

Н  |
I k н

1 +
№
№

[ T o - T H - d a - * ) » ]  k H

+  ^ [ ( 1 - 8 ) Д 5 1 - Д 5 2],

где
Д Si = k X .

н I Id

+  ( a l + a l )  Н

d v
~ d z
h

T

d v
~ d z h.

“ У

h i
d u
d z

h
( 4  + 4 ) i r + -  «*) -  a»/0*},

d u
~A z  / й.

Д5а = Д  ̂+ ЯХ V",og-

/г \2

a  - f  Aav 1
_Л_\2 
H +  R  ( a A rjy  -

SAa.v) I1 “  77 k HH
( a x u x +  c ty l/j)

+ И h
77 Да, d z + 4®, d v  

y \ ~ d z

После подстановки в это уравнение значения Т0 из уравнения теп
лового баланса получим окончательное выражение для нахождения Н

Н2 —  2 А Н —  5 = 0.
Здесь

А ■■
K - H T H - b Q) - D 5w + - ^ F ( D 4w  +  $)

2 [(A,w + P)]Tp + - Н-Г

1 +
W
№

(DiW + -f- P)

B =  -

(1 — o) -/SciUiVgT

ln2 Г  S'®•̂ O
g w [ ( 1 - 5 )  A5x- A S 2]

(.P Aw  +  P) у  

D yw  +  £>4^ +  {

Di —  p cp,

D*=.L?f< dq‘

+ (J?
1 +

w
№

d T  r = TH  

Db = Lp (fa — fa) Qm (Тн),

w -

KH
H  (i. •

По полученным формулам было рассчитано несколько примеров, 
анализ которых позволил сделать численные оценки влияния горизон-
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ч

тального градиента температуры на характеристики пограничного слоя. 
В качестве исходных данных принимался радиационный баланс и ха
рактеристики слоя выше пограничного, соответствующие условиям 
Ленинградской области в июле.

Наибольшее влияние на скорость ветра в пограничном слое 
горизонтальный градиент температуры оказывает в том случае, когда 
изотермы параллельны изобарам. Если градиенты температуры и дав
ления у земли направлены в одну сторону, то на высоте барический 
градиент увеличивается. Это приводит к усилению ветра особенно на 
высотах, где термический ветер достаточно велик, и к возрастанию

турбулентного перемешивания. Примером, иллюстрирующим распреде
ление ветра в таких условиях, служат кривые а на рис. 2 и 3.

ОТГрадиент температуры в,рассматриваемом случае принимался
равным — 4°/100 км. Такое распределение температуры привело к уве
личению скорости ветра на высотах более чем в два раза. Усиление 
ветра увеличило турбулентный обмен, что привело к возрастанию вы
соты пограничного слоя, испарения и связанных с ним затрат тепла, 
вызвавших понижение температуры поверхности.

1~ Результаты расчета составляющих теплового баланса и температуры 
поверхности приводятся в табл. 1..

В разобранном примере, где градиент температуры совпадает с гра
диентом давления, составляющая скорости ветра, направленная под 
углом к геострофическому ветру, вызывает слабую адвекцию тепла, что 
приводит к смене знака турбулентного потока тепла у земли (первая 
строка табл. 1).

Во второй строке табл. 1 и на рис. 2 и 3 (кривые б) приводятся ре- 
зультаты расчетов, соответствующие условию =4°/Ю0 км. В этом
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случае градиент температуры,параллелен градиенту давления, но на
правлен в противоположную сторону и суммарный эффект действия ба
рического градиента у земли и термического ветра приводит к тому, что 
увеличение с высотой скорости ветра в нижних слоях, вызванное ослаб
лением силы трения, сменяется постепенно на более высоких уровнях 
уменьшением. Это сопровождается поворотом ветра до тех пор, пока 
градиент давления, вызванный горизонтальной неоднородностью тем
пературы, не достигнет величины барического градиента у . земли; на
чиная с этого уровня ветер вновь усиливается с высотой. Ослабление 
ветра и уменьшение градиента приводят к уменьшению турбулентного 
обмена, испарения и высоты пограничного слоя, однако турбулентный 
поток тепла возрастает за счет увеличения градиента температуры, свя
занного с адвекцией холода наверху. Температура поверхности при этом 
не меняется.

