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П Р Е Д И С Л О В И Е

Проблеме взаимодействия океана и атмосферы с давних пор 
уделяется большое внимание как океанологами, так и метеоро
логами. В связи с запросами практики к метеорологическим и 
гидрологическим прогнозам интерес к этой проблеме в послед
нее время еще более возрос. Во многих докладах, сделанных 
на Международном симпозиуме по динамике крупномасштабных 
атмосферных процессов и на Втором океанографическом кон
грессе в 1965 и в 1966 гг., рассматривались различные аспекты 
взаимодействия атмосферы и гидросферы и отмечалась необхо
димость всестороннего изучения данной проблемы как с целью 
исследования режимных особенностей этих соприкасающихся 
сред,' так й для успешного решения задач гидрометеорологиче
ского прогноза, особенно долгосрочного.

Успехи в изучении взаимного влияния атмосферы и гидро
сферы в Арктике в первую очередь связаны с именами В. Ю. Визе, 
Н .:Н . Зубова, В. В. Шулейкина, Д. А. Дрогайцева. Полученные 

"и ш ^ аж н ы е  Трезультаты по оценке влияния атмосферы на разви
тие гидрологических, и в частности ледовых процессов в Север
ном Ледовитом океане и его морях, и обратной зависимости тер
мического и барического полей атмосферы от теплообмена с оке- 
анЬм во многом способствовали развитию представлений о ре
жиме гидросферы и климате Арктики.

; В настоящей монографии излагаются современные предста
вления о характере теплового взаимодействия между атмосферой 
и гидросферой в Арктике, о процессах, развивающихся в этих 
средах под влиянием теплообмена, и даются способы их количе
ственной оценки. В связи с тем что ледяной покров играет боль
шую роль в теплообмене и сам является его продуктом, в связи 
с необходимостью для нужд мореплавания знать условия обра
зования, нарастания и разрушения льда этим вопросам в книге 
уделяется большое внимание.

Внедрение в практику гидрометеорологических расчетов бы
стродействующих электронных вычислительных машин позво
лило по-новому, более точно подойти к определению элементов
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конвективного перемешивания в море, расчету сроков ледообра
зования, нарастания и таяния льда, влиянию теплообмена с оке
аном на температуру и барическое поле атмосферы и решению 
других задач. В составлении программ и проведении вычислений 
-с помощью ЭЦВМ, кроме автора, приняли участие сотрудники 
Арктического и антарктического института А. С. Грушкина, 
Ю. Н. Колтаков, И. В. Семенова и Е. К. Соколова.

Арктический и антарктический 
научно-исследовательский институт



В В Е Д Е Н И Е

Процессы в атмосфере и гидросфере Арктики, как и на всем 
земном шаре, зависят не только от притока солнечной энергии, 
длинноволнового излучения в межпланетное пространство, внеш
них гравитационных сил, но и от перераспределения энергии, ко
торое определяется особенностями взаимодействия этих сопри
касающихся сред. Сущность этого взаимодействия заключается 
в том, что метеорологические условия оказывают определенное 
влияние на некоторые физические явления, наблюдающиеся 
в Северном Ледовитом океане и его морях, а состояние послед
них определенным образом воздействует на характер атмосфер
ных процессов. Таким образом устанавливается непрерывная 
взаимосвязь между атмосферой и океаном. Особенно она за 
метна в явлениях, протекающих в пограничных слоях моря и 
воздуха.

Так, в результате термического взаимодействия с прилегаю
щими слоями воздуха и лучистого теплообмена формируется тер
мический режим поверхностного слоя моря. Осадки и испарение 
влаги приводят к изменению солености поверхностных вод, что 
очень сильно влияет на интенсивность вертикального перемеши
вания и перенос различных свойств как в глубинные слои, так и 
к поверхности моря. Динамическое воздействие атмосферы наи
более ярко проявляется в дрейфовых течениях, волнах, измене
нии уровня моря и в других явлениях.

Очень ярким примером термодинамического воздействия ат
мосферы на гидрологические процессы в верхнем слое моря яв
ляется изменение ледовых условий в Арктике. В весенне-летний 
:период под влиянием солнечной энергии и теплообмена с ат
мосферой происходит интенсивное таяние льдов и их перераспре
деление по акватории моря, вызванное действием ветра. Преоб
ладание оттока тепла в атмосферу над притоком в осенне-зим
ний период приводит к выхолаживанию моря; температура воды 
понижается вплоть до температуры замерзания и происходит об
разование льда.
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Следовательно, приток тепла к поверхности моря приводит 
не только к количественным изменениям величин некоторых гид
рологических характеристик, но и к изменению качественного 
состояния поверхности моря.

Ледяной покров. Северного Ледовитого океана, являясь про
дуктом взаимодействия атмосферы и гидросферы, в свою оче
редь оказывает на него существенное влияние. Исследуя тепло
вой баланс северных морей, В. В. Шулейкин [272] показал, что 
потери тепла морем в зимний период достигли бы очень больших 
значений, если бы не существовала такая тепловая защита, как 
ледяной покров. Но в теплое время года ледяной покров играет 
обратную роль, препятствуя прогреву моря. Таким образом, лед 
является специфическим терморегулятором.

Теплофизические свойства льда, мощность льда, сказываясь 
на тепловых потоках между морем и атмосферой, влияют на тер
мический режим атмосферы, особенно в нижних слоях. Характер 
поверхности льда сказывается на профиле ветра вблизи нее, тем 
самым влияя на тепло- и вЛагообмен между льдом и воздухом. 
Процессы, же ледообразования и разрушения и переносы льда 
в свою очередь тесно связаны с термическим и динамическим 
состоянием атмосферы и моря. Тепловой баланс и условия 
дрейфа льдов являются основными характеристиками, опреде
ляющими ледовый режим Северного Ледовитого океана. Законо
мерности теплообмена вблизи деятельной поверхности моря 
и особенности дрейфа льдов являются той физической базой, 
на которой строятся современные методы прогноза ледови
тости.

Чрезвычайно большая теплоемкость воды по сравнению с воз
духом и интенсивное перемешивание в верхних слоях океана 
приводят к тому, что он активно участвует в теплообмене с ат-. 
мосферой. Поэтому уже на ранних этапах развития метеороло
гии делались попытки связать погодные условия с состоянием 
поверхности океана. В результате тепло- и влагообмена с морем 
происходит трансформация воздушной массы, в первую очередь 
ее нижнего слоя. При длительном воздействии океана на атмо
сферу меняются не только влажность и термический режим, но и 
характер крупномасштабной циркуляции. Учтя различие в пе
рераспределении энергии между атмосферой и океаном, атмо
сферой и материками, Е. Н. Блинова [13] более двух десятков 
лет тому назад теоретически получила распределение центров 
действия атмосферы. -

В последние годы развернулись крупные исследования общей 
циркуляции атмосферы и теории климата, исходящие из учета 
закономерностей перераспределения энергии. Несомненно, что 
изменение ледовой обстановки в Арктике, приводящее к измене
нию составляющих теплового баланса, должно в какой-то мере 
повлиять на атмосферные процессы.
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Развитие математических .методов прогноза погоды ставит 
все более жесткие требования к оценке факторов, влияющих 
на погоду, и установлению зависимостей, которые позволили бы 
учесть эти факторы. В связи с этим Г. И. Марчук [153] опреде
ляет круг исследований по физике атмосферы и океана, имею
щих большое значение для развития теории прогноза погоды. 
В первую очередь он отмечает необходимость исследований ме
ханизма обмена энергией между подстилающей поверхностью и 
атмосферой. Если для краткосрочных прогнозов удается исполь
зовать адиабатические модели, то уже при прогнозе на несколько 
дней необходимо учитывать влияние подстилающей поверхности. 
И здесь проявляется роль океана как среды с довольно консер
вативными термическими свойствами. Но для прогноза погоды 
большой заблаговременности поверхностный слой океана часто 
нельзя считать термически неизменным. Возникает задача сов
местного исследования термодинамики этих сред, являющаяся 
основой прогноза на длительный срок.

Г К 1^стоящём}Г времени ‘исследованиями В. Ю. Визе)*
\ В. В. Шулейкина, Д. А. Дрогайцева, X. П. Погосяна, В. Г. Семе

нова и многих других советских и зарубежных ученых установ
лена взаимосвязь многих явлений в океане и атмосфере как для 
процессов глобальных масштабов, так и в локальных района_х 

[ океанов и морей. Однако сам механизм взаимодействия’ этих 
сред во многом еще остается неясным, и поэтому для развития 
как метеорологических прогнозов, так и гидрологических тре
буются дальнейшие исследования по проблеме взаимодействия 
океана и атмосферы. Вследствие этого в последнее время прово
дится интенсификация теоретических и экспериментальных работ 
в данном направлении. Для того чтобы комплексно решать эту 
важную проблему, необходимо объединить усилия ученых мно
гих стран. В связи с этим на Втором международном океаногра
фическом конгрессе в 1966 г. В. В. Тимоновым [223] был постав
лен доклад с предложениями об определении рациональных ра
мок, направлений и формы исследований по данной проблеме.

В Арктическом и антарктическом научно-исследовательском 
институте (ААНИИ) в течение многих лет проводятся работы, 
в той или иной мере связанные с вопросами взаимодействия 
атмосферы и океана. Особенно большую роль в изучении терми
ческого и динамического взаимодействия этих сред сыграли ор
ганизованные во льдах Арктики дрейфующие станции. На неко
торых из них проводились специальные исследования законо
мерностей тепло- и влагообмена как между соприкасающимися 
средами, так и внутри них, велись наблюдения над термикой и 
динамикой льда, определялись составляющие теплового баланса 
и т. д. К настоящему времени имеются определенные достиже
ния как в изучении закономерностей взаимодействия атмосферы 
и гидросферы в Арктике, так и в определении элементов
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теплового и водного балансов. В связи со спецификой задач, вы
двинутых практикой, наиболее обширные исследования проводи
лись в направлениях изучения воздействия атмосферы на океа
нические процессы и особенно на ледовый режим Арктического 
бассейна и его морей, где получены наиболее полные результаты. 
В меньшей степени изучено обратное влияние состояния океана 
на арктическую атмосферу. Очень большая работа проведена 
по исследованию радиационного климата Арктики.

, Накопленный к настоящему времени фактический материал 
и внедрение в практику гидрометеорологических исследований 
быстродействующих электронных вычислительных машин позво
лили сделать следующий шаг к познанию взаимодействия атмо
сферы и гидросферы в Арктике. В данной работе излагаются 
вопросы лишь теплового взаимодействия этих сред и проявления 
его в различных гидрометеорологических процессах. Динамика 
привлекается только в той мере, в какой она необходима для 
исследования термических воздействий. Вследствие климатиче
ских особенностей Арктики и малого числа специальных наблю
дений необходимо было предварительное рассмотрение законо
мерностей теплообмена и получение зависимостей, использую
щих в качестве аргументов стандартные гидрометеорологические 
данные. Этими обстоятельствами объясняется построение ра
боты, в которой сначала излагаются закономерности теплооб
мена, а затем влияние атмосферы на гидрологические процессы 
и обратное воздействие. Некоторым зависимостям гидрологиче
ских процессов от атмосферных удалось придать прогностиче
ский характер, и они используются в настоящее время в опера
тивной практике ААНИИ.



Г л а в а  I. ТУРБУЛЕНТНЫЙ ТЕПЛООБМЕН МЕЖДУ 
ПОВЕРХНОСТЬЮ МОРЯ И АТМОСФЕРОЙ

§ 1. Существующие представления о методах расчета 
турбулентного потока тепла по осредненным значениям 

метеорологических элементов

Обычно существующее в природных условиях турбулентное 
перемешивание воздуха и контрасты температуры и влаги 
между подстилающей -поверхностью и нижним слоем воздуха 
создают между последними потоки тепла и влаги. Определение 
этих турбулентных потоков как путем непосредственных измере
ний, так и на основании различных расчетных методов обычно 
представляет наибольшие трудности по сравнению с определе
нием других членов теплового баланса..

Широкое распространение в настоящее время получили так 
называемые расчетные методы определения турбулентных пото
ков тепла и влаги. Сюда относятся методы определения потоков 
по измеренным пульсациям температуры Т ' , влажности q А и вер
тикальной скорости ветра W ',  определение потоков тепла и 
влаги из уравнений теплового и водного балансов при извест
ных величинах остальных компонентов, расчет потоков тепла и 
влаги по данным «градиентных» наблюдений.

Первый из перечисленных расчетных методов базируется 
на выражении, полученном при осреднении уравнений притока 
тепла или влаги согласно основным идеям Рейнольдса [137]

Ф = = W TS } ,
где Ф — турбулентный поток субстанции S .

Измерение пульсаций вертикальной скорости ветра и пульса
ций субстанции S ' ,  получение и осреднение их произведений про
изводятся при помощи довольно сложной аппаратуры, а потому 
применимость этого метода обычно ограничена кратковремен
ными специальными исследованиями.

В противоположность этому методу определение потоков 
тепла и влаги из уравнений теплового и водного балансов
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наиболее применимо при получении потоков за длительные про
межутки времени, обеспечивая при этом достаточно высокую 
точность [24, 29].

Основным недостатком балансового метода является невоз
можность расчета потока тепла без наличия данных по всем 
другим компонентам баланса. Кроме того, турбулентный поток 
тепла здесь определяется как остаточный член уравнения ба
ланса, поэтому все погрешности автоматически входят в вычис
ляемую компоненту.

Очень большое признание в настоящее время имеет метод 
расчета потоков тепла и влаги по'данным «градиентных» наблю
дений средних величин скорости ветра V , температуры Т  и удель
ной влажности воздуха д, благодаря простоте расчетных фор
мул и небольшому количеству параметров, для получения кото
рых не требуется тонкой аппаратуры. Однако при выводе 
формул, позволяющих рассчитывать вертикальные потоки суб
станций по осредненным характеристикам элементов, использу
ются некоторые гипотезы, обосновывающиеся в большей или 
меньшей степени экспериментальными данными. Поэтому теоре
тические работы в этом направлении известны под названием 
полуэмпирических. Обзор этих теорий дан в монографии А. С. Мо
нина и А. М. Яглома [161]. Там же показано, что многие выводы 
полуэмпирических теорий могут быть обоснованы теорией уни
версального стационарного статистического режима мелкомасш
табной турбулентности, базирующейся на гипотезах подобия, 
предложенных А. Н. Колмогоровым.

Отсутствие в большинстве случаев в Арктике исходных дан
ных, необходимых для определения потоков тепла и влаги 
по первым двум «прямым» методам, заставляет применять по- 
луэмпирические формулы. Основной гипотезой, используемой 
в полуэмпирических теориях турбулентного переноса субстан
ции, является принимаемая формальная аналогия между зако
номерностями турбулентной и молекулярной диффузии в неод
нородной среде. При некоторых условиях эта аналогия более или 
менее справедлива.

Известно, что особенностью турбулентной диффузии яв
ляется многомасштабность турбулентных движений, т. е. пере
нос субстанции осуществляется возмущениями различных масш
табов. При этом оказывается можно выделить некоторый ха
рактерный масштаб возмущения (£) и некоторое характерное 
время жизни возмущений ( | ) , за счет которых в основном и 
происходит диффузия. Так, например, проведенные А. С. Гур- 
вичем и JI. Р. Цвангом [55, 236] измерения турбулентных потоков 
тепла и спектров пульсаций вертикальной скорости и темпера
туры воздуха с частотами 0,0 1 ; 0,1 ; 1,0 и 10 гц  позволили уста
новить, что основной вклад в турбулентный поток тепла между 
подстилающей поверхностью и воздухом дают возмущения с ха
10



рактерным масштабом длины в несколько метров и с характер
ной частотой 0 ,1 — 1,0 гц.

А. С. Гурвич [52] определил, что основная доля энергии 
турбулентности в пограничном слое атмосферы сосредоточена 
в области частот, соответствующих масштабу высоты, на кото
рой проводятся наблюдения- С увеличением высоты характерный 
масштаб этих возмущений растет, и на высоте 300 м  основ
ной вклад в турбулентный поток тепла дают возмущения с ха
рактерными размерами около 300 м .  Роль неоднородностей раз
мерами несколько метров в переносе тепла на этой высоте мала.

Таким образом, масштабы молекулярных и турбулентных 
процессов отличаются в тысячи раз. Поэтому при описании тур- 
булентной диффузии аналогия с молекулярной оправдана лишь 
в тех случаях, когда период осреднения турбулентных процессов 
велик по 'сравнению с приведенными значениями размеров воз
мущений и их частотой.

Кроме того, из-за сравнительно малой скорости турбулент
ных возмущений по сравнению со скоростью движения молекул 
в атмосфере аналогия с молекулярной теорией диффузии воз
можна лишь при условии, если турбулентный процесс стациона
рен или меняется во времени много медленнее, чем происходит 
пульсация отмеченных выше энергетически значимых возмуще
ний. Проведенное Л. Р. Цвангом [236] исследование по опреде
лению необходимого периода осреднения результатов измерений 
пульсаций W '  и Т '  для получения устойчивых значений турбу
лентного потока тепла показало, что устойчивость достигается 
при величине осреднения в пределах 10 м и н .  При меньшем пе
риоде осреднения величина потока тепла Ф пульсирует. К таким 
же результатам пришел А, С. Гурвич [53], проводя осреднение 
измеренных при помощи турбулентного динамометра значений 
напряжения трения. При этом связь с характеристиками, рассчи
танными на основании градиентных наблюдений, получилась хо
рошей. На такой же порядок величины периода осреднения ука
зывается в работе [254].

Исходя из приведенной оценки порядка величины интервала 
осреднения, можно заключить, что аналогия с молекулярной 
диффузией возможна при условии, что турбулентный' процесс 
в течение отмеченного периода осреднения остается практически 
стационарным.

Турбулентные переносы тепла, влаги и количества движения 
между подстилающей поверхностью и атмосферой обычно удов
летворяют перечисленным условиям. Поэтому использование 
в различных полуэмпирических теориях турбулентной диффузии 
положения о пропорциональности между потоком субстанции и 
градиентом ее концентрации, строго говоря, справедливого при 
описании молекулярной диффузии, в общем приводит к реаль
ным результатам. При этом коэффициент турбулентного обмена
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понимается как коэффициент пропорциональности между сред
ним турбулентным потоком Ф субстанции 5 и градиентом

d Sее осредненнои концентрации д г
■ф— A p -g -. . ( 1 . 1 )*

где р — плотность воздуха.
Основная трудность, встречающаяся при расчетах потоков 

по формуле ( 1 .1 ), заключается в определении коэффициента тур
булентного обмена k. Из существующих методов наиболее ши
роко в оперативной практике используются способы определе
ния k  по осредненным величинам метеорологических элементов, 
с использованием некоторых предпосылок.

Известно, что по мере удаления от подстилающей поверхно
сти непосредственное влияние ее на атмосферные процессы осла
бевает [133]. Но в некотором тонком слое вблизи подстилающей 
поверхности турбулентные потоки тепла, влаги и количества 
движения практически не зависят от. высоты: Указанный слой 
обычно принято называть приземным или пограничным под
слоем. Имеющиеся оценки определяют высоту этого подслоя 
в 20—40 м '  [137]. Рядом авторов [9, 23, 61, 132] обосновывается,, 
что распределение метеорологических элементов в пограничном 
подслое в основном обусловливается турбулентным обменом 
между атмосферой и подстилающей поверхностью. Отсюда сле
дует, что по вертикальному распределению метеорологических 
характеристик при использовании положения о неизменности 
с высотой в пограничном подслое турбулентных потоков можно 
судить об интенсивности турбулентного перемешивания. В дру
гих исследованиях доказывается, что на вертикальный профиль 
метеорологических элементов оказывает влияние не только тур
булентный поток. В частности, существует мнение, что на верти
кальный профиль температуры может заметное влияние оказы
вать лучистый поток тепла [43, 267, 294]. В таком случае 
коэффициент турбулентной теплопроводности, определенный по
данным о распределении температуры воздуха, учитывает не 
только эффект турбулентного перемешивания, но и воздействие 
радиационных потоков. При определении коэффициента турбу
лентного обмена количеством движения часто принято исходить 
из полуэмпирической теории турбулентности Прандтля [161]. Со
гласно этой теории k  определяется через «длину пути смешения»

0 Vк г  и вертикальный градиент горизонтальной скорости ветра д г
■ W ' - g -  (2 . 1 )

* В скобках везде 1-я цифра означает номер формул, 2-я — номер главы.
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При условий постоянства потока количества движения в погра
ничном подслое на основании формул ( 1 .1 ) и (2 .1 ) определяется 
профиль скорости ветра, что дает возможность рассчитывать 
коэффициент лишь по данным скорости ветра

(3.1)
V. Z q

k  =  J ^ z  =  k ' z ,  (4.1)
In^L

z 0

где x — постоянная Кармана;
zo — шероховатость подстилающей поверхности;

л Г ф
. г>*= У -------динамическая скорость;

V i — скорость ветра, измеренная на высоте Zi.
Такие же выражения для определения коэффициента турбу

лентного обмена и профиля скорости ветра получаются при ис
пользовании соображений подобия и размерностей [160], а не ги
потезы Прандтля.

Проверка соответствия рассчитанного профиля скорости 
ветра по формуле (3.1) с наблюдаемым в природных условиях 
показала, что при существовании значительных градиентов 
температуры вертикальный профиль ветра отличается от лога
рифмического. Поэтому производится учет влияния стратифика
ции на турбулентность введением поправки либо непосредст
венно к коэффициенту турбулентной вязкости [82, 224], либо 
к длине пути смешения [22, 131, 287, 293].

В получивших большое признание схемах, определяющих 
вертикальные профили скорости ветра, температуры и влажно
сти воздуха, а также коэффициент турбулентного обмена в по
граничном подслое, исходя из соображения подобия и размер
ностей,, влияние стратификации на интенсивность обмена учиты
вается вводом некоторых безразмерных параметров [160, 
311, 318].

А. Р. Константинов [122] считает, что турбулентные потоки 
при неустойчивой стратификации возрастают, в основном не за 
счет роста коэффициента турбулентного обмена, а за счет 
выборочное™ обмена, при котором вверх поднимаются массы 
воздуха преимущественно более теплые, а опускаются более хо
лодные, чем массы воздуха со средней температурой на задан
ном уровне. Поэтому поправка, учитывающая влияние страти
фикации на обмен, должна, в принципе, вноситься к градиенту 
переносимой субстанции.

В настоящее время известны попытки получения более общих 
выражений для определения коэффициента турбулентного об: 
мена и профиля метеорологических элементов, из которых
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бы как частные случаи получались схемы М. ; И. Будыко, 
Д. Л.'Лайхтмана, А. С. Монина и А. М. Обухова [125, 191].

Согласно работе [125], коэффициент турбулентного обмена, и 
диссипация энергии турбулентности (D ) из соображений теории 
подобия и размерностей могут быть представлены в виде

(5.1)

3X) с  о Т
где L% = ------~-------------масштаб длины, согласно [160];

Т а — температура воздуха в °К, осредненная 
в квазистационарном слое; 

h ,  fz — универсальные функции.
Е. А. Ридель [191] так представляет функцию /г

/>  =  С. (  т ^ г ) " -  <6Л >

где Ci и п  — безразмерные коэффициенты, зависящие от страти
фикации.

Поскольку во вторую формулу (5.1) при термической конвек
ции не должно входить о*,'а при глубокой инверсии — г, то па
раметр п  должен быть равен 3 в первом случае и п —  — 1 — во 
втором. При нейтральной стратификации п = 0 и Сi =  l. Следо
вательно, 3 ^ n J > — 1. Для получения выражений коэффициента 
турбулентного обмена и профилей метеорологических элементов 
в приземном слое привлекается уравнение баланса турбулент
ной энергии, которое в случае квазистационарного режима за
писывается в виде

D .  (7.1)

Здесь принято

л  и д Т  ЛФ т = - ^ Р ^ - д Г> |

2 * d V  ,
* дг j

(8 .1 )

a
т] =  —-----соотношение между коэффициентом турбулент-R,

ного обмена теплом и количеством движения.
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Из формул (5.1) и (7.1) находятся

d v
дг

д Т

Щ. 1
fR i ’ 

1
дг С  ' t j2 R i  ’

у] Ri =  C1 1 +  п %г

(9.1)

где Ф т

Ср?
Ri — число Ричардсона.

Задавая различные значения п, Е. А. Ридель получает ряд 
формул для коэффициента турбулентной вязкости, справедли
вых при определенных условиях стратификации. В частности, 
при линейно растущем с высотой в приземном слое (до z — K) 
параметре Ri и прй n =  1, C i = l  из (8.1) и (9.1) получается фор
мула М. И. Будыко [23]

k  =  V * * Z - a + V ' + m ( 10 . 1 )

Принятые ограничения указывают, что эта формула справед
лива при средних по величине сверхадиабатических градиентах.

Если в выражении (9.1) для высот г , <   ̂ представить%
r]Ri в виде степенного ряда, ограничиваясь членами второго по
рядка, то при Ci =  l получается формула

; ‘VAv.Z
о - 1 +  п

-/.г
ТГ (1 1 а.1 )

которая в общем аналогична формуле А. С. Монина и А. М. Обу

хова [160] при--------- = р

k--
1 +  1

( l i . i )

Безразмерная константа |3=0,6, как принято в работе [160], 
не является постоянной, а меняется в зависимости от стратифи
кации атмосферы. Это обстоятельство, в частности, отмечалось 
также в работе [125] при исследовании профиля ветра в при
земном слое. Имеется и еще ряд экспериментальных опреде
лений параметра |3, по которым он оказывается не равным 0,6.
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В частности, Р. Тейлор [222, 324], используя экспериментальные 
данные различных авторов, показал, что |3 меняется в широком 
диапазоне. По его расчетам, при стратификации атмосферы, 
мало отличающейся от безразличной, р ^ 4 .  Такая же оценка па
раметра р дается А. Б. Казанским [100] для инверсионных 
условий.

Если формулу для диссипации энергии турбулентности пред
ставить в виде

' D  —  C,  V‘ 1 ъ г Х т

то на основании выражений (7.1) и (9.1) можно получить
п .  1 ( y~z у  —  т  1

■yj Ri ^

В таком случае при С г =  1 будем иметь

k —  v^v.z [~y - \  ---------  1 .----- . (1 2 .1 )*  \ L * )  i +  l ^ L \ l ~ m У ’

Без последнего множителя эта формула аналогична формуле 
Д. Л. Лайхтмана [137]. Таким образом, принципиальных разли
чий между перечисленными схемами не имеется, но наибольшее 
распространение получили формулы (11.1) и (12.1).

М. И. Будыко и Л. С. Гандин [31], проанализировав зависи
мость коэффициента турбулентного обмена от стратификации 
в формулах Лайхтмана, Монина-Обухова при [3=4,5, Будыко и 
Тимофеева, пришли к выводу, что она примерно одинакова.

Для нестационарного процесса в уравнении баланса энергии 
турбулентности сохраняется член, учитывающий изменение ки
нетической энергии турбулентного движения. Учет нестационар- 
ности приводит к тому, что в формулах для определения коэф
фициента турбулентного обмена и профилей скорости ветра, 
температуры и влажности воздуха появляется производная по 
времени от динамической скорости [86]. При этом можно, на

пример, в формуле (11.1) вместо 13= - —;----- записать
1 +  п

'' ' Г' 1 И '‘ “ Л: '
, /  _ _ <dv* \  -1

где t^ —  v^ y 2 x C q —^ j —J — характерный для рассматривае

мого процесса масштаб времени.
Принимается, что безразмерный параметр С0~ 4  [86]. В не

стационарных условиях учет параметра приводит к лучшему
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согласованию вертикальных потоков, рассчитанных по градиен
там и пульсационным измерениям температуры и скорости ветра 
[86].

При решении некоторых задач требуется знание коэффи
циента турбулентного обмена на уровне подстилающей поверх-' 
ности. Для этого используются различные схемы изменения 
k  (z )  при малых z.

Вид их обычно следующий

k  =  k" (z0 -j- z); (13.1)

к =  ъ  +  к 'г ,  (14.1)

где ко — молекулярный коэффициент обмена количеством дви
жения, теплом или .водяным паром.

Иногда при использовании схем (13.1) или (14.1) предпола
гается, что у поверхности имеется тонкий ламинарный слой, 
в пределах которого диффузия имеет молекулярный характер. 
Подстилающая поверхность атмосферы практически всегда яв
ляется вполне динамически шероховатой. Поэтому течение воз
духа в непосредственной близости от нее состоит из совокупности 
вихрей и ламинарный слой здесь не существует [161]. В работах
С. А. Китайгородского и Ю. А. Волкова [108, 109] высказано
предположение о существовании над морем в ложбинах волн 
тонкого слоя воздуха, в котором преобладает молекулярное пе
ремешивание. Однако какого-либо экспериментального подтвер
ждения этого положения пока не получено.

М. И. Будыко [23] на основании данных градиентных метео
рологических наблюдений Свердрупа над снежным покровом 
[321] показал, что над снежной поверхностью изменение коэф
фициента турбулентного обмена с высотой достаточно хорошо 
согласуется с моделью (14.1). При вычислениях, коэффициента 
обмена для некоторой высоты z ^ > z 0 параметры k "z o  и хо могут 
не приниматься во внимание из-за их малости.

§ 2. Соотношение коэффициентов турбулентной 
температуропроводности, вязкости и диффузии

При расчетах потоков тепла, влаги и количества движения 
по формулам полуэмпирической теории типа ( 1 . 1 ) обычно ис
пользуется в качестве коэффициента пропорциональности между 
потоком субстанции и градиентом ее средней величины коэффи
циент турбулентного обмена для количества движения, а не ко
эффициенты температуропроводности и диффузии. Поэтому 

__ важно знать соотношение этих коэффициентов, которое может
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быть выражено через турбулентные аналоги числа Прандтля Рг 
и Шмидта Sc

где а  — коэффициент турбулентной температуропроводности; 
cti — коэффициент турбулентной диффузии.

В отличие от молекулярных чисел Прандтля и Шмидта, зави
сящих от свойств вещества, турбулентные числа Рг и Sc яв
ляются гидродинамическими характеристиками и меньше зави
сят от физических свойств вещества. Попытка теоретического 
определения турбулентного числа Прандтля проделана И. Огу- 
рой [174]. Он нашел, что отношение коэффициентов турбулент
ной вязкости и температуропроводности равно молекулярному 
числу Прандтля.

Однако большое количество экспериментальных исследова
ний, обзор которых приведен в работах И. О. Хинца [235] и 
И. Л: Сендерихиной [210], не подтверждает вывода И. Огура. 
Опыты показали, что, несмотря на большое различие молекуляр
ных значений числа Прандтля для смесей газов и жидкостей, ве
личины турбулентных значений числа Рг оказались примерно 
одинаковыми. Так, для смесей газов, имеющих молекулярное 
Ргм от 0,34 до 1,96, величина Рг колеблется в пределах от 0,63 
до 0,77. И. Л. Сендерихина [210], обработав экспериментальные 
данные некоторых исследователей, измерявших пульсации тем
пературы и скорости 'ветра, профили средних величин темпера
туры, влажности воздуха и'скорости ветра в приземном слое ат
мосферы, получила величины чисел Рг и Sc, близкие к отмечен
ным. Она рекомендует при расчетах использовать Рг — 0,70 и 
Sc= 0 ,85 . К. таким же результатам пришел Франкенбергер [300]. 
Он делает вывод, что коэффициент турбулентного перемешива
ния для количества движения в среднем на 25% меньше, чем 
для тепла и вещества. Опыты с более вязкими жидкостями 
привели к таким же результатам. Даже для масла при мо
лекулярных числах Ргм порядка 103— 104 величина турбу
лентного числа Прандтля получилась равной 0,7—0,75 [203, 
2 1 0 ].

Возможно, что причина такого несоответствия теоретических 
выводов с данными экспериментов заключается в том, что 
Й. Огура использовал уравнения, описывающие вырождение 
изотропных пульсаций скорости и температуры, в которых ве
лика роль молекулярной вязкости и теплопроводности. Поэтому, 
вероятно, результаты И. Огура справедливы лишь для вырож
дающейся турбулентности.

В отношении турбулентной диффузии вещества Хинце отме
чает, что многочисленные опыты с нагретыми струями воздуха и
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опыты по исследованию трассирования газа в изотермических 
струях показали отсутствие различий в распространении тепла 
и вещества. Если распространение этих субстанций описывать 
с помощью коэффициента турбулентности, то величина послед
него для тепла и вещества оказывается одинаковой.

Турбулентные числа Шмидта и Прандтля оказались при
мерно одинаковыми и в экспериментах по диффузии вещества 
в воде. Опыты Форстолла и Гейлорда [235] по исследованию 
распространения поваренной соли из затопленной водяной струи 
дали значение Sc 0,83—0,77.

Хинце отмечает, что молекулярные числа Ргм и ScM все же 
влияют на турбулентные Рг и Sc. Коэффициент вихревой диф
фузии, согласно Хинцу, зависит от интенсивности обмена., 
по крайней мере молекулярного, между вихрями и окружающей 
средой. В зависимости от того, что является переносимой суб
станцией — количество движения, тепло или вещество, интенсив
ность обмена может несколько изменяться.

При очень больших величинах Ргм молекулярный перенос 
тепла практически не происходит, и коэффициент турбулентной 
температуропроводности приближается к коэффициенту диффу
зии вихрей. Так как турбулентный коэффициент вязкости 
меньше коэффициента диффузии, вихрей, хотя бы из-за моле
кулярного переноса количества движения, то при боль
ших Ргм турбулентное число Рг всегда должно быть меньше 
единицы.

При очень малых Ргм между вихрями происходит интенсив
ный теплообмен, вследствие чего коэффициент температуропро
водности по отношению к коэффициенту турбулентной вязкости 
и величина Рг могут оказаться даже больше единицы. Этот эф
фект проявляется сильнее с ослаблением турбулентного переме
шивания. При развитой турбулентности роль молекулярных 
процессов уменьшается и физические свойства жидкостей слабо 
влияют на величины Рг и Sc.