Рис. 3. Влияние адвекции на распределение скорости и направления ветра.
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В случае когда изобары и изотермы направлены под углом дру 
к другу, горизонтальная неоднородность температуры в большей сте 
пени влияет на распределение температуры и потоков 'тепла и влаги 
Для выявления этого влияния были разобраны случаи холодной адвек
циа(4 г =47100 км) в условиях лета Ленинградской области и ад
векции тепла = —0,4°/100 км) в зимних условиях. Результат!
расчетов приводятся в таблице. В той же таблице для сравнения дант; 
характеристики пограничного слоя для июля без адвекции (рис. 2 и 3 
кривая в). Анализ приводимых результатов показывает, что в перво! 
случае (третья строка табл. 1) за счет горизонтального термическоп 
градиента появляется левый поворот ветра с высотой (рис. 3, кривая г) 
так как термический ветер, направленный вдоль составляющей v гео 
строфического ветра у земли, усиливается с высотой. Некоторое уси 
ление скорости ветра не приводит к усилению высоты пограничноп 
слоя, поскольку в его формировании, помимо динамических факторов 
большую роль играют термические, а в данном случае значительна; 
часть теплового/баланса тратится на компенсацию адвекции холода 
Поэтому высота пограничного слоя снижается.. Этим же объясняете; 
понижение температуры во всем слое. Кроме того, холодная адвекци; 
обусловливает значительное повышение турбулентного потока тепл; 
(с 2 до 11 кал/м2 сек.).

Противоположное действие оказывает на строение пограничноп 
слоя адвекция тепла. Как показывают данные таблицы, скорость ветр; 
при этом несколько понижается за счет уменьшения Составляющей v 
Снижение высоты пограничного слоя в связи с уменьшением скороеп 
ветра перекрывается увеличением из-за повышения температуры всеп 
слоя, обусловленного адвекцией. Это повышение температуры приводи' 
к снижению турбулентного потока тепла и увеличению испарения.

Разобранные, примеры показывают, что наличие горизонтальной 
температурного градиента может оказывать существенное влияние н; 
строение пограничного слоя.
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Д. П. Б Е С П А Л О В

З А В И С И М О С Т Ь  П Е Р Е В О Д Н О Г О  М Н О Ж И Т Е Л Я  Т Е П Л О М Е Р А  О Т  
Т Е П Л О П Р О В О Д Н О С Т И  С Р Е Д Ы

В статье рассматривается возможность непосредственного измерения 
потока тепла в почве с помощью тепломера. Приведен расчет зависимости 
переводного множителя тепломера от изменения теплопроводности почвы. 
Полученная зависимость хорошо согласуется с экспериментальными резуль
татами. Конструкция тепломера, рассмотренная в статье, позволяет изме
рять поток тепла в почве с точностью 2—3%.

Изучение интенсивности теплообмена между поверхностью и глубин 
ными слоями почвы представляет собой важную практическую задачу. 
Закономерности теплооборота в почве существенно учитывать при оцен
ке эффектов мелиорации, кроме того, теплообмен между поверхностью 
и глубинными слоями почвы, являясь одним из членов уравнения теп̂  
лового баланса деятельной поверхности, играет важную роль в опре
делении тех составляющих теплового баланса, непосредственное изме
рение или вычисление которых представляет известные технические 
трудности (турбулентный поток тепла, затраты тепла на испарение).