Вообще по вопросу о зависимости чисел Рг и Sc от устойчиво
сти еще меньше сведений, чем о величинах этих чисел при ней
тральной стратификации. Существуют сходные мнения лишь. 
в том, что рост устойчивости должен приводить к росту чисел Рг 
и Sc, так как можно ожидать ослабления турбулентной диффу
зии и теплообмена по сравнению с переносом количества движе
ния, хотя бы из-за пульсаций давления.

А. Р. Константинов [122] получил экспериментальные дан
ные, позволяющие определить соотношение коэффициентов тур
булентного обмена тепла, влаги и количества движения при раз
личной стратификации атмосферы в предположении их равен
ства в нейтральных условиях. На основании аппроксимационных 
формул Константинова, характеризующих зависимость коэффи
циентов обмена упомянутых субстанций от Ri получаются
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следую щ ие в ы р а ж е н и я  д л я  Рг  и Sc:

0,7 + 0,3 1 / 1—28 Ri (15.1 >

где Zoo=l см .
Вряд ли эту зависимость можно распространять на болыпйе 

положительные и отрицательные числа Ri, так как могут полу
читься несоответствия с представлениями о физике процессов. 
Однако при небольших величинах этих чисел характер зависимо
сти Рг и Sc от Ri соответствует существующим представлениям. 
Как видно из этих формул, на зависимость Рг и Sc от устойчиво
сти влияет шероховатость подстилающей поверхности. При ма
лых z 0, которые имеют вода, снег и лед, Рг и Sc от Ri зависят 
слабо.

Если в выражении для Рг положить величину шероховатости 
20= 0,1 с м ,  то полученные числа Рг по порядку величины будут 
согласоваться с приводимыми Е. Л. Диконом данными Рг [57]. 
По измерениям Тейлора, в диапазоне значений Ri от —0,05 до 
—0,9 среднее значение Р г=0,76 . Однако из-за большого раз
броса индивидуальных значений сколько-нибудь заметную зави
симость Рг от Ri установить не удалось.

Увеличение числа Рг с увеличением устойчивости отмечается 
и другими авторами [313]. В монографии С. Пристли [187] 
приводится полученное Суинбенком отношение a / k  в зависимо
сти от Rf (Rf — число Ричардсона, выраженное через потоки 
тепла и количества движения) на высоте 1,5 м .  Несмотря на зна
чительный разброс индивидуальных значений, физическая реаль
ность существования зависимости a / k  от устойчивости вне сомне

ния (коэффициент корреляции между lg -т- и величинами Rf и
/V

Ri соответственно равен —0,81 и —0,52). По приведенному в мо
нографии рисунку приближенно ее можно выразить в диапазоне 
—0,5 <с R f .<  0,1 соотношением

Отсюда видно, что с ростом неустойчивости Рг уменьшается. 
Однако при нейтральной стратификации Рг~1,31, что не соот
ветствует отмеченным ранее исследованиям. Возможно, это оп
ределяется погрешностями эксперимента.

l g - ~  = - 0 ,1 2 - 0 ,1 0 2  Rf. (16.1)

'2 0



В докладе, прочитанном на Международном симпозиуме' 
в Канберре, Суинбенк [220] отметил, что одновременные измере
ния профилей метеорологических элементов и потоков тепла,- 
пара и количества движения при разных характеристиках устой
чивости дали ему возможность установить соотношение между' 
коэффициентами турбулентного обмена для этих субстанций. 
Из его доклада следует, что при нейтральной стратификации 
P r ~ S c ~ l .  При средней неустойчивости коэффициент турбулент
ной температуропроводности на высоте 2 м  примерно в 2 раза: 
больше k  и a i .  При инверсионной стратификации коэффициенты 
турбулентного обмена для количества движения и водяного пара 
превышают величину а .  То, что коэффициенты турбулентного1 
обмена для количества движения и водяного пара близки между' 
собой, отмечалось и в совместном докладе Суинбенка и Ди
кона [58].

Проводя оценку соотношения между коэффициентами турбу
лентной диффузий и вязкости, Пристли использовал данные- 
различных авторов по наблюденному и вычисленному испарению- 
влаги. Оказывается, что при допущении k =  a i  в условиях уме
ренной неустойчивости наблюденная и вычисленная величины 
испарения воды близки между собой, т. е. число Sc оказывается 
несколько большим, чем отмеченное ранее. К такому же выводу' 
относительно соотношения коэффициентов k  и a i  пришел: 
М. П. Тимофеев [227]. Вычисленные потоки тепла и во
дяного пара при использовании k =  a  =  a i  оказались близ
кими к'измеренным и рассчитанным по методу теплового ба
ланса.

Из приведенного обзора следует, что для получения коэффи
циентов турбулентной температуропроводности и диффузии: 
можно ограничиться вычислением по градиентным наблюдениям 
наиболее легко определяемого коэффициента турбулентного об
мена количества движения, а затем делением на турбулентные' 
числа Прандтля и Шмидта получить соответствующие коэффи
циенты.

§ 3. Шероховатость подстилающей поверхности в Арктике

В формулы вертикального профиля скорости ветра и коэффи
циента турбулентного обмена входит параметр шероховатости 
подстилающей поверхности. Под этим параметром понимается 
некоторая характеристика, определяющая влияние подстилаю
щей поверхности на турбулентный обмен в прилегающих слоях 
воздуха. Обычно г 0 связывается с геометрическими размерами: 
неровностей поверхности, их аэродинамическими свойствами и: 
стратификацией воздушного потока. Предполагается, что z0 яв
ляется уровнем, на котором средняя скорость ветра обращается:
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в нуль, а температура и влажность воздуха равны температуре 
и влажности подстилающей поверхности [137].

А. Р. Константинов [122], предположив, что z 0 для темпера
туры и влажности такая же, как и для ветра, проэкстраполиро- 
вал эти метеорологические элементы, измеренные в пограничном 
подслое до уровня Zo. Полученные величины оказались отлич
ными от их значений для подстилающей поверхности. В частно
сти, разница между температурой воздуха на высоте 2 ж и тем
пературой поверхности снега и воды Гп в 2 раза больше, чем 
перепад температур воздуха на уровнях 2 м  и z 0. Такое же соот
ношение оказалось и для влажности воздуха.

То — ^2   е0 —' е2  
^2 еп — 02

Таким образом, по данным А. Р. Константинова, в слое от под
стилающей поверхности до z 0 происходит скачок температуры и 
влажности воздуха.

По материалам градиентных наблюдений Г. Н. Яковлева 
[275], в Центральной Арктике над снежно-ледяным покровом 

лишь при сверхадиабатических градиентах параметр 8 =  0,6 . 
В остальных случаях он возрастает и в инверсионных условиях 
становится равным единице, т. е. скачок температуры над 
снежно-ледяной поверхностью обычно мал или вообще отсутст
вует.

Различные мнения имеются и по вопросу о зависимости z 0 
от метеорологических условий. Согласно одним исследованиям, 
шероховатость подстилающей поверхности не зависит от страти
фикации атмосферы .[160], по другим данным, параметр шерохо
ватости растет с возрастанием неустойчивости атмосферы [131, 
137, 172], по третьим, z 0 оказывается убывающей при росте не
устойчивости [1 2 2 ].

По исследованиям А. Р. Константинова, z 0 оказывается зави
сящей еще и от скорости ветра даже для поверхностей, рельеф 
которых в общем не меняется с изменением скорости ветра. 
Согласно его данным, с увеличением скорости ветра параметр 
шероховатости уменьшается. Некоторое возрастание z 0 снежно
ледяной поверхности в Арктике при ослаблении ветра отме
чается Г. Н. Яковлевым [275], хотя полученные им данные пред
ставляются сильно завышенными. Последующие определения z 0 
снежно-ледяного покрова в Арктике дали значения, близкие 
к величине шероховатости установившегося снежного покрова 
других широт. Чтобы свести к минимуму погрешности в опреде

лении скорости ветра, которые могут сказаться на величине z0, 
были использованы результаты наблюдения за скоростью ветра 
на пяти уровнях над снежно-ледяной поверхностью при безраз
личной стратификации атмосферы. По этим данным строился 
график профиля скорости ветра, с которого снимались значения 
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скорости ветра на двух высотах. Расчет z 0 производился по фор
муле, полученной из выражения (3-1).

V  2 .In г 2 ----- -rf-  In z i
l n z Q= --------------------- . (18.1)

l ------—Vi
Величина параметра шероховатости, определенная по данным 

54 серий наблюдений над скоростью ветра по часовым осредне
ниям в течение ноября 1955 г. на дрейфующей станции «Север
ный полюс-5», получилась равной 0,67 м м .  Среднее отклонение 
составило 47% от этой величины. Объяснить такое отклонение Zo 
от средней величины можно не только погрешностью измерений 
скорости ветра, но и некоторым изменением состояния поверх
ности снега в результате снегопадов и действия ветра.

Очевидно, что найденное значение z 0 зимой не должно пре
терпевать значительных изменений, так как характер снежного 
покрова в основном сохраняется в течение всей зимы. Даже ле
том'шероховатость снежного покрова не сильно отличается 
от зимней. Так, по данным 65 серий наблюдений над скоростью 
ветра, осредненной в часовом интервале, в течение июля—ав
густа 1956 г. шероховатость снежно-ледяного покрова на дрей
фующей станции «Северный полюс-4» оказалась равной 0,43 м м .  
Полученные значения z 0 согласуются с данными П. П. Кузьмина 
[129] и Т. А. Огневой [172] по шероховатости установившегося 
снежного, покрова толщиной 10— 15 см ,  а также близки к дан
ным шероховатости льда на американской станции Альфа [328].

Необходимость использования параметра шероховатости по
верхности моря в расчетах, связанных с термодинамическим 
взаимодействием атмосферы и гидросферы, обусловило много
численные исследования по вычислению Zo, обзор которых приве
ден в ряде работ [16, 95, 128]. Определение шероховатости мор
ской поверхности осложняется тем, что характер неровностей, 
зависящий от волнения, меняется с изменением ветра. Поэтому 
в большинстве исследований отмечается зависимость z 0 от ско
рости ветра, хотя, по данным различных авторов, она неодно
значная. Одни исследователи [95, 138, 173] отмечают увеличе
ние г 0 с возрастанием скорости ветра, другие [49, 128, 216, 
221] — уменьшение. По некоторым профильным измерениям ско
рости ветра, как отмечает О. А. Кузнецов [128], вообще не уста
навливается какой-либо зависимости z 0 от скорости ветра. Даже 
при одной и той же скорости, как видно из табл. 1 , заимствован
ной из работы Б. А. Кагана [95], величины z 0, вычисленные раз
личными исследователями, сильно отличаются.

По арктическим морям определения шероховатости прово
дились лишь В. В. Пановым [178] (Карское море) и В. М. Кли
мовичем [110] (бухта Диксон). Приведенные в работе [178] Zo,
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Т а блица  1

Шероховатость поверхности моря по данным различных исследований

Автор Район исследований Скорость 
ветра (м/сек) za (см)

П. П. Кузьмин Белое море 4 ,5 —8,2 2 ,5 —0,64
Каспийское море 6 ,1— 10,6 0,72—0,22

А. И. Соркина Каспийское море 2 ,5 —12,0 14,0—0,00
и В. П. Грачева Цимлянское 1 ,0—8,0 9 ,0 —0,00

водохранилище
Н. П. Гоптарев Каспийское море 5 ,0 —20,0 0 ,11—0,01

Г. Нейман Ботнический залив 1,0—25,0 11,0—0,10
Броке Балтийское море,

Атлантический и Тихий
океаны 2 ,0 — 12,0 10-4— 1,0

Хэй Побережье Англии 5 ,0 — 10,0 0 ,03—0,27.
Вагнер Мексиканский залив 3 ,0 —8,0 5-10-4—51,0

вычисленные по отдельным профильным измерениям скорости 
ветра, чрезвычайно сильно различаются между собой (от 10-15сж 
до 50 с м ) . Осреднение О. А. Кузнецовым этих данных позволило 
установить их зависимость от скорости ветра v на высоте 1 м.

v  (Mfceu) z (см)
‘ меньше 2 . . . . ............................................................ 1 8 5

2 . 1 — 4 , 0  ' ...............................................................................................  2 , 5
4 . 1 — 6 , 0 .  . • ...........................................................................  1 , 5

Несколько меньший диапазон изменений z 0 отмечен в работе
В. М. Климовича. Согласно его данным, этот параметр в бухте 
.Диксон изменяется от 9,44 до 0,003 с м  при ветре от 1,6 до 
10  м / с е к .

Вычисленные И. J1. Диконом и И. К- Уэббом [162] z 0 из про
филей ветра, полученных различными исследователями для 
почти нейтральных условий, не имеют достаточно четко выра
женной зависимости от скорости ветра. Величины г 0 находятся 
в пределах 0,0 1—0,1 с м  с некоторой тенденцией к росту с уси
лением ветра. В диапазоне скоростей - ветра от 4 до 12 м / с е к
МОЖНО ПрИНЯТЬ 20 =  0,05 см .

Н. Н. Гонтарев [50] показал, что параметр шероховатости 
поверхности моря очень сильно меняется не только с изменением 
скорости ветра, но и с переменой его направления. Это же отме

чается и в работе [110]. Лишь при достижении некоторого уста
новившегося состояния как воздушным потоком, так и волне
нием Zo становится более или менее постоянным. В связи с этим 
Н. П. ToHfapeB полагает, что’ использование средней величины 
параметра шероховатости в различного рода расчетах допустимо 
лишь при больших масштабах осреднения с учетом особенностей 
режима ветра и волнения в рассматриваемом районе. Пока же 
при использовании градиентных методов расчета потоков тепла
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и влаги с водной поверхности наиболее часто полагается. 
0 (z0) ~  10~4 м  [227].

Имеются теоретические определения параметра шероховато
сти в зависимости от тех или иных характеристик. Основываясь, 
на идее Д. JI. Лайхтмана, что параметр шероховатости пред
ставляет собой сложную функцию и является результатом вза
имодействия взволнованной морской поверхности с. ветровым 
потоком, Б. А. Каган [95] попытался получить аналитическую- 
зависимость z 0 от определяющих факторов. Он предположил, что-

z 0= f [ V  — W, h, X, (Га—-Г)]. В этом случае, согласно теории
Таразмерностей, можно представить

' ' г й =  К Ь ------  f c g  (19.1)
| / ^ - ( га - г )

где W — фазовая скорость волны;
6 ■— крутизна волн;

Га — Г — отклонение вертикального градиента температуры.
от адиабатического в пограничном слое атмо
сферы над морем;

/С =  0,001— эмпирический параметр. ■
Из формулы (19.1) следует, что Zo увеличивается с ростом ско
рости ветра и крутизны волны, а также с ростом неустойчивости 
атмосферы. В исходном положении Б. А. Каган не учитывал: 
периода волны, который является важнейшей характеристикой, 
определяющей состояние взволнованной поверхности. Возможно,, 
что учет этого параметра привел бы к другой зависимости ско
рости ветра, чем представлено формулой (19.1).

Еще одна аналитическая зависимость параметра шерохова
тости от внешних условий на границах пограничных слоев ат
мосферы и моря получена Д. Л. Лайхтманом [138]. Он исходил 
из предположения, что z 0 растет с увеличением динамической" 
скорости. Естественно, что такая гипотеза приводит к росту Za, 
с усилением ветра.

Можно, например, использовать следующий подход к уста
новлению связи между параметром шероховатости и ветром: 
[292]. Известно, что скорость поверхностного дрейфового уста
новившегося течения Vo может быть представлена в зависимо
сти от касательного напряжения G, оказываемого ветром, и ко
эффициента турбулентного обмена в воде (k ) следующим обра
зом [139]: а

V0 =  — ^ L = r ,  (20 .1 )'
У У  2 <*zk

где у  — плотность воды;
coz =  со sin ф, со — угловая скорость вращения Земли.
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Поскольку при безразличной стратификации атмосферы
х2Ру 2

О -
1п I L

zo
2

ТО
* pvf

г - Л 1----- — , (2 1 .1 )
Tf(’n ^ j Y 2 , zk

Коэффициент турбулентного обмена для количества движения, 
как будет ниже показано, может быть представлен в виде

К“г y„Sc
к  = ~  - (2 2 .1 )

K g —r —d z

Подставив это выражение в формулу (21.1), получим

откуда легко находится

d'i

Y l *z 0 =  z i e x р | - х . ^ 1 /  — V f. (23.1)

Имеющиеся в настоящее время эмпирические и теоретические 
исследования [169] отмечают, что с ростом скорости ветра уве
личивается отношение V J V o .  Следовательно, г0 с ростом скоро
сти ветра должна убывать. Ветровое волнение и течение взаимо
связаны, поэтому нельзя на основании формулы (23.1) делать 
заключение о независимости z 0 от характеристик волнения. 
В работе [169] показано, что отношение Vo/V'i меняется и с из
менением скорости ветра и с изменением возраста'волн. Кроме 
того, степень шероховатости морской поверхности оказывается 
связанной и с характеристикой устойчивости поверхностного 
слоя моря. Поскольку перечисленные параметры входят в пока
затель экспоненты, то даже их небольшое изменение приводит 
к большим изменениям z 0, что и имеет место в природных усло
виях. :

С. А. Китайгородский и Ю. А. Волков [108] проанализиро
вали большой экспериментальный материал и показали, что од
нозначной связи между z 0 моря и ветром нет. Лишь с вероят- 
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ностью 50% можно для каждой скорости ветра определить пара
метр Zo, меняющийся не больше, чем на один порядок величины. 
Более тесной получается связь между z0 и ветром, если учиты
вать элементы волнения. Но согласно исследованию упомянутых 
авторов, шероховатость моря возрастает с увеличением скорости 
ветра.