До последнего времени методика расчета теплообмена в почве, ос
нованная на уравнении молекулярной теплопроводности, разрабатыва
лась в направлении повышения точности и надежности определения гра
диентов температуры в почве и ее теплофизических характеристик 
(в цервую очередь теплопроводности почвы). При этом поток тепла Оп
ределялся как произведение теплопроводности % на вертикальный гра-

дТдиент температуры в цочве

Хотя вычисление потока тепла в почве по формуле (1) и не представ
ляет большой сложности, однако техника определения теплопроводно-

л д тсти X и градиента температуры в почве достаточно трудоемка и не
всегда обеспечивает необходимую точность величины q [1]. Для упро
щения производства необходимых измерений и повышения точности вы
числения потока тепла для интервалов времени в несколько часов была, 
разработана методика расчета q только на основании распределения 
температуры в почве [2, 3]. Одним из наиболее существенных недостат
ков этой методики является сложность расчетов по точной формуле и не
достаточная точность вычисления величины к, которая в конечном счете 
определяется через температуропроводность и объемную теплоемкость.
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Погрешность же в определении К дает такую же относительную погреш
ность в величине q. , '

В последнее время преимущественно в технических изменениях для 
непосредственного измерения потока тепла стали применяться так назы
ваемые тепломеры, представляющие собой пластины, диски или ленты 
(в зависимости от конкретного назначения), изготовленные из материа
ла с известной постоянной теплопроводностью К'. Толщина пластины 
h обычно не превышает 1 см. Поток тепла через единицу площади пла
стины тепломера, направленный по нормали к ее поверхности, можно 
вычислить на основании простой зависимости

—  (2)

V  .. ..где р = — -g — постоянный для данной пластины множитель, который
может быть определен с очень высокой степенью точности в лабора
торных условиях.

Для измерения разности температур на поверхностях пластины 
обычно используются батареи термопар, четные спаи которых располо
жены на одной поверхности пластины, а нечетные —• на другой. В зави
симости от числа спаев и чувствительности гальванометра, применяе
мого для измерения термо-э. д. с. батареи, точность измерения АТ' без 
труда может быть доведена до 0,01° и выше. При этом поток тепла через 
пластину тепломера будет определяться умножением отклонения стрел
ки гальванометра Ап на постоянный множитель р'. Как показал опыт 
применения тепломеров для измерения теплообмена'в почве, поток тепла 
через тепломер пропорционален потоку тепла в почве. При этом коэф
фициент пропорциональности зависит от размеров тепломера и от отно
шения теплопроводностей р-. При определенных размерах тепломера
и теплопроводности %' оказывается, что коэффициент пропорциональ
ности между q и q' слабо зависит от изменения %: при изменении тепло
проводности почвы в два раза коэффициент пропорциональности изме
няется всего на 5—10%. Это позволяет поток тепла в почве определять 
как простое произведение потока тепла через тепломер на переводный 
множитель т

q —  mq' = MAti, (3)
причем т (или М) можно корректировать эпизодически при больших 
изменениях теплопроводности почвы.

Распространение тепломеров для измерения потоков тепла в почве 
затруднено тем, что неизвестна зависимость переводного множителя т 
от основных параметров тепломера. Без этого невозможно выбрать ра
циональные размеры и материалы для изготовления тепломеров; затруд
няется также и определение необходимых условий для корректирования 
переводного множителя. Ряд попыток получения связи т с параметрами 
тепломера вследствие недостаточной строгости исходных положений по
зволил получить сравнительно грубые формы зависимости [4, 8], мало 
пригодные для практического использования.