В настоящее время имеется очень мало фактического мате
риала, позволившего бы установить зависимость параметра ше
роховатости от стратификации атмосферы. Полагается, что z 0 
несколько растет с возрастанием неустойчивости атмосферы [50], 
однако эти изменения не превосходят ошибок определения г 0 
в зависимости от ветра и волнения. Поэтому на данной стадии 
изученности вопроса вряд ли стоит в расчетных формулах учи
тывать эти изменения. ,

§ 4. Вертикальный профиль метеорологических элементов
в Арктике и методика расчета турбулентного потока тепла

Исследование особенностей режима ветра, температуры и 
влажности пограничного подслоя атмосферы в Арктике [64, 
178] приводит к заключению, что в преобладающем большинстве 
случаев можно не учитывать не только поправку на нестацио- 
нарность процесса, но и отклонение стратификации от безраз
личного состояния. Наблюдения в Арктике за вертикальным 
профилем скорости ветра над льдом показывают, что как зимой, 
так и летом в общем он достаточно близок к логарифмическому 
(рис. 1). Также близок к логарифмическому и профиль темпера- 
туры воздуха над льдом (рис. 2). Это отмечается и другими ис
следованиями [275].

Высота слоя, в пределах которого изменение метеорологиче
ских элементов происходит в общем пропорционально лога
рифму высоты, может быть различной для каждого метеороло
гического элемента. В частности, некоторое представление о его 
толщине h  в Арктике можно, получить из рис. 2. Анализ наблюде
ний показывает, что как для летнего, так и для зимнего периодов, 
времени h  составляет в среднем 50— 100 м .  Летом h несколько 
ближе к 100 м ,  зимой — к 50, что объясняется некоторым, хотя 
и слабым, влиянием термической стратификации на турбулент-. 
ный обмен.

Скорость ветра заметного воздействия на величину ti не ока
зывает, что согласуется с выводами М. И. Будыко [23]. Страти
фикация атмосферы в пределах пограничного подслоя над льдом ; 
в летний период в большинстве случаев характеризуется пони
жением температуры с высотой. Перепад температуры на первых 
10 м  составляет 0,3—0,6°. При этом выше пограничного подслоя \ 
ст“ратйфикация“ атмосферы может быть инверсионной. Падение'
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I  V 'M  v'- f  .. ' № - C
■температуры с высотой вблизи поверхности льда отмечается 
только при облачном небе. Во время ясной погоды достаточно 
■быстро наступает инверсионное состояние с перепадом темпера
туры в Г—‘5°~н1Рпервых Ю м .

Зимой стратифиМцйя'ТТЭГраничного слоя инверсионная с ве
личинами градиентов такого же порядка, как и летом при инвер-

2<»>

Рис. 1. Вертикальный профиль ветра над снежно-ледяной поверхностью.
1 — «Северный полюс-5», зима- 1955 г.; 2 — «Северный полюс-4», лето 1956 г.

-сионных условиях. Лишь как исключение наблюдаются случаи 
понижения температуры с высотой. В зимнее время они могут 
.отмечаться при положительном радиационном балансе, который 
иногда наблюдается из-за мощных инверсий.

М. Е. Берлянд [9] показал, что при резкой смене погодных 
условий уже через 1 —3 ч в пограничном подслое наступает ква- 
зистационарность режима. Наблюдения подтверждают этот 
факт. Так, 25 августа 1956 г. на дрейфующей станции «Северный 
полюс-4» в течение 2 ч произошла резкая смена погодных усло
вий. Изменилась и стратификация нижнего слоя атмосферыг
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Рис. 2. Вертикальный, профиль температуры воздуха над снежно-ледяной
- поверхностью.

/ — «Северный полюс-5», зима 1955 г.; 2 — «Северный полюс-4»,‘лето 1956 г.



но профили температуры воздуха остались логарифмическими 
(рис. 3). Оценка порядка величины поправки на нестационар- 
Ность процесса показывает, что ее роль заметна только для са
мого момента прохождения фронта. В остальное время в Арктике 
она мала.

Над морем в Арктике нет таких детальных измерений верти
кального распределения метеорологических элементов, как над 
льдом. Но и те отдельные сведения о проведенных наблюде
ниях профиля скорости ветра и температуры свидетельствуют

fg 2 (см!

Рис.. 3. Изменение температуры воздуха 
над снежно-ледяной поверхностью 
(25 августа 1956 г. в 5—б ч (/) и в 8 ч 

(I I)  «Северный полюс-4».
/ — данные по психрометрам; 2 — данные па 

термопарам.

о том, что и над морем профили метеорологических элементов 
близки к логарифмическим [110, 178].

Часто для описания распределения скорости ветра и темпера
туры вблизи подстилающей поверхности используется логариф
мический закон независимо от термической стратификации ат
мосферы. При этом в пределах нижнего 5— 10-метрового слоя 
воздуха согласованность наблюденных значений метеорологиче
ских элементов с рассчитанными обычно бывает удовлетвори
тельной. Как показано А. М. Обуховым и А. С. Мониным [160], 
это объясняется тем, что вертикальное распределение метеоро
логических элементов в пограничном подслое атмосферы опре
деляется совокупным действием динамических и термических 
факторов. Вблизи подстилающей поверхности определяющими 
являются скорость ветра и шероховатость, а роль термических
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факторов незначительна по сравнению с динамическими. С вы
сотой влияние подстилающей поверхности ослабевает, а роль 
термических факторов усиливается. Поэтому при существовании 
больших вертикальных градиентов температуры отклонение фак
тического профиля от логарифмического с высотой возрастает. 
В таком случае наиболее подходящей формулой для коэффи
циента турбулентного обмена будет выражение (11.1). Согласно 
этому выражению, с уменьшением высоты влияние термических 
факторов на интенсивность турбулентного перемешивания убы
вает. Величина второго слагаемого в знаменателе формулы
( 1 1 .1 ) при использовании наблюдений с корабля, по подсчетам
В. Г. Снопкова [215], оказалась равной 0,05—0,1. Не превышает 
указИнной величины это слагаемое знаменателя обычно и для 
условий Арктики из-за отсутствия больших градиентов темпе
ратуры.

Обобщив результаты наблюдений, М. И. Будыко и Л. С. Ган- 
дин пришли к выводу, что над морем стратификация атмосферы 
играет малую роль. Согласно их данным, учет ее изменяет ин
тенсивность турбулентного обмена зимой примерно на 5%, а ле
том на 2% [31].

Учитывая близость профилей ветра и температуры воздуха 
около подстилающей поверхности к логарифмическим и малость 
второго члена, формуле ( 1 1  а, 1 ) можно придать более удобный 
вид для использования в расчетах

k v^y.z ■ " I - * (24.1)

Это выражение сходно с формулами, полученными по эмпириче
ским данным О. П. Виноградовой [39], М. П. Тимофеевым [227],
С. Е. Мостаховым [163], но множитель, стоящий здесь перед

— зависит от стратификации атмосферы и несколько 
*i

меньше множителей в эмпирических формулах при той же вы
соте измерений температуры и скорости ветра. Однако, если

иметь в виду, что по некоторым данным [324]  ̂ ^ может

в несколько раз превосходить величину, определенную из экспе-, 
риментов А. С. Мониным и А. М. Обуховым, то согласованность 
выражения (24.1) с формулами упомянутых авторов будет более 
тесной.

Для условий, близких к термической конвекции и часто отме
чающихся в Арктике зимой над разводьями при слабом ветре,
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можно принять, как считает Е. А. Ридель, п = 3. Тогда из урав
нений (7.1) — (9.1) получается при C i = l

k  =  v ^ z y  1 — T)Ri. (25.1)

Как уже отмечалось, турбулентный поток тепла Фт между под
стилающей поверхностью и прилегающими слоями воздуха при 
известном значении коэффициента обмена легко определяется 
по градиенту осредненной температуры

Ф т = -^ р (* о  +  ^ ) 4 г ,  (26-1 )1

где х0.— коэффициент молекулярной температуропроводности.
Имея в виду неизменность Фт с высотой в пограничном под

слое атмосферы и полагая, что зависимость k  от высоты пред
ставляется выражением (II.I), можно формулу (26.1) преобразо
вать к следующему виду:

ф _  р________ ' (и' +  *оР'.) ! 'Г _______;_______ (27 1)
т рР Л -*■$' \ х0+ ( и '+ х 0р')г ’

[  »' +  »oP'J хо . 1

где
1

V — L - ' T

T'tf—  Т  lz=o •

При измерениях скорости ветра на одном уровне (zt) для оп
ределения динамической скорости получается выражение

xV*!
I n iго

s. (28.1)

{  , , P'zi \ _1где 1 + ----- -— j  — поправка, учитывающая влияние
, ZiIn —

Zo

стратификации атмосферы.

1 При расчетах турбулентного потока тепла, исходя из формулы (26.1), 
под Т  следует понимать потенциальную температуру. Поскольку в погранич
ном подслое градиенты абсолютной и потенциальной температуры обычно 
очень близки между собой, то их часто отождествляют.
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Подставим полученное выражение для о* в формулу (27.1), и,

учитывая, что Хо|3 «Си и ------- 3>1, будем иметь

(ЗОЛ)

где Фо — турбулентный поток тепла при логарифмическом вер
тикальном профиле метеорологических элементов;

- . Т  — температура, измеренная на высоте 2 .
Формулу (27.1) можно записать в виде, наиболее часто ис

пользуемом при расчетах турбулентного потока тепла

Гг — температура, измеренная на высоте z = z z— 2 м \
V i  — модуль скорости ветра на высоте z\ .  '

Коэффициент a i  в этой формуле оказывается зависимым от ско
рости ветра, стратификации атмосферы и характера подстилаю
щей поверхности. Проведенный в работе [109] анализ экспери
ментального материала показал, что отношение Ф т/ с р р У ( Т  — Го) 
действительно не остается постоянным, а зависит и от скорости, 
и от характеристик волнения. Для отмеченной величины z 0 с по
грешностью, не превышающей 6 %, зависимость ai от скорости 
ветра и устойчивости можно представить в виде графика (рис. 4). 
С ростом неустойчивости параметр a t возрастает, для инверси
онных условий — уменьшается. При небольших значениях п  та
кое изменение a i  в общем согласуется с. годовым ходом и вели-, 
чиной аналогичного коэффициента, приведенных в работе [98], 
и коэффициентами трения морской поверхности для почти 
нейтральных условий [162].

Д ля получения более подробных сведений о величине пара
метра п  сравним наиболее широко используемые формулы для 
расчета коэффициентов турбулентного обмена с выражением
(11.1) и (24.1). В настоящее время для расчета турбулентного 
потока тепла при не очень^ больших градиентах температуры 
рекомендуется пользоваться коэффициентом турбулентного об
мена в форме, аналогичной выражению (24.1), где коэффициент 
при АТ/У2 равен 7,5 [196]. Отсюда следует, что п ~ —0,8. Такой 
же величина п  оказывается и в том случае, когда используется

— с Р Ра  i^i (-̂ о г̂)> (31.1)

где
%2у|е
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рекомендуемое Диконом [289] значение параметра 3 <  (3 <  4 
по данным вертикальных профилей ветра над морем. Несколько 
меньше параметр п, но тоже отрицателен (тг~—0,6) по эмпири
ческой формуле С. Е. Мостахова [163].

Если исходить из величины эмпирического параметра
А. С. Монина и А. М. Обухова (3=0,6, то окажется, что 0,7. 
Возможно, что такие различия в величинах п  объясняются спе
цифическими условиями экспериментов, в которых определялись 
данные, необходимые для расчета эмпирических параметров. 
Р1мея в виДу отмеченный характер стратификации атмосферы 
в пограничном подслое в Арктике, можно предполагать, что ве
личина п  для .арктических условий должна быть близкой к нулю. 
Исключение, конечно, составляют закономерности теплообмена 
над участками открытой воды в холодное время года.

Для того чтобы производить расчеты потока тепла над раз
водьями в зимний период, т. е. в условиях очень сильной неустой
чивости атмосферы, нужно, согласно Е. А. Ридель [191], в фор
мулах (29.1—31.1) положить п = 3. При этом измерения темпера
туры и скорости ветра,, как показали А. Б. Казанский и А. С. Мо- 
нин [1 0 1 ], должны производиться в пределах подслоя динамиче
ской турбулентности. Высота этого подслоя определяется усло
вием

2 < i ) i 4 R i f  (32.1)

Здесь Ri* обозначает некоторое критическое значение Ri, при 
котором происходит переход от вынужденной конвекции к сво
бодной. В среднем, по данным А .,В . Перепелкиной [181], этот 
переход происходит при —0,05 < R i  <  —0,02. На такой же по
рядок величины Ri* указывают А. С. Гурвич [54] и Пристли 
[187]. Если границу перехода к свободной конвекции определять

'j'g __ у
через аналог Ri — —— , то при 2л =  10 м  и z 2= 2  м  указанные 

1
критерии нужно увеличить примерно вдвое.

На высотах 2 >  rjLRi* [101] профиль температуры воздуха и 
коэффициент турбулентности не зависят от скорости ветра и оп
ределяются формулами, справедливыми для условий свободной 
конвекции и получающихся, в частности, из выражений (5.1— 
8. 1 ) при у* = 0

=  (33.1)

После подстановки k  (2), определенного из формулы (33.1), в вы
ражение турбулентного потока тепла (8 .1 ) и интегрирования 
по 2 получается известная формула, определяющая поток тепла 
в условиях свободной конвекции через разность температур
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ф т _ . . 2  
ср?

на двух уровнях

Щ - ( Т 3 - Т 2Т (34.1)

В большинстве случаев в Арктике бывает известна лишь темпе
ратура воды в разводье и температура воздуха на одном неко
тором уровне. Этих данных недостаточно для расчетов Фт 
по формуле (34.1). Но, если отождествить уровень z2 с высотой 
подслоя динамической турбулентности, для которого справед
ливо выражение (31.1), то, исключив из формул (31.1) и (34.1) . 
температуру воздуха Т 2, получим выражение, связывающее тур
булентный поток тепла с температурами воды и воздуха на од
ном уровне

т __ т Ф т . (  i  I J M W i  _  C lT^ ? У ;3
0 3 \ Т)Х4/3 V V z3 J \  gz2Фт J

Естественно, уровень zi, на котором задана скорость Vi, не дол
жен превышать высоту подслоя динамической турбулентности. 
Последняя же может быть определена из условия (32.1), если 
в нем знак неравенства заменить равенством.

Для облегчения расчетов турбулентного потока тепла фор
мула (35.1) представлена в виде номограммы (рис. 5). Исход
ными данными при. вхождении в номограмму служат разность 
температур воды и воздуха на высоте 2 ж и скорость ветра на 
уровне 5 с м .  Другие параметры полагались постоянными
г] =  1,4; 7^=260°, и =  0,4, zo=0,5  м м ,  п =  3 и, согласно работам 
[54, 181], Ci =  3,55. ■

При малых скоростях ветра (до 1—2 м / с е к )  толщина подслоя 
динамической турбулентности очень мала. Очевидно, не будет 
большой ошибки, если в этом случае распространить коэффи
циент турбулентности (33.1) до поверхности воды и определить 
турбулентный поток тепла по формуле (26.1). ^Интегрирование 
полученного выражения по г от 0 до z 2 позволяет перейти от 
градиента температуры воздуха к разности температур вода— 
воздух _  _з_

т  _т  —_ 3  * Г С г Т 3 (  Ф т Л  4

0 2 2 У 2  X V  хоет3 V Ср? '

X
1 j г 213 — + о2

z 22I3 +  » г \ 13 У  2 + 1
3

+  arctg ! ' - V -  V.2 — 1 ) +  arctg ( ^  / 2 + 1 , (35а.1)



Рис. 5. Номограмма для расчета турбулентного потока тепла при сверхадиа-
батических условиях.

При использовании отмеченных числовых значений парамет
ров, входящих в формулу (35а.1), выражение в квадратных скоб-

Фтках меняется очень слабо и для ОД < ------- <  10 с погрешно-
ср р

стью, не превышающей 3%, может быть принято постоянной 
величиной 2,8. В таком случае турбулентный поток тепла опре
деляется соотношением

Ф1 =  срр ( _ 0 _ ^ х ^ 7 1 ( ^ . ) - ^ ( 7 ’0 - 7 ’2)^ . (36.1)

После подстановки числовых значений параметров формула
(36.1) принимает вид, аналогичный предложенному в работе- 
[1 0 1 ] выражению для расчета потока тепла при свободной кон
векции

Фт=  1,6 . 1 0 - з (Го_  т /  (37.1)

Из-за того что в последней формуле То относится к другому 
уровню, чем в работе [ 1 0 1 ], коэффициент и показатель степени
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отличаются от аналогичных величин, полученных А. Б. Казан
ским и А. С. Мониным.

Расчеты турбулентного потока тепла по выражению’ (31.1) 
при слабой неустойчивости приводят к большим величинам Фт, 
чем расчеты по формуле (37.1). При больших перепадах темпе
ратуры и слабом ветре поток тепла, вычисленный по этой фор
муле, больше рассчитанного по выражению (31.1).

Если исходить из предположения о справедливости приведен
ных закономерностей теплообмена только для уровней выше z 0 
и существовании скачка температуры между подстилающей по
верхностью и уровнем го,- то для расчета потока тепла можно 
использовать те же формулы (27.1), (30.1) и (31.1). В них лишь 
необходимо вместо Т 0 подставить Г (го) и отсчет высоты вести не 
от подстилающей поверхности, а от уровня г0, т. е. z  заменить 
( z  — Zo). При этом формулы для расчета потока тепла при 
сверхадиабатических условиях имеют такой же вид, как и в ра
боте [ 1 0 1 ].'

§ 5. Теплообмен при испарении и конденсации влаги
Вследствие большой величины удельной теплоты испарения 

даже небольшое количество испарившейся влаги с поверхности 
моря приводит к значительным потерям тепла. Хотя в Арктике 
из-за большой относительной влажности воздуха и низких тем
ператур испарение влаги с поверхности снежно-ледяного по
крова и водной поверхности в общем невелико, в тепловом 
балансе эта компонента вполне сравнима с турбулентным тепло
обменом. Изучению процесса испарения с естественных поверх
ностей уже давно уделяется большое внимание. В монографиях 
М. И. Будыко [23], В. С. Самойленко [204], и А. Р. Константи
нова [ 12 2 ] сделан подробный анализ многочисленных исследо
ваний в области испарения с поверхности суши и моря. Уже 
первые экспериментальные и теоретические работы позволили 
установить [227] некоторые. фундаментальные положения в за
кономерностях испарения с водной поверхности:

а) испарение прямо пропорционально разности максимальной 
влажности, соответствующей температуре поверхности воды, и 
влажности воздуха на некоторой высоте над водой.

б) испарение зависит от скорости ветра: при усилении по
следнего оно увеличивается, а при штиле — во много раз 
меньше, чем при ветре.

Используемые в настоящее время эмпирические формулы по 
расчету испарения в основном имеют структуру, согласующуюся 
с этими двумя полжениями, и записываются в виде

' d  =  B ( l + D V z) ( e 0 ~ e z), (38.1)
где d  —  скорость испарения:

е — упругость водяных паров.
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Величины эмпирических параметров В  и D  в формулах раз
личных авторов неодинаковы и оказываются зависимыми 
не только от высоты, на которой производятся измерения ско
рости ветра и влажности воздуха, но и от конструктивных осо
бенностей испарителей и испарительных бассейнов, а также от 
объема экспериментального материала и его обработки [226, 
227]. Согласно этим формулам, величина испарения при штиле 
составляет значительную долю испарения при ветре. Но отдель
ные наблюдения в лабораторных и в природных условиях пока
зывают, что испарение при отсутствии ветра очень мало по сра
внению с его величиной при ветре. М. П. Тимофеев отмечает, 
что относительно большая величина испарения при штиле, ха
рактерная для некоторых эмпирических формул, по-видимому, 
является следствием неточного измерения малых скоростей 
ветра. Поэтому часто используется выражение

d  =  B x V z (e0 —  e z). (39.1)

Наиболее универсальными соотношениями, позволяющими опре
делять испарение и связанные с ними затраты тепла, являются 
уравнения водного и теплового балансов. Как и при расчете тур
булентного потока тепла, балансовый метод наиболее эффекти
вен при определении потоков тепла и влаги за длительный про
межуток времени при известных значениях остальных компонен
тов уравнения баланса.

В настоящее время для расчета испарения и затрат тепла 
на испарение широко применяется диффузионный метод, бази
рующийся на тех же положениях, которые используются при оп
ределении турбулентного теплообмена. Для него требуется зна
ние величины и характера изменения'коэффициента турбулент
ной диффузии и закономерностей распределения влажности 
в пограничном подслое атмосферы.

Ранее нами рассматривались соотношения коэффициентов 
турбулентного обмена различными субстанциями, в том числе и. 
коэффициент диффузии, их изменение с высотой и зависимость 
от стратификации. Теперь же отметим лишь некоторые режим
ные характеристики распределения влажности в Арктике вблизи 
подстилающей поверхности, учитываемые при расчетах испа
рения.

Влагосодержание воздуха, так же как и градиент влажности, 
в основном близко следует за распределением температуры и 
температурных градиентов: более высоким температурам воз-, 
духа и его градиентам соответствуют большие упругости паров 
и их градиенты. Объясняется это тем, что в результате турбу
лентного перемешивания влагосодержание воздуха в пределах, 
по крайней мере пограничного подслоя, над снежно-ледяной и 
водной поверхностями, близко к насыщенному, а в слое воздуха, 
непосредственно примыкающего к снежно-ледяной и водной
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поверхности, равно насыщенному. Поэтому изменение темпера
туры подстилающей поверхности вызывает соответствующее из
менение упругости насыщения в непосредственной близости 
к этой поверхности. Вследствие турбулентного перемешивания 
изменения температуры подстилающей поверхности постепенно 
передаются вышележащим слоям воздуха. Аналогично происхо
дит передача соответствующих изменений влагосодержания. 
Следовательно, ход и величина изменений температуры подсти
лающей поверхности, которые, в частности, определяют темпера
турные градиенты в пограничном подслое, определяют и соответ
ствующие ход и величину влагосодержания в этом подслое. Под
тверждением данной закономерности является известный факт 
сравнительно небольших изменений относительной влажности 
даже при больших изменениях температуры.

Подобие в вертикальном изменении метеорологических эле
ментов над льдом вполне согласуется с выводами относительно 
подобия профилей метеорологических элементов в приземном 
слое, полученными сотрудниками Главной геофизической обсер
ватории для других районов [180]. Подобие профилей метеоро
логических элементов подтверждает, что механизм передачи ко
личества движения, тепла и влаги подчиняется одним и тем же 
законам, а также позволяет вместо измерения профилей всех 
элементов при производстве градиентных наблюдений измерять 
профиль, только одного какого-либо элемента; для остальных 
же элементов ограничиваться измерениями только на двух 
уровнях.

Определение величины испарения влаги с подстилающей по
верхности или конденсации (сублимации) на этой поверхности, 
а также потоков тепла, связанных с этими процессами, предста
вляет в Арктике, особенно в осенне-зимний период, трудную за
дачу. Объясняется это тем, что в настоящее время еще нет аппа
ратуры, позволившей бы достаточно быстро и надежно опреде
лять то малое влагосодержание и градиенты влаги, которые 
отмечаются в Арктике при низких температурах. Поскольку пола
гается, что механизм турбулентного переноса тепла и влаги оди
наков, то для расчета испарения и затрат тепла на него можно 
использовать те же формулы, что и для расчета турбулентного 
потока тепла. Для этого в формулах (30, 31, 36, 37.1) нужно вме
сто коэффициента турбулентной температуропроводности ста
вить «1 , величину Т  в  первом случае заменить на q / c P, а во вто
ром на L q j p p  ( q  — удельная влажность, L — удельная теплота 
испарения)!

Ранее отмечалось, что разница между величинами коэффи
циентов турбулентности а  и a i  в общем невелика. А. Р. Констан
тинов [ 12 2 ] полагает, что она составляет 5—15%, т. е. нахо
дится в пределах точности расчета. Поэтому в большинстве слу
чаев коэффициенты а и принимаются одинаковыми..
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Использовав известное соотношение между удельной влаж
ностью и упругостью водяных паров или относительной влажно
стью (г )

0 =  0 ,6 2 2 - ^ = 0 ,6 2 2 ^ -  • г е т \ . (40.1)

где Р  — атмосферное давление;
Ео  — насыщающая упругость водяных паров при Т = 0°;

п а = =  X R n • 273 (273 +  Т)  ~  0 ,0 8 6  гр а д  ’

Т — термический эквивалент работы;
R a — газовая постоянная для водяного пара, 

можно получить формулы в виде, наиболее часто применяю
щемся для расчета испарения. В частности, формула (31.1) при
водится к виду

Фи =  0,622ра1 V l 4  (<?0 — е 2), (41.1)

где Фи — затраты тепла на испарение.
По своему выражению она согласуется с эмпирической фор

мулой для расчета испарения (39.1), если последнюю умножить 
на L .  Для нейтральных условий величина параметра ai оказы
вается близкой к значению 0,155, приведенному в книге [162].
А. Р. Константинов провел большие расчеты испарения с водной 

'поверхности по формуле типа (41.1) и получил удовлетвори
тельные результаты [122]. Это позволяет считать, что и расчеты 
затрат тепла на испарение по формуле (41.1) должны быть 
также удовлетворительными. Естественно, при расчетах, испаре
ния с полыней и разводий зимой нужно исходить из формулы
(37.1), проведя отмеченную замену Г. В ряде случаев целесооб
разно' бывает перейти от упругости водяных паров к относитель
ной влажности и температуре. Такой переход позволяет преоб
разовать выражение (41.1) к виду

Фи =  0,622paj Vx е * т° [1 -  г 2е а- (г.- т„)].

Здесь предполагается, что г = 1  для 2 = 0. ..
Поскольку a ( T z — Го)— величина обычно малая, то послед

ний член в скобках можно представить в виде ряда, ограничи
ваясь его двумя первыми членами.

Фи =  0,622ра11/1^ ^ е яГо[1 - г 2 - а г 2 { Т 2 —  Т  0) \ .  (42.1)

Этим выражением удобно пользоваться для приближенной 
оценки затрат тепла на испарение в Арктике, поскольку там от
носительная влажность воздуха слабо меняется во времени и 
обычно порядок ее величины бывает известен. В таком случае 
по данным Тг, То и V \  можно произвести оценку Фи.
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Г л а в а  II. РАДИАЦИОННЫЙ БАЛАНС ПОДСТИЛАЮЩЕЙ
ПОВЕРХНОСТИ

§ 1. Уравнение радиационного баланса

Под притоком тепл-a на подстилающую поверхность за счет 
лучистых потоков принято понимать приход—расход лучистой 
энергии, поступающей на эту поверхность и уходящей от нее 
в атмосферу, т. е. радиационный баланс подстилающей поверх
ности Б. Следует отметить, что термин «баланс» в выражениях 
«радиационный баланс» и «тепловой баланс» имеет различное 
содержание: в первом случае под ним понимают соотношение 
приходной и расходной части радиационной энергии,- которое 
может быть положительным, нулевым или отрицательным, во 
втором — равенство приходной части теплового баланса и рас
ходной. М. И. Будыко [24] отметил, что при совместном исполь
зовании обоих выражений различное определение этого термина 
является не совсем удачным.

Приходную часть радиационного баланса на подстилающей 
поверхности составляют суммарная коротковолновая радиация 
(Q — прямая солнечная и рассеянная) и противоизлучение атмо
сферы ( G ). Расходная часть определяется отраженной корот
коволновой и длинноволновой радиацией и потерей тепла за счет 
собственного теплового излучения . подстилающей поверхности 
( В ) .  Доля отраженной длинноволновой радиации незначительна 
по сравнению с основными компонентами баланса и не выходит 
за пределы точности их определений. Поэтому обычно в уравне
ние радиационного баланса она не включается

Б =  Q(1 — А ) F-, (1.2)
где F  =  G  — В  — эффективное излучение;

А  — альбедо подстилающей поверхности (отноше
ние отраженной радиации к поступающей). 

Радиационный баланс подстилающей поверхности в Арктике яв
ляется одним из основных климатообразующих факторов, опре
деляющих состояние верхнего слоя гидросферы. Достаточно от
метить, что во время весенне-летнего таяния льда в арктических
42



морях на долю радиации в июне приходится более 2/з, а в июле — 
более 7 г от общего количества тепла, идущего на стаивание льда 
сверху [71]. Длительная потеря тепла излучением в период по
лярной ночи приводит к значительному выхолаживанию под
стилающей поверхности и влияет на нарастание льда.

В Арктике актинометрические наблюдения проводятся в ос
новном над сушей и наблюденные величины радиационного ба
ланса могут сильно отличаться от фактических величин над мо
рем. Особенно сильно этот факт может сказаться в весенне-лет
ний период, когда на суше могут быть участки оголенной от 
снега почвы или вообще нет снега. В этом случае альбедо суши 
отличается от альбедо моря, а это приводит к различию в вели
чинах поглощенной коротковолновой радиации даже при одина
ковой суммарной. Могут также существовать различия в вели
чинах эффективного излучения за счет температуры и характера 
подстилающей поверхности и в величинах суммарной радиации 
за счет отраженной.

Рассмотрим, как влияет изменение отдельных составляющих 
на общую величину Б. Из формулы (1.2) имеем

rfB =  Qrf(l — Л) +  (1 -  A ) d Q  +  d F ,  (2.2)

где d  — отклонение стоящей за ней характеристики от средней 
многолетней.

Примем, что d Q  составляет около 10% . от среднемесячной 
многолетней Q, d F  — 20% от среднемесячной многолетней F  и 
изменение альбедо — примерно 0,05. Величины колебаний пере
численных составляющих радиационного баланса в Арктике в ве
сенне-летний период в среднем имеют такое же значение. В этом 
■случае оказывается, что при больших значениях альбедо (0,70— 
0,80) первый член правой части формулы (2 .2 ) больше второго и 
третьего членов. С уменьшением альбедо возрастает роль вто
рого члена и при А  ~  0,50 первый и второй члены становятся при
мерно одинаковыми. Следовательно, весной и в начале лета, 
когда значения альбедо велики, точность определения радиаци
онного баланса зависит в основном от точности определения 
альбедо. Колебания суммарной радиации в этот период не по
влияют сильно на величину Б. В разгаре лета, когда альбедо 
уменьшается, возрастает роль d Q  в общей величине с£Б.

Эффективное излучение подстилающей поверхности входит 
в радиационный баланс как самостоятельная составляющая. 
Поэтому изменение F  непосредственно приведет к такому же из
менению величины Б. Радиационный баланс подстилающей по
верхности Арктики в осенне-зимний период практически равен 
величине эффективного излучения [248, 249]. Так, например, для 
Карского моря в октябре величина поглощенной морем коротко
волновой радиации составляет лишь около 8 % от величины эф
фективного излучения. Для последующих зимних месяцев доля
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коротковолновой радиации в радиационном балансе убывает 
до нуля. Таким образом, при определении радиационного ба
ланса оценка его составляющих может быть различной в зави
симости от времени года. В ряде случаев отдельные его компо
ненты, полученные по наблюдениям на полярной станции, могут 
быть не репрезентативными даже для прилегающих районов 
моря. Это обстоятельство нужно иметь в виду при использова
нии в океанологических расчетах данных наблюдений полярных 
станций.

§ 2. Определение суммарной радиации над морем

Отсутствие в большинстве случаев непосредственно измерен
ных величин суммарной радиации для моря, а также всех исход
ных параметров, позволивших бы использовать известные тео
ретические формулы [119] для вычисления этой компоненты, за
ставляет -рассмотреть возможность распространения данных 
наблюдений полярных станций на прилегающие районы моря. 
При этом наибольший интерес во многих задачах, связанных 
с теплообменом море—атмосфера, представляют не интенсив
ность суммарной радиации, а ее суммы за сравнительно продол
жительные интервалы времени: сутки, декада, месяц.

Как известно, предельной величиной суммарной радиации яв
ляются суммы возможной радиации (Qo), т. е. суммарная радиа
ция при безоблачном небе. По своему определению возможная 
радиация зависит от высоты Солнца, определяемой широтой ме
ста и временем/прозрачности атмосферы, и альбедо подстилаю
щей поверхности. Наиболее полно учет этих факторов произве
ден в работах М. С. Маршуновой [154] и Б. М. Гальперин [45]. 
В первой работе приведены месячные суммы возможной радиа
ции для районов полярных и дрейфующих станций, во второй — 
зависимость возможных суточных сумм коротковолновой радиа
ции от географической широты на 15-е числое каждого месяца 
(рис. 6). Из этого графика видно, что возможная радиация в те
чение осени—весны сильно зависит от географической широты. 
В это время значения альбедо как суши, покрытой снегом, так и 
моря высоки и почти одинаковы по всей Арктике. Поэтому при 
распространении возможной радиации для этого времени на дру
гие районы достаточно учесть разницу в широте. Но уже с мая 
по сентябрь за счет различий в альбедо и вторичного рассеяния 
происходит увеличение возможной радиации над снежной по
верхностью по сравнению с сушей на 10— 15% [154]. Это отра
жено и на графике, где для летнего периода верхние кривые 
относятся к океаническим условиям, а нижние — к суше.

Поскольку прозрачность атмосферы в Арктике сравнительно’ 
слабо меняется как во времени, так и в пространстве [45, 155, 
251] и мало отличается от средней многолетней, то при экстрапо
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ляции возможной радиации можно ограничиться учетом измене
ния альбедо подстилающей поверхности и географической ши
роты. А в течение мая—июля, как видно из рис. 6, даже измене
ние широты можно не принимать во внимание. Это объясняется 
тем, что в этот период уменьшение к северу высоты Солнца 
в дневные часы компенсируется увеличением ее в ночные часы.