Для выяснения зависимости переводного множителя тепломера от 
его размеров и теплопроводности рассмотрим, какие изменения в рас
пределение температуры почвы вносит установленный в ней тепломер. 
Для простоты предположим, что тепломер в виде диска установлен до
статочно далеко от поверхности почвы, а поток тепла в почве направлен 
вертикально вниз и не меняется ни во времени, ни по глубине. Тогда
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поток тепла в почве на глубине установки тепломера в соответствии 
с (1) можно записать в виде

где АТ — разность температур в почве на расстоянии h по глубине.
Если разность температур на поверхностях тепломера А Т '— Т/—Т2', 

то поток тепла через тепломер толщиной h будет

s . /  —  v - n r -  ^

Предположим, что в начальный момент температура на верхней и 
нижней поверхностях тепломера равна температуре почвы на соответст
вующих глубинах (рис. 1), а Х'>Х. Тогда поток тепла через тепломер 
будет больше, чем поток тепла в почве. Этот дополнительный расход

1Р
йР * лР

тепла через тепломер приведет к уменьшению теплосодержания почвы 
вблизи верхней поверхности тепломера. Вследствие понижения темпе
ратуры почвы над тепломером в почве появятся горизонтальные гра
диенты температуры и соответствующие горизонтальные потоки тепла. 
Таким образом, после достижения стационарного состояния температура 
верхней поверхности тепломера будет ниже, чем температура почвы на 
этой глубине, на некоторую величину Фо,

Аналогичные рассуждения показывают, что температура нижней 
поверхности тепломера будет выше, чем температура почвы. Вследствие 
того что при стационарных условиях в тепломере не происходит накап
ливания тепла (приток тепла к верхней поверхности равен расходу тепла 
через нижнюю поверхность), температура нижней поверхности тепло
мера будет отличаться от температуры почвы на этой глубине на ту 
же величину Фо'-

7Y = Tt — до, Тг' = Га+.Оо. (6)
Распространение тепла в почве через диск, температура поверхности 

которого отличается от температуры почвы на величину Фо, может быть 
получено из решения уравнения теплопроводности, которое в цилиндри
ческих координатах имеет вид (начало координат в центре поверхности 
диска О)

№  . 1 дЬ , Л m
д& т" г дг +  д22 ~
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Граничные условия для уравнения (7) можно записать следующим 
образом:

$ | г=0 = &о для всех г<Я, (8)J р

где R — радиус диска, - >
& г=оо= '0  для любого г

О для любого 2 (9 )

(достаточно далеко от диска'температурное поле не искажается).
= 0 при r ^ > Rdz z—0

d z 2=0
Ф 0 при г jR

(10 )

т. е. распространение дополнительного тепла происходит только через 
поверхность диска.

Решение уравнения (7) при граничных условиях (8) — (10) получено 
в работе [5]. Это решение дает изменение температуры среды, вызывае
мое наличием в ней диска, температура поверхности которого Фо, в виде

оо

& ( r , 2 )  =  ^ J (1 1)

Дополнительный расход тепла через поверхность диска определится 
интегрированием по г от 0 до R расхода тепла через кольцо радиуса г и 
шириной dr:

R я

Q ' d z rdr.
2=0

(12 )

Подставляя в (12) 
лучим

Z =  0

/

из (1 1) и выполняя интегрирование, по-

(13)
На основании (13) и (6), переходя от расхода тепла через площадь 

диска к потоку через единицу площади, имеем
Л(ДГ — ДГ) 

b q  =  q ' - q = - X - n ------. (14)

Подставляя в (14) вместо и q их значения из (4) и (5) и учиты
вая (3), получим

■k R
V + h

1 -
izR (15)

Как следует из (15)\ коэффициент пропорциональности между пото
ком тепла через диск тепломера и потоком тепла в почве

> \  n R
I' ’ h ,лпч

т = ----- —— (16)
1+ .

t-R
h
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определяется размерами дис'ка и отношением теплопроводностей почвы 
и материала диска. С изменением теплопроводности почвы переводный 
множитель т изменяется линейно, причем

д т
“ 5 Г

V. ^1 +
(17)

h  )

Rубывает с увеличением X' и отношения -г- . При R-^oo или при h- -̂0 зна-h

чение переводного множителя стремится к единице, ад т
Ж

-О, что соот

ветствует стационарному потоку тепла через пластину бесконечно боль
ших размеров.

На рис. 2 приведена зависимость = х  от отношения теплопровод
ностей тепломера и почвы рассчитанная по формуле (16) для от-

R  !ношения =10 (1). На кривую нанесены средние значения х для
( R-у =10), полученные в резуль

тате сравнения потоков тепла, измеренных этими тепломерами, с рас
четными значениями. При этом использовались результаты опытного 
шрименения тепломеров в Колтушах (Ленинградская область) и в экс
педиции ГГО в Южном Казахстане (2), а также результаты, приведен
ные в работе М. Франсила [7] (3). Точки (4), нанесенные на рис. 2,
:оответствуют зависимости х от-̂ —, полученной Портмэном [8] на осно
вании качественных соображений об изменении множителя х и резуль
татов по электрическому моделированию потока тепла через диск тепло
мера в ванне с жидким электролитом.

Следует отметить, что результаты экспериментального определения 
множителя х в общем хорошо согласуются с расчетными значениями, 
вычисленными по формуле (16). Расхождения с Полученными Портмэ-
som значениями х при =0,2-т-0,4 в известной мере объясняются тем, 
гго данные Портмэна относятся к-̂ ~ =0,125, а также возможными по
грешностями моделирования.
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На основании формулы (11) можно оценить величину искажений 
температурного поля в почве, которые обусловлены наличием в ней 
диска тепломера с теплопроводностью X'. Наибольшие искажения тем
пературного поля, очевидно, наблюдаются на вертикальной оси диска 
(г=0). В этом случае

» M  = ̂ Larctg4 -. (18)

Величина до- может быть без труда получена подстановкой в урав
нение (3) q и q' в виде (4) и (5). Тогда, учитывая (6), получим

8 о =  4 ( т - ^ - - 0 д 7’/ - О 9 )2 \  X

Подставляя значение до в (18), получим выражение для отклонения 
температуры

& (0 --- ljarctg-j-. (20)

Для тепломера, изготовленного из плексигласа (%!= 
= 0,0004 кал/см сек. град.), /? = 10 см и h =  1 см в почве, для кото
рой 0,0020 кал/см сек. град. при величине потока тепла 
~ 1 • 10-3 кал/см2 сек. (что соответствует в среднем максимальному значе
нию потока тепла в почве), величина до равна примерно 1°, а на расстоя
нии z —R от поверхности тепломера искажение температурного поля 
над его центром составляет около 0,5°. При использовании тепломера, 
изготовленного из материала с большей теплопроводностью (близкой 
к теплопроводности почвы), это искажение температурного поля будет 
практически несущественным.

В последнее время нами, применяются тепломеры-, изготовлен
ные из стекла (А = 1,78 • 10-3 кал/см сек. град.) и винипласта (% — 
= 4’10~4 кал/см сек. град.) в виде плоского кольца шириной Я. Как 
видно из приведенных выше расчетов, в значение переводного множи
теля для такого прибора вместо радиуса диска R войдет ширина кольца 
H — R — р.

Действительно, дополнительные граничные условия для уравнения 
(7) будут заключаться в том, что к условию (8) добавится условие 
д=д0 Для всех p<^r<^iR (где р — внутренний радиус кольца, а к усло
вию (10) —условие

эа

д г  * - 0 =
:0 при r >  R  и при, г <С р. (2 1)

Решение уравнения (7) получим в виде разности решения для диска 
радиусом R и диска радиусом р (несколько изменится только вид нор
мирующего множителя, однако этим изменением можно' пренебречь). 
Тогда

оо

& == J  sin -- sln frp) J 0 (,,r) e~  V* dv- (22)

и вместо (13) для Q получим
Q = 4д,Д (R — p),
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а  д л я  т  в м е ст о  (16 )