Как известно;' фактическая величина коротковолновой радиа-

Рис. 6. Зависимость возможной радиации от географи
ческой широты.

ции, достигающей уровня моря, из-за влияния облаков отли
чается от возможной. При этом эффект вторичного рассеяния от
раженной подстилающей поверхностью и облаками радиации 
настолько существенен, что даже при неизменной облачности 
дашйые по суммарной и рассеянной радиации на береговых и 
островных станциях летом в Арктике нельзя экстраполировать 
на океанические районы. [45]. В холодный период года, когда 
альбедо подстилающей поверхности практически неизменно 
в пространстве, достаточно учесть изменение облачности. При 
этом можно принять во внимание то обстоятельство, что облака 
нижнего и среднего ярусов (St, Sc, Ns, As, Ac) обладают при
мерно одинаковой отражательной способностью и вызывают одно 
и то же изменение потока рассеянной радиации [253]. Как
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известно, изменение величины суммарной радиации в результате 
многократного рассеяния можно учесть формулой

«  =  . (3.2)

где Q '  — суммарная радиация при отсутствии многократного 
рассеяния;

А 0 — альбедо облаков.
Если предположить, что над некоторым районом характер 

облачности не меняется, а существуют различия лишь в альбедо 
подстилающей поверхности, то на основании формулы (3.2) 
можно определить величину суммарной радиации при различных 
альбедо подстилающей поверхности

.где Qi и Q i  — суммарная радиация в пунктах с альбедо подсти
лающей поверхности А± и Л2 соответственно.

При получении этой формулы полагалось, что Qo в обоих слу
чаях одно и то же.

Используя формулу (4.2) при известных значениях альбедо 
облаков и подстилающей поверхности, можно провести уточне
ние величины суммарной радиации в море по данным Q, полу
ченным на полярных станциях.

Для- оценки отражательной способности облаков воспользу
емся результатами расчетов И. В. Семеновой (табл. 2), вычис
лившей альбедо облаков различных ярусов по формуле, полу
ченной из выражения (4.2)

Л  _ _ _ _ _  Q 2  Q l  / С  O ' )л ° a 2q 2 - a 1q 1 ■

Таблица  2

Среднесуточные альбедо облаков при различной высоте Солнца в полдень

Облачность 5°- 10° 15° 20° 25° 30° 35° 40°

Ясно 0,35 0,35 0,32 0,28 - 0,23 0,23 0,21
10/0 Ci, Cs 0,22 0,28 0 ,30 0,30 0,29 0,28 0,27
10/0 Ac, As- 0,28 0,38 0,48 0,53 0,57 0,58 0,59 0,59

10/10 St, Sc 0,32 0,45 0,58 0,64 0 ,66 0,68 0,68 0,68

В качестве исходных данных она использовала средние мно
голетние данные наблюдений радиации на дрейфующих льдах и 
полярных станциях за июль—август, приведенные в работе 
[253]. Альбедо снежно-ледяной поверхности полагалось равным 
0,655, а альбедо суши, по данным полярных станций, — 0,17.
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С помощью графиков зависимости Q  от высоты Солнца были 
вычислены суммы радиации для суток с различной высотой 
Солнца, полагая, что

й©
Q =  2 J Q  ( h @) d h @.

O'

В случае ясной погоды атмосфера считалась мутным слоем, от
ражающим радиацию подобно облакам.

И. В. Семенова отмечает, что полученные величины альбедо, 
облаков при малой высоте Солнца в полдень (5— 15°) следует 
считать ориентировочными из-за больших относительных оши
бок Q. Отражательную способность частично облачного неба 
М. С. Аверкиев [2] рекомендует определять независимо от типа 
облачности формулой

Л0 =  0,2 +  0,5ЛА, (6.2).

где ./V — облачность в долях единицы.
Результаты расчетов по этой формуле для сплошной облач

ности и ясной погоды хорошо согласуются со значениями аль
бедо в табл. 2 для облачности нижнего яруса и безоблачного 
неба при высоте Солнца не ниже 25—30°.

Получающееся по формуле (.4.2) возрастание суммарной ра
диации над снежно-ледяной поверхностью при высоте Солнца не 
ниже 25—30° и альбедо A i= 0 ,1 7  и Л2= 0 ,655  хорошо согла
суется с результатами других исследований. Так, например, со
гласно Б. М. Гальперин [45], с мая по сентябрь возможные 
суммы радиации на дрейфующих льдах на 9— 1 0 % выше, чем на 
полярных станциях; по данным М. С. Маршуновой [154], это воз
растание составляет 15—48%- С появлением облачности раз
ница в величинах суммарной радиации над льдами и сушей ле
том возрастает. Особенно заметным это увеличение становится 
при облаках нижнего яруса с большими значениями альбеДо. 
В работе [45] отмечается, что в июле—августе различие в вели
чинах суммарной радиации на полярных и дрейфующих стан
циях при облачности 10/м St или Sc достигает максимальной ве
личины 60—70%). К такому же значению приходим на основа
нии формулы (4.2)'.

Вопросом влияния альбедо на изменение суммарной радиа
ции в результате многократного рассеяния занимался Б. А. Пят- 
ненков [190]. Согласно его выводам, подтвержденным большим 
эмпирическим материалом, величина изменения возможной сум
марной радиации в Арктике при разных альбедо подстилающей 
поверхности в среднем составляет 10—2 0 % в зависимости от вы
соты Солнца. При наличии слоистых облаков рассеянная радиа
ция над снежной поверхностью примерно в 1,5 раза больше, чем 
над поверхностями с малыми альбедо (тундра, вода).
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Эффект многократного рассеяния может привести к тому, что 
при появлении облачности суммарная радиация не уменьшится, 
а возрастет, хотя в среднем облачность и уменьшает ее.

Для облаков верхнего яруса уменьшение является незначи
тельным и меняется в пределах 1— 15% в зависимости от высоты 
Солнца. Для сплошной облачности нижнего яруса это уменьше
ние достигает 40—60% [253].

Вычисление месячных значений суммарной радиации очень 
часто производится по эмпирической формуле Савинова—Онг- 
стрема, учитывающей изменение суммарной радиации от облач
ности .

Q =  Q o [ l - ( l - C ) 7 V ] ,  (7.2)

где С  — коэффициент, выражающий отношение фактической ко
ротковолновой радиации при сплошной облачности 
к возможной.

В ряде случаев эта формула считается неудовлетворительной, 
поэтому и проводится учет влияния облачности различных яру
сов [119].

В связи с преобладанием в Арктике облаков нижнего и сред
него ярусов можно ограничиться учетом' лишь среднего балла 
облачности и рассчитать коэффициенты С  [42]. Впоследствии эти 
коэффициенты были несколько уточнены М. С. Маршуновой 
(табл.3). '

Т а блица  3

Значение коэффициента С для расчета* суммарной радиации [154] по месяцам

Пункт Ш IV V VI VII VIII IX х . XI

Дрейфующие станции . 0 ,85 0,75 0,75 0,70 0,50 0,50 0,70 0,70 _

Бухта Тихая . . . 0 ,80 0,65 0,60 о,ьь 0,40 0,35 0,40 0 ,50 ---
Остров Уединения . . 0 ,85 0,75 0,70 0,60 0,50 0,40 0,40 0,50
Остров Диксон . . ■ -,ч 0,85 0,75 0,70 0,55 0,50 0,45 0,45 0,50 ---
Мыс Челюскин . . . . 0 ,85 0,75 0,75 0,65 0,50 0,45 0,45 0,50 ---
Бухта Тикси . . . . . 0 ,85 0,80 0,75 0,60 0,50 0,50 0,45 0,45 0,50
Мыс Шмидта . . . . 0 ,80 0,75 0,70 0,60 0,50 0,50 0,45 0,45 0,50

Таким образом, изменение суммарной радиации для опреде
ленного пункта зависит главным образом от колебаний облачно
сти и альбедо. Следовательно, при известном альбедо подсти
лающей поверхности по состоянию облачности можно получить 
более.или менее верное представление о величине суммарной 
радиации. .Отклонение -  среднемесячных величин облачности 
от среднемесячных многолетних можно объяснить, очевидно, 
преобладанием определенных воздушных потоков. В работе [68] 
была проделана попытка выяснения связей между направлением
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воздушных переносов и количеством облачности, а также величи
ной суммарной радиации для некоторых пунктов Арктики 
(табл. 4, 5). Табл. 4 составлена по данным облачности и повто
ряемости направлений ветра для мая, июня и июля в среднем
за 20 лет (1937— 1957 гг.). В ней обозначено n = N / N  (где N  — 

среднемесячная общая облачность; N —  — среднемесяч-
1 (i)

ное многолетнее количество облаков); у = х / х \  x =  —  ' £ x i \
1 ОО

х — параметр, характеризующий повторяемость ветров оп
ределенных румбов (С — северных, В — восточных, 
Ю — южных и т. д .) ; 

м —: общее число случаев ветров по восьми румбам за месяц 
при четырех сроках наблюдений в сутки; 

ш — число штилей за месяц; 
k  — коэффициент корреляции.

При расчетах х все направления ветров разбивались на 
группы: 1 ) с наибольшей облачностью; 2 ) с наименьшей облач
ностью; 3) с облачностью, близкой к средней. Затем составля
лось для каждого года отношение числа случаев в месяц напра
влений ветра, сопровождавшихся большой облачностью, к вет
рам с малой облачностью. Если для каждого месяца иметь 
средние многолетние значения облачности по румбам направле
ний ветра и расчет у  вести с учетом средневзвешенных х, то, 
возможно, связи получились бы более тесными. В данном слу
чае не было возможности для проведения таких расчетов.

В табл. 5 z = Q / Q  — отношение суммарной радиации за ме
сяц к ее среднемноголетней величине Q за данный месяц. В об
щем, как видно из табл. 5, коэффициент корреляции между ве
личиной суммарной радиации и направлением ветра оказался 
лишь немного выше 0,5. Причем для летних месяцев эта зависи
мость оказалась несколько более тесной, чем для весенних, и 
лучшей для береговых пунктов, чем для открытого моря. В це
лом полученные связи недостаточно хорошие, чтобы ими вос
пользоваться для расчета облачности и суммарной радиации 
по данным повторяемости направлений воздушных переносов. 
Но судить о тенденции изменения этих элементов можно.

§ 3. Отражение и поглощение суммарной радиации в Арктике

Как известно, роль альбедо подстилающей поверхности как 
одной из характеристик радиационного баланса чрезвычайно ве
лика. Поэтому большое количество исследований посвящено 
определению отражательных свойств как отдельных объектов,
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Зависимость облачности от

Пункт Уравнение регрессии k

Остров Диксон п  =  1,236—0,236 у —0,56

Остров Уединения л =  0,816+0,184 у 0,53

Мыс Челюскин п  =  0,770+0,230 у 0,54

Остров Мостах л =  0,680+0,320 у 0,45

Мыс Шмидта л =  0,724+0,276 у 0,56

— (СВ +  В +  ЮВ +  Ю)

3 +  СЗ +  С +  СВ 

3 +  СЗ +  С +  СВ +  Y  в

(СВ +  С +  С З + Ю З )

СВ +  С +  СЗ 
СВ +  С +  СЗ +  ЮЗ +  З +  ш

Зависимость суммарной радиации от

Пункт

Среднее для

уравнение регрессии

Остров Диксон 

Остров Уединения 

Мыс Челюскин 

Остров Мостах 

Мыс Шмидта

2 =  0,73 +  0,27 у 

2 =  0 ,8 4 + 0 ,1 6  у 

г  =  1,35 — 0,35 у  

г  =  1,54 — 0 ,54  у  

г =  1,28 — 0,28 у



Таблица 4
повторяемости направлений ветра

x / N

V VI VII

0,564
0,870

0,491
0,870

0,492
0,826

64
0,870

50
0,876

63,8
0,876

63
0,838

51
0,837

71,8
0,843

0,650
0,796

0,555
0,833

0,585
0,796

0,638
0,800

0,520
0,760

80
0,820

VI VII

—  (СВ +  В +  ЮВ +  Ю) 

—2 3  -f- СЗ -f- С —]— 2 СВ +  ш

3 +  СЗ +  С +  СВ

ЮЗ +  3 +  СЗ +  0,5 СВ 
м — В +  ш — 0,5 (С +  СВ)

3 +  СЗ +  С 
м — СВ— Ю В + ш

1
(С В + В + Ю В + Ю )

1
ЮЗ +  3 +  С3+"2"С +  ш

ЮЗ +  3 +  СЗ +  С +  СВ 

3 +  СЗ +  0,5 С +  in
Ю +  ЮЗ +  3 +  СЗ +  ш 

3 +  СЗ +  С +  ЮВ

повторяемости направлении ветра
Т а б ли ц а  5

мая—июля Среднее для июня—июля

уравнение регрессии

0 ,6 2 , г  =  0,70 +  0 ,30  у 0 ,69

0,34 г  =  0 ,77 +  0,23 у 0,40

—0,52 2 =  1,39 — 0 ,39  у —0,52

—0,50 z  =  1,92 — 0,92 у —0,57

—0,45 2 =  1 ,3 6 — 0,36 у —0,50
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так и средних значений по некоторым площадям. Диапазон из* 
менений альбедо подстилающей поверхности в Арктике чрезвы
чайно широк: от 0,08—0,10 (для воды) до 0,98 (для свежевыпав- 
щего снега). Если в холодный период года,'когда таяние от
сутствует и подстилающей поверхностью почти повсеместно 
является снег, альбедо более или менее одинаково, то в период 
таяния альбедо даже того же снежного покрова меняется в за
висимости от стадии таяния.

Исследования радиационных свойств снежно-ледяного по
крова в Арктике Н. Н. Брязгиным [21] и Н. Т. Черниговским 
[252] показали, что величина отражательной способности льдин 
не зависит от их географического положения. Основной причиной 
в колебании альбедо является изменение состояния подстилаю
щей поверхности. В среднем альбедо снежного покрова весной и 
осенью составляет 0,77; 0,88 соответственно для плотного и све
жевыпавшего снега с величиной колебаний примерно 1 0 %. 
Н,-Т. Черниговский отмечает, что эти колебания альбедо снеж
ного покрова во времени связаны главным образом с изменением 
физических свойств снега и рельефа под действием метеороло
гических факторов. Выпадение снега, перенос его ветром, обра
зование на поверхности снега наста способствует увеличению 
отражательной способности снега. Уплотнение снега и образова
ние фирна, появление теней от неровностей при низкой высоте 
Солнца приводят к уменьшению альбедо. .

При отсутствии данных по фактическому значению альбедо 
снежного покрова приходится использовать какую-то наиболее 
вероятную величину, характеризующую отражательную способ
ность снега. Из работы [252] следует, что такой величиной для 
зимы и весны будет А = 0 ,8 2  для Центральной Арктики и Л =  0,86 
для районов полярных станций. Увеличение А  на побережье арк
тических морей объясняется более частым выпадением снега.

Осенью альбедо снежного покрова везде примерно одинаково 
и в среднем равно 0,85. Весной, даже до начала интенсивного 
таяния снега характер поверхности чистого снежного покрова 
зависит, очевидно, от термического состояния снега, которое 
в сильной степени связано с температурой прилегающего слоя 
воздуха. По данным Н. Т. Черниговского, для бухты Диксон 
за 1944— 1956 гг. в работе [68] была получена связь между аль
бедо чистого снежного покрова и температурой воздуха на уро
вне метеорологической будки Тг

А =  0,725-0 ,0 1 5 4 7 V  (8.2)

Полученный коэффициент корреляции для этого уравнения ра
вен —0,87.

Уравнением (8.2) можно пользоваться, если температура воз
духа не ниже —9, — 10°. При. более низких температурах зависи
мость характера поверхности снега от термического состояния
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снега и прибегающего слоя воздуха затухает и альбедо меняется 
слабо. Также неприменима эта формула и для тающего снега, 
поскольку состояние его поверхности зависит не только от об
щего количества тепла, поступающего к его внешним границам, 
но и от миграции воды при таянии снега, от характера таяния 
и ряда других факторов. Конечно, в пределах границ примени
мости формула (8.2 ) определяет альбедо в зависимости от сред
него фона температуры. Отдельные резкие колебания темпера
туры могут не повлиять на общую величину альбедо. Использо
вание в таком случае уравнения (8.2 ) приведет к искаженным 
результатам.

В период интенсивного таяния отражательные свойства ледя
ного покрова становятся чрезвычайно изменчивыми как во вре
мени, так и в пространстве. И снег и лед на разных этапах тая
ния обладают различной способностью отражать коротковолно
вую радиацию. Если в первый период таяния снег становится 
плотным, влажным, серовато-белого цвета и имеет альбедо при
мерно 0,70, то в период интенсивного таяния альбедо пропитан
ного водой снега понижается до 0,35 [21]. Это же самое отно
сится ко льду. В зависимости от оттенка его поверхности и ста
дии таяния альбедо может меняться от 0,70 до 0,40. В процессе 
таяния на ледяном покрове образуется много снежниц различной 
глубины, ледяные бугры, местами остается тающий снег, по-, 
этому среднее альбедо с какой-то площади зависит от относи
тельной доли э т и х  объектов. Особенно большое влияние на сред
нее альбедо оказывают снежницы, обладающие сравнительно 
малой отражательной способностью (0,36—0,13).