х *(/? — р)
1 ' ‘ U

(24)*

/г

Расчет переводного множителя для тепломера, изготовленного из 
плексигласа, при R — И см, р = 5 см и h — \ см дает величину т для 
почвы с Л=0,0028 кал/см сек. град. (Колтуши, лето 1958 г.), равной 1,30. 
Для измерения разностей температуры на поверхностях тепломера при
менялась термобатарея из 20 пар термоспаев манганин — константан;
э. д. с. термобатареи составляла 8,i8 • 10~5 в/град, при сопротивлении 
50,0 Q. При использовании гальванометра М-95 (с*=1-10-8 а/дел., 
Rin =  558 Q) одно деление гальванометра соответствовало изменению 
потока тепла в почве на 3,6 • 10-6 кал/см2сек.

В работе [6] рассматривается зависимость теплопроводности почвы 
от ее влажности и плотности. Полученные данные относятся к песча
ным и суглинистым почвам и характеризуют фактическое изменение 
теплопроводности почв в естественных условиях в Ленинградской об
ласти.

Как показывают результаты измерений, теплопроводность песчаной 
почвы при изменении влажности от 18 до 28% изменяется от 2 • 10_3 до 
2,5 • 10_3 кал/см сек. град. При этом переводный множитель тепломера 
т из плексигласа приведенных выше размеров будет изменяться в пре
делах от 1,20 до 1,26, т. е. при изменении теплопроводности почвы на 
25% переводный множитель изменяется всего на 5%.

Если при измерениях потока тепла в почве с помощью тепломера 
принять значение т =1,23, то погрешность в полученных значениях по
тока тепла будет не более 2,5%.

Как видно из (20), переводный множитель т для тепломера из 
стекла (R =  5 см, р=1,5 см, h =  0,4 см) при изменении теплопроводности 
почвы в указанных пределах изменяется менее чем на 1 % и составляет

Изменение теплопроводности почвы вследствие изменения ее плот
ности при обработке, по данным, приведенным в работе [6], характе
ризуется пределами 0,9 • 10_3—2,5 • 10_3 кал/см сек. град., т. е. тепло
проводность изменяется почти в три раза. Переводный же множитель 
тепломера изменяется при этом всего на 2% (от 0,99 до 1,01). Как видно 
из приведенных данных, для определения переводного множителя этого 
тепломера достаточно сравнительно грубо определить теплопроводность

Рис. 3.

0,99.

151



почвы, и можно не учитывать изменений ее вследствие изменения влаж̂  
ности. ' .

На рис. 3 приведены для сравнения данные суточного хода потока 
тепла в почве, полученные по измерениям с помощью тепломера (1), и 
значения потока тепла (2), вычисленные по формуле (1). Если учесть, 
что погрешность в определении Я составляет около 5%, а наиболее ве
роятная погрешность в измерений равна 0,028 град./см (что соответ
ствует средней погрешности при измерении температуры почвы на рас
стоянии 5 см по глубине с точностью до 0,1° на каждом уровне без учета

погрешности в глубине установки термометров), то погрешность в опре
делении потока тепла в почве по формуле (1) получается равной

Aq —  ЬХ .+М = 8̂ + 14 - 1СГ5 кал/см2 сек.

Учитывая такую величину погрешности определения потока тепла 
в почве по формуле (1), можно с уверенностью считать что резуль
таты, полученные по тепломеру, хорошо согласуются с расчетными дан
ными. ,

На рис. 4 приведен корреляционный график между потоком тепла 
в почве, рассчитанным по формуле (1), и потоком тепла, измеренным 
с помощью тепломера. Данные, нанесенные на график, относятся к ав
густу—октябрю 1958 г. Измерения проводились на станции Отдела фи
зики приземного слоя ГГО в Колтушах (Ленинградская обл.). Тепло
проводность почвы изменялась от 2,3 • 10_3 до 2,8 • 10~3 кал/см сек. град. 
Как видно из приведенного графика, все расхождения лежат в преде
лах точности расчетного метода.
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