Некоторое представление о средних величинах альбедо таю
щего снега и льда может дать табл. 6 , составленная на основа
нии данных IT. Т. Черниговского.

В последней графе таблицы приведены альбедо тающего 
Льда, рассчитанные с помощью номограммы А. А. Дмитриева 
[60]. Данные двух последних граф хорошо согласуются между 
собой. Это может служить некоторым критерием реальности 
приведенных величин альбедо. Позднее аналогичная связь между 
разрушенностью льда й альбедо была получена по наблюдениям 
с самолета [32]. При одинаковой разрушенности льда это аль
бедо оказалось в среднем на 5% выше, чем в табл. 6 . Возможно,, 
что в данном случае некоторое увеличение отражательной спо
собности подстилающей поверхности могло произойти за счет 
добавочного отражения радиации атмосферой,.

Особый интерес представляет средняя величина альбедо 
по некоторой площади, занятой льдами различной сплоченно
сти. В этом случае, как показал А. П. Коптев [123], достаточно 
достоверные результаты получаются на основании средневзве
шенных значений альбедо'открытого моря и ледяного покрова.

-По его наблюдениям с самолета, альбедо открытого моря
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Среднее альбедо ледяного покрова в период таяния 1
Таблица 6

Характер поверхности
Разрушенность

поверхности
W

А А *

‘Снег, начало устойчивого тая
ния ..................................... 0 0,67 0,67

Интенсивно тающий снег, ме
стами белый лед . . . . . 10 0,62 0,62

Интенсивно тающий снег и та
ющий белый л е д ..................... 20 0,56 0,56

Тающий лед с белой поверх
ностью . ........................... ..... 30 0,51 0,51

Тающий белый лед со слабо
развитыми снежницами . . 40 0,47 0,46

Тающий лед со снежницами 50 0,41 0,40
Интенсивно- тающий лед . . 60 0,39 0,35
Лед с озеркам и........................... 70 0,33 0 ,30

1 Для молодых форм льда А  меньше из-за уменьшения рассеянной ра
диации в толще льда [218, 263, 265].

при наличии облачности составляет 0,09, а в ясную погоду — 
0,15. Такое увеличение Л в ясную погоду А. П. Коптев объясняет 
наличием бликов на поверхности моря и зависимостью альбедо 
воды от высоты Солнца, поскольку наблюдения проводились 
в конце августа и в сентябре при низких высотах.

Согласно Н. Т. Черниговскому [253], альбедо открытой воды 
в морях Чукотском, Баренцевом, Карском и Гренландском 
в среднем составляет величину около 0,11. Зависимость между 
средним альбедо (Лс) и сплоченностью льда (N ), как показано 
в работе [123], примерно линейная и, следовательно, может быть 
представлена формулой

Лс Л Д Г Л3( Ь  -'V), (9.2)

где Лл и Лв — альбедо льда и воды.
Как известно, суммарная радиация поглощается не самым 

гонким поверхностным слоем снега, льда и воды, а в зависимо
сти от их прозрачности проникает до некоторой глубины, оказы
вая влияние на термический режим этих сред. В частности, боль
шая проницаемость снега для коротковолновой радиации по сра
внению с длинноволновой приводит к «парниковому эффекту», 
в результате чего происходит его таяние при сравнительно низ
ких температурах воздуха.

По сравнению со льдом и водой снег обладает наибольшей 
поглощательной способностью. Исследованиями Н. Т. Чернигов
ского [252] установлено, что до начала-таяния слой снега тол
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щиной Ь с м  ъ среднем пропускает не более 8— 10% радиации. 
С началом таяния, как отмечается в упомянутой работе, изме
няется структура снега: он приобретает зернистое строение. 
Почти прозрачные зерна лучше пропускают суммарную радиа
цию, и в июле слой снега толщиной 20—25 с м  пропускает столько 
же радиации, сколько проходит весной через 5-сантиметровый 
слой. Увеличение глубины проникновения радиации в мокрый 
снег отмечается также в работе [124]. Это противоречит выводам 
П. П. Кузьмина [130], который отмечает, что с увеличением 
влажности снега его поглощательная способность увеличивается. 
Возможно, что в данном случае такое противоречие объясняется

Рис. 7. Проникновение радиации сквозь лед (в процентах 
к радиации на поверхности льда).

особенностями процесса таяния снега в Арктике, в результате 
которого изменение структуры приводит к большему эффекту,, 
чем повышение влагосодержания снега.

Лед оптически более однороден, чем снег, и обладает большей 
прозрачностью по отношению к коротковолновой радиации. Экс
периментальные исследования пропускания суммарной радиации, 
паковым льдом показали, что даже сквозь 3-метровый лед в не
которых случаях проходит до 13% радиации. Естественно, интен
сивность поглощения радиации во льду зависит от его солености,, 
количества пузырьков воздуха и других примесей в нем. Поэтому 
происходящее в результате таяния уменьшение оптической одно
родности верхнего слоя льда очень сильно сказывается на вели
чине пропускания радиации.

На рис. 7, заимствованном из работы [252], приведены осред
ненные данные, характеризующие величину суммарной радиа
ции, проникающей в паковый лед, по наблюдениям на дрейфую
щих станциях. Такое проникновение радиации в толщу льда, 
несомненно, влияет на его термический режим. Однако при 
оценке влияния поглощенной радиации на таяние льда следует
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иметь в виду отмеченное увеличение «мутности» поверхностного 
слоя, приводящее к интенсивному поглощению суммарной радиа
ции в самом верхнем слое. В работе [253] отмечается, что летом 
в период таяния до глубины 5 с м  доходит в среднем лишь 24% 
радиации, а до глубины 50 с м — 10%, т. е. проникновение сум
марной радиации в лед летом отличается от приведенного на 
рис. 7 более чем в 2 раза.

В работе [124] по результатам инструментальных измерений 
лолучена эмпирическая формула, определяющая величину погло
щенной снегом и льдом радиации на различной глубине от по
верхности

Q(z) =  Q ( l -  у 4 ) ( 1 - ц е - « ' ) .  ( 1 0 .2 )
Параметры v, (х, i зависят от физических свойств снега и льда и 
характера приходящей радиации. Их величины, согласно иссле
дований авторов работы [124], приведены в табл. 7. Очевидно, 
что формулу ( 10 .2 ) нельзя экстраполировать до поверхности 
снега или льда (2 = 0), так как из-за приведенных эмпирических 
значений параметра jx она в этом случае теряет , физический 
смысл. Унтерштейнер [327], по данным наблюдений на амери
канской дрейфующей станции, определил, что в самом тонком 
поверхностном слое льда поглощается примерно 62% радиации, 
т. е. (1=0,38. Далее с глубиной величина проникающей коротко
волновой радиации убывает по экспоненте, с коэффициентом 
v =  0,015 l / с м  при г =  1 .

Таблица  7
Зависимость параметров jx, v, i от состояния снега и льда

Состояние снега и льда Состояние
неба р. - V г

Снег мокрый ©2 1,19 0,40 1/2
п 1,23 0,32 1/2

Снег сухой,' мелкокри ©2 1,05 0,85 1/2
сталлический п 1,16 0,65 1/2

-Лед парвллельноволок- ©2 1,21 0,57 1/3
нистой структуры п 1,21 0,52 ' i /з

Лед пресный, голубой п 1,21 0,36 1/3
•Лед загрязненный ©2 1,04 1,07 1/3

Наиболее оптически прозрачной средой является вода, в ко
торую суммарная радиация проникает до глубины 20—25 м .  
При этом большое влияние на проникновение радиации кроме 
различных примесей, содержащихся в воде, оказывают льды. 
По-данным Н. Т. Черниговского [253], составлена табл. 8 про
никновения радиации на различную глубину 2 в зависимости 
от ширины разводья. -
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Проникновение суммарной радиации в воду
(в  процентах)

Таблица 8

Z (м)

Ширина разводья
б 1 2 3 4 5 10 15 20 25 35

Июнь 1962 г. «Северный 
полюс-10»

2— 10 м ...................... 100 4 4 4 3 3 2 1 1 1
100—200 м  . . . . 100 И 11 11 10 8 5 4 3 2

Чукотское море . . . . 100 41 30 26 21 19 9 5 3 2 0, 5

Из табл. 8 видно, что с увеличением сплоченности льда ин
тегральный поток проникающей радиации уменьшается. Даже 
в случае больших участков открытой воды доля радиации на не
которой глубине меньше, чем на том же уровне в открытом море. 
Очевидно, здесь сказывается экранирующая роль ледяного по
крова.

§ 4. Расчет противоизлучения атмосферы и эффективного 
излучения подстилающей поверхности

Исследованию переноса длинноволновой радиации в атмо
сфере и определению эффективного излучения посвящено боль
шое количество работ [120, 269]. Сложный вид большинства рас
четных формул заставляет представлять их в виде радиацион
ных номограмм, из которых номограмма Ф. Н. Шехтер [266] 
считается в настоящее время наиболее удобной для использова
ния и обеспечивающей хорошую согласованность с данными наб
людений [154].

Из теоретических формул, предложенных для определения 
эффективного излучения, достаточно простыми и удобными для 
.расчетов являются приближённые формулы М. Е. Берлянда, 
Т. Г. Берлянд [10] и К. 5J. Кондратьева [120]. Исходным матери
алом для расчетов длинноволновых потоков как по теоретиче
ским формулам, так и графическими способами является верти
кальное распределение температуры и влажности воздуха. Эти 
данные не всегда и не везде имеются, поэтому при определениях 
эффективного излучения в этих случаях приходится прибегать 
к использованию формул, определяющих F  через значения тем
пературы и влажности воздуха вблизи от подстилающей поверх
ности. В большинстве случаев эти формулы эмпирические.

Используя то обстоятельство, что стратификация средней и 
верхней тропосферы не очень сильно влияет на величину эффек
тивного излучения подстилающей поверхности и что между
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температурой и влажностью воздуха существует корреляционная 
связь, М. Е. Берлянд и Т. Г. Берлянд [10] задались средним зна
чением стратификации и получили теоретические формулы для 
расчета эффективного излучения поверхности по наземным дан
ным температуры и влажности воздуха. При этом оказалось воз
можным придать полученной зависимости вид формулы Брента

-F0 =  o 7 l ( s l / 7 - r ) ,  ( 1 1 .2)

что позволило выяснить физический смысл эмпирических пара
метров s и г.

Пользуясь отмеченными положениями, эти авторы построили 
также график для определения эффективного излучения земли 
по данным температуры и влажности воздуха на высоте метео
рологической будки. М. Е. Берлянд [9] отмечает, что этот график 
обладает точностью, не уступающей точности единичных экспери
ментальных определений эффективного излучения. Совершенно 
очевидно, что при значительном отклонении стратификации ат
мосферы от средней использование для расчета эффективного 
излучения или противоизлучения атмосферы формул, в которых 
переменными являются наземные данные, требует поправки на 
стратификацию.

М. С. Маршунова [154] вычислила для ряда пунктов в Арк
тике значения эмпирических параметров в формуле для опреде
ления противоизлучения атмосферы

G0 =  s 7 l ( r i + s y T ) ,  ( 1 2 .2 )

которая связана с выражением ( 1 1 .2 ) соотношением

: /̂ 0 =  8 (Go- ^ а ) - ( 1 - 3 )  Go (13.2)
где а — постоянная Стефана—Больцмана;

б — излучательная способность подстилающей поверхности. 
Параметры г4 и s получены путем сопоставления атмосферного 
излучения, рассчитанного по среднемесячным данным темпера
туры и влажности воздуха с помощью номограммы Шехтер и 
формулы (12.2). Эти данные приведены в табл. 9.

Проведенное сравнение расчетных величин противоизлучения 
атмосферы, полученных по формуле ( 1 2 .2 ) с коэффициентами 
из табл. 9, с результатами инструментальных наблюдений, пока
зало вполне удовлетворительную согласованность. Относитель
ная ошибка в среднем составила 10% [154].
- Особенно важен учет стратификации в инверсионных усло

виях при наличии облачности, преобладающих зимой в Арктике. 
В этих случаях с повышением нижней границы облаков увеличи
вается их собственное излучение из-за повышения температуры, 
и в то же время радиация от облаков у земли уменьшается из-за 
роста поглощения в промежуточном слое. В результате таких
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противоположных эффектов зависимость атмосферного излуче
ния от высоты облаков у подстилающей поверхности не имеет 
монотонного характера. Д. J1. Лайхтман показал, что существует 
некоторый экстремальный уровень, на котором облака в наи
большей степени повышают радиационный баланс [135]. Преоб
ладание в Арктике значительной облачности нижнего яруса поз
воляет упростить учет влияния облаков на величину противоиз
лучения атмосферы и эффективного излучения. В частности, как 
показано в работе [253], можно учитывать влияние облачности 
введением множителя, линейно зависящего от общего количества’ 
облаков,

где Go — атмосферное излучение при ясном небе;
С  — облачный коэффициент.

Средние месячные значения С  для некоторых пунктов Арктики, 
заимствованные из работы [154], приведены в табл. 9. Годовой 
ход облачных коэффициентов в этой работе объясняется особен
ностями стратификации атмосферы и высотой облаков.

Особенно большое влияние на величину эффективного излу
чения оказывает стратификация атмосферы вблизи подстилаю
щей поверхности. Именно поэтому при расчетах эффективного 
излучения стараются наиболее точно учесть вертикальное рас
пределение температуры вблизи 'подстилающей поверхности [9, 
120]. Такой учет особенно необходим при вычислениях эффектив
ного излучения разводий в зимний период и вообще при вычисле
нии эффективного излучения открытого моря осенью и зимой, 
когда атмосферное излучение воздуха, трансформирующегося 
под влиянием теплой поверхности моря, сильно меняется.

Определим изменение эффективного излучения подстилаю
щей поверхности, происходящее при термической трансформации 
воздушной массы за счет теплообмена с морем при условии, что 
до начала трансформации противоизлучение атмосферы и эффек
тивное излучение. подстилающей поверхности были известны. 
При определении противоизлучения атмосферы будем исходить 
из уравнения переноса длинноволновой радиации по схеме 
К-Я-Кондратьева [118]

где / — индекс, показывающий, к какой совокупности участков 
спектра относится рассматриваемая величина;

■ ctj — коэффициент поглощения длинноволновой радиации; 
P i  — доля абсолютно черного излучения, приходящаяся на

Q = Q 0 { \ + C N ) , (14.2)

(15.2)
U)
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■ ' ч
Величина противоизлучения атмосферы зависит от состояния 

.облачности, поэтому целесообразно рассмотреть ряд случаев, 
а. Н е б о  б е з о б л а ч н о е .  Граничным условием для уравнения

(15.2) в данном случае будет

Противоизлучение атмосферы на уровне подстилающей поверх
ности при ясном небе находится решением уравнения (15.2) 
с граничным условием

«со
O 0 = ' ^ i a . jp j  j  < sT t e ~ aJ r' dr\, (16.2)

(/) о
oo

где m o c =  Jpn (z) d z .
о

Найдем изменение G и F  в зависимости от изменения Га. 
Представим = { Т  +  Г)4, где Т  — изменение температуры при

трансформации воздушной массы. Так как Т < ^ .Т ,  то, расклады
вая ( Т  +  Г)4 в ряд и ограничиваясь двумя первыми членами, 
получим Г4а~ Р  +  4РГ. Подставляя это выражение в уравнение
(16.2), будем иметь

т оо

G0 =  Go +  4 2  * i P ]  j  0 Т Т е - аР  d v , (17.2)
(fl о

где G '— значение Go при T &= T .
E. Д. Ковалева [111] отмечает, что колебания температуры 5— 10° 
в слое атмосферы выше 1 к м  практически не сказываются на 
величине противоизлучения атмосферы. Поэтому, представив

(г|) =  Г30е_£Т|, что наиболее точно должно выполняться в пре
делах нижнего километра атмосферы, получим

Псо
G Q =  G o J r 4 ^ i a.Jp j  J c T 3o T e ~ ^ J + ^ r>d r t. (17.2а)

U) о

Проведем интегрирование (17.2а) по 'частям. При этом будем 
иметь в виду, что при трансформации воздушной массы за счет
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теплообмена с подстилающей поверхностью Г(/Поо) =  0. В таком: 
случае

0 . =  <?; +  4 ' 2 l J £ L . ' 7 t r e +
(Л

(Л

Вычислим значение J -

•--оо

‘ - <‘' + Ч ’ W  *!•

Т  — 711 о — 1 U=o •

\e - ( V } + * m d v .
Представим /  в виде суммы двух интегралов

(18.2)

J--
я со

|  e - ( * J + ' ) n * L d y i _h ^  e- ( ^ - ) ’>-|ZLd7I =  y 1 +  / 2, (  19.2)

где m h —  J рп (2 ) d z  ( h -—высота квазистационарного подслоя), 
о

Предполагая, что в пределах квазистационарного подслоя 
выполняется логарифмическое распределение температуры с вы
сотой и, принимая, как это обычно делается [9, 120], т  =  р 0г г 
получим

Х - ^ Ч  Eid z

J  i
Р0&2

где

{ E i [ - A (a; +  e)] _

X
Е1 (л:) =  j

Ei

X

, (20 .2)

t d t

Po Pnlz=0‘ 
При вычислении /г примем величину

„ дТи равной - 5— r о т

d T  
d r 1

независимой от высоты

z =  h
Ошибка в величине противоизлучения атмо

сферы за счет такого предположения не может быть существен
ной. Объяснить это можно следующим. Изменение с высотой 

d T \ d Tфункции —— = ----- •—— определяется изменением градиента 1
а т  Рп cLz

и плотности водяных паров. Выше квазистационарного подслоя
обе величины медленно меняются и обычно в одну сторону. По-

.  d T  d Tэтому для небольших высот можно считать ^ d m . Из ха
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рактера подынтегральной функции видно, что основной вклад 
в противоизлучение атмосферы за счет /г дают нижние слои воз

духа. Отсюда следует, что если —-— и будет на большой высотеd m
(обычно величинах порядка 1 к м  и выше) значительно отли- 

d T  *  -чаться от -т- , то это не может сильно сказаться на общей
а т  z — h

величине /г.
Более точное значение /г можно получить в том случае, если

d T  тлв слое z > h  известно значение pn (z) и Итак, принимая

d T __ d T
d m  ~  d m

Л  =

Z=h , имеем

d m \z=h (2 1 .2 )

Или, имея в виду логарифмичность профиля температуры воз
духа в квазистационарном подслое,

%0
2 Ро&2 ( aj  +  О

Окончательно получим 

G 0 =  Go +  4a Го

Г е ~  Е) РоЙ — е ~  (a;'+ mA  . d T o 
' L d z

г  V 1  ai p i  
U)

F  =  F 0 — 4а7 0 Т, zPj
0 a-j +  е 

(У)

I '*0 д dT 0
+  ~ W  1 ‘ "5F

_  х0 А1 .
k '  d z

(2 1 .2а)

(2 2 .2)

(23.2)

где
(Л

(«, +  «>

Ei

k' . аЛР/ Г„- (*/+s) Р»Й _  (“/ + s) mool .
*2P0 ^  (a; +  E)2 (Л

/ 70 =  ^nlr. =3

Из формулы (23.2) видно, что изменение F  при термической 
трансформации воздушной массы за счет теплообмена с подсти
лающей поверхностью определяется через изменение темпера
туры этой поверхности и градиента температуры воздуха у под
стилающей поверхности.
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б. Н е б о  п о л н о с т ь ю  п о к р ы т о  о б л а к а м и .  Согласно исследова
ниям М. С. Маршуновой [154], тепловое излучение обликов 
в Арктике можно отождествлять с излучением абсолютно чер
ного тела при положительных температурах. С понижением тем
пературы излучение облака становится меньше излучения абсо
лютно черного тела. Поэтому граничное условие в этом случае 
запишется в виде

' G = 0 h==8()074/) (24.2)
где Я — высота облаков;

Т &н — абсолютная температура нижней границы облака (Я).  
Решением уравнения (13.2) для z = 0  при условии (24.2) будет

О  iv =  8П °Г4

+ 2 а'л1(Л о

(Р1 н  P f i
U) 

mH
o T a e  ai'n d~r\, ( 2 5 .2 )

н
где m H - J pn ( z ) d z .
При определении зависимости G  от изменения температуры бу
дем исходить из тех же положений, что и при ясном небе. Тогда 
в случае Я  ^  Й будем иметь:

G n  — G jv -f- 4а Го | Г0
aj P j

BPJ ~  ( aj  +  в) mH
a j  +  £

am L a j  +  1 
(Л
L *0 A2 d T n

*P]

k '  d z  

1

(26.2)

где A2 =
(i)

U)
_ x0 2̂ 

k '

a jp j

d T Q
d z (27.2)

Ei PiA0 Я1— (a; +  e)

-  El Poxo

aj  + ln -^ -
*0

k H — коэффициент турбулентного обмена на высоте z — H .
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В случае Н  > %
Q N  ' G дг'-)- 4а7'о | я £Р)

Jmaj aj  +  !(Л
-  (“у+■)”«_[_

■ т л V  *j p j

Jm U  aj  +  Е (/)

хо A3 _ dTp  
k ' d z (28.2)

F n = F . N  ' 4аГ SPJ’ \ т  % T  Л_ ( а / + О т я 1—  L ^ o - W  1 J -
(Л

у-0 Аз _

/г' d z
(29.2)

где
* j Pj

EJ

(/)

-  Ei

(«; +  =)

( “ у + е)

+

*2Р0
%iP j

и )
(“у Г е)2

. [ е“ ^ +в) т Й __ е- ( “; + 6)'«я]_

Из формул (26.2):— (29.2) можно определить влияние измене
ния высоты и температуры облаков в процессе трансформации 
воздушной массы на противоизлучение атмосферы и эффектив
ное излучение. Очевидно, наиболее заметно это влияние скажется 
при изменении высоты и температуры низких облаков. Измене
ние температуры и высоты высоких облаков не скажется суще
ственно на величинах G я  F .  Это видно, в частности, из характера 
поведения ехр [— ( a в зависимости от величины пока
зателя, а также из того, что член формул (26.2) — (29.2), в кото
рый входит эта функция, становится малым по сравнению с ос
тальными, если высота облаков, а следовательно, и т н  доста
точно большая. Поэтому при большой высоте облаков даже 
значительные изменения их высоты не могут существенно по
влиять на величины G  и F .

в. Ч а с т и ч н о  о б л а ч н о е  н е б о .  Расчеты противоизлучения.атмо
сферы при частично обл'ачном небе теоретическим путем, оказы
ваются очень сложными. Только в некоторых частных случаях 
можно получить более или менее простые формулы. К ним, на
пример, можно отнести случай равномерного распределения об
лачности по небосводу. Если принять изотропность тепловых 
потоков, что, как показал К. Я. Кондратьев [120], не вызывает 
существенных ошибок, то противоизлучение атмосферы на уро
вне подстилающей поверхности запишется в виде

■Q =  ( \ - N ) Q o +  N Q n . (30.2)
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При этих же условиях является законным широко исполь-. 
зуемое в практике расчетов противоизлучения атмосферы соот
ношение

( } = О 0(1+СЛГ). (31.2)'

Из формул (30.2) и (31.2) легко получить значение облачного 
коэффициента ( С ) :

С  =  - £ - —  1 (32.2)

или

где

С  = G ' +  Ш

G0 +  ДО о
' 1 , (32.2а)

Ш  =  0 - 0 ' \
A G 0 = G 0 — G o.

Величины A G  и A Go примерно одинаковые и при трансформа
ции воздушной массы за счет теплообмена с подстилающей по
верхностью меняются в одну сторону. Учитывая также, что при 
этом изменения величин AG  и A G o  в Арктике (если не происхо
дит изменения облачности) не превышают 10— 15% от основных 
членов, то можно считать, что в процессе трансформации воздуш
ной массы C ~const, В таком случае для определения величины 
противоизлучения атмосферы при трансформации воздушной 
массы можно пользоваться формулой (31.2), где облачный коэф
фициент считается постоянной величиной и G о определяется 
по формуле (22.2). Для определения изменения величины эффек
тивного излучения при частичной облачности F  будем иметь

F = F  -  4a7l( Т 0

*о

1

(л

jP j

А4 1  +  СЛО d T 0
dz (33.2)

При отсутствии облаков эта формула становится тождественной 
выражению (23.2), определяющему эффективное излучение под
стилающей поверхности при ясном небе.



Г л а в а  III. ВЕРТИКАЛЬНЫЙ ТЕПЛООБМЕН В МОРЕ

§ 1. Понятие об устойчивости и характере перемешивания воды

В механизме переноса тепла между поверхностью и нижележа
щими слоями моря очень много общего с вертикальным переме
шиванием в атмосфере. Как и в атмосфере, вертикальная тепло
передача в море осуществляется посредством турбулентного пе
ремешивания воды и упорядоченных вертикальных потоков, роль 
которых по мере приближения к поверхности убывает. Молеку
лярное перемешивание много меньше турбулентного и обычно 
в расчет не принимается. Как и в атмосфере, в море можно выде
лить два типа турбулентного перемешивания и преобладание 
того или иного типа определяется характером устойчивости воды.

Устойчивость водных слоев в настоящее время принято ха
рактеризовать критерием Хесселберга Е, зависящим от верти
кального градиента плотности [90]

Е =  —  
т

j  db  _j_ ду d S
d $ \ d z  I 1 d S  d z

(1.3)

где у — плотность воды;
— температура;

5  — соленость;
Г — вертикальный градиент потенциальной температуры 

(адиабатическая поправка).
В отличие от устойчивости воздуха, определяемой главным 

образом градиентом температуры, в Арктике для морской воды 
в формуле (1.3) основная роль принадлежит второму члену, за
висящему от градиента солености.

Адиабатическая поправка мала, и ее рекомендуется учиты
вать лишь в тех случаях, когда градиент солености меньше 0,03%0 
на 100 м  [90]. Н. П. Булгаков [36] отмечает, что параметр Е ха
рактеризует только одну сторону статической устойчивости вод
ных слоев, являясь показателем сопротивления, которое возни
кает при вынужденном перемещении элементарной массы 
жидкости под действием внешних динамических причин без пред
варительного изменения ее температуры. Для того чтобы точнее
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учесть влияние термических причин на характеристику устойчи
вости водных масс и оценить возможность развития чисто терми
ческой конвекции, он предложил ввести поправку к критерию 
Хесселберга. Эта поправка учитывает изменение сжимаемости 
морской воды, происходящее при изменении ее температуры, и 
пропорциональна разности частных производных плотности по 
давлению, взятых при первоначальной и последующей темпера
турах. Автор отмечает, что сжимаемость воды может сыграть 
заметную роль при развитии конвективного перемешивания на 
глубинах, превышающих 200—300 м .  Там, где критическая глу
бина конвекции, определенная без учета сжимаемости,' изме
няется в пределах 0— 200 м ,  введение предложенной поправки 
обычно практически не влияет на величину Е.

С параметром устойчивости тесно связан критерий Ричард
сона, характеризующий степень развития турбулентности.

где V  — модуль скорости течения.
Как отмечалось, при Ri >  0 атмосфера находится в устойчи

вом состоянии, при отрицательных Ri — в неустойчивом, а при 
Ri =  —0,02, —0,05 наступает процесс термической конвекции. 
Для моря нет оценок величины Е, при котором начинается кон
вективное перемешивание. При Е > 0  слои воды относительно 
друг друга находятся в устойчивом состоянии, и турбулентное 
перемешивание может возникнуть лишь в том случае, если бу
дут существовать вертикальные и горизонтальные градиенты 
скорости течения. В море всегда существуют факторы, создаю
щие градиенты скорости (волнение, течения, приливо-отливные 
явления и-др.), поэтому всегда существует турбулентное переме
шивание Н. Н. Зубов [87] такой вид перемешивания называл 
фрикционным.

Для вычисления переноса субстанции в результате такого пе
ремешивания обычно используется, как и в метеорологии, про
порциональность потока субстанции градиенту ее осредненной 
величины, т. е. зависимость ( 1 . 1 ), и коэффициент пропорцио
нальности принимается как коэффициент турбулентного тепло
обмена, диффузии или вязкости. Естественно, при этом возни
кают те же самые трудности с определением коэффициентов тур
булентности и масштабов пространственного и временного 
осреднения,что и в метеорологии.

При Е =  0 слои воды в море находятся в безразличном состоя
нии и конвекция еще не Наступает. Предполагается, что она на
чинается сразу же при наступлении неустойчивости. Н. Н. Зубов 
[87] определяет конвекцию как перемешивание слоев вОды, вы
званное вертикальными токами, возникающими или в результате 
увеличения плотности поверхностных слоев моря, или в резуль-



тате уменьшения плотности глубинных слоев воды. Главным от
личием конвективного перемешивания от фрикционного является 
то, что первое происходит только в вертикальном направлении 
и не зависит от наличия градиента скорости. Таким образом, при 
наличии градиента скорости течения и существовании фрикцион
ного перемешивания конвекции может и не быть, но в случае 
конвективного перемешивания всегда возникают градиенты ско
рости и фрикционное перемешивание. При этом интенсивность 
перемешивания воды становится настолько большой, что в слое 
конвекции, обычно, изменения температуры и солености по вер
тикали не заметны, т. е. отмечается гомохалинность и гомо
термия.

В дальнейшем под турбулентным перемешиванием будет по
ниматься всегда существующее в море перемешивание, обусло
вленное наличием градиента скорости, а под конвекцией — пере
мешивание водных масс, происходящее с бесконечно большой 
скоростью и обусловленное как вертикальными токами, так и су
ществующим при этом фрикционным перемешиванием.

§ 2 . Коэффициент вертикального турбулентного перемешивания
Как уже отмечалось, в море, так же как и в атмосфере, рас

пространение по вертикали температуры, солености, течений и 
различных примесей в значительной степени зависит от интен
сивности турбулентного перемешивания. В закономерностях тур
булентного обмена в воде и в воздухе много общего. Поэтому при 
определении характеристик турбулентности в море очень часто 
используются те же гипотезы и приемы, что и для атмосферы.

Единственно надежным методом определения характеристик 
турбулентности, как отмечает А. Г. Колесников [115], является 
прямой метод, основанный на статистической обработке турбу
лентных пульсаций элементов. Вследствие того что величина 
пульсаций скорости течения и температуры в море много меньше, 
чем в атмосфере, требуется особенно малоинерционная и высо
коточная аппаратура. Этим объясняется незначительное число 
прямых исследований структуры турбулентности в море и связи 
структуры турбулентности с осредненными величинами гидроло
гических элементов. Поэтому для получения представления
об интенсивности турбулентного переноса различных субстан
ций по осредненным данным в настоящее время широко исполь
зуются практически те же полуэмпирические теории турбулент-х 
ности, что и для атмосферы. Обзор некоторых из них и условия 
их применимости приведены в работах Р. В. Озмидова [175, 176] 
и С. А. Китайгородского [106]. В основе этих теорий лежит гипо
теза о том, что в море, как и в атмосфере, между закономерно
стями турбулентной и молекулярной диффузии существует фор
мальная аналогия. Естественно, что и здесь встают те же
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трудности в определении границ, в которых эта аналогия допу
стима, в определении интервалов временного и пространствен
ного осреднения.

Если диффузия субстанции в море происходит в основном 
за счет мелкомасштабной турбулентности, то аналогия с моле
кулярной диффузией допустима, и вертикальный турбулентный 
перенос можно рассматривать в рамках полуэмпирических тео
рий. К этому выводу приходит С. А. Китайгородский при рас
смотрении вертикального турбулентного перемешивания в море, 
охваченном ветровым волнением [106, 107]. Объясняется Дан
ный факт тем, что масштаб пульсаций значительно меньше раз
меров области, охваченной ветровым волнением, а скорости этих 
пульсаций значительно меньше скоростей движения частиц в са
мих ветровых волнах.

Полагая, что коэффициент интегрального турбулентного об
мена для количества движения k  зависит лишь от элементов 
волны, С. А. Китайгородский, применив соображения теории раз
мерности, получил функциональную зависимость k  от волнения. 
Но для определения некоторых параметров пришлось использо
вать дополнительные гипотезы о масштабе турбулентности. При 
этом оказалось, что наилучшая согласованность с эмпирическими 
результатами получается, если используется в отношении длины 
пути смешения гипотеза Прандтля—Кармана. В таком случае

J = B b b 3 ~ ~ ,  (2.3)

где б = h / %  —  крутизна волны;
b =  c /V  — возраст волнения;

V  ■— скорость ветра;
h  — высота волны;
Я — длина волны;
с — скорость распространения волны, 6  =  0,002 безраз

мерный параметр.
В тех случаях, когда необходимо задать изменение k  c. глуби

ной предлагается использовать гипотезу Прандтля, а для опре
деления градиента средней скорости жидкости, в волне — поль
зоваться классической теорией волнения. Тогда оказывается, что

_ 2712
£(z) =  8*2( z 4 -a/ i )2- t  е ~ Т  , (3.3)

'С
где а = 0,2 — безразмерный параметр;

х = 0 , 4  — безразмерный параметр;
т — период волны.



Ранее выражение для коэффициента турбулентного обмена 
в верхнем слое моря было получено С. В. Доброклонским [81], 
использовавшим кармановскую гипотезу. При определении гра
диента средней скорости он исходил из теории трохоидальных 
волн. Если, пользуясь выводами С. В. Доброклонского, рассчи
тать коэффициент k,  то, как показал С. А. Китайгородский, пока
затель степени при 6' и безразмерный параметр В  по величине 
будут отличаться от приведенных в формуле (3.3) и несколько 
хуже согласовываться с экспериментальными данными, которые 
приводятся в работе [-106]. Хотя, вообще говоря, С. Г. Богуслав
ский [17] отмечает, что теория С. В. Доброклонского подтверж
дается некоторыми экспериментами.

Развитием теории С. В. Доброклонского является исследова
ние турбулентного обмена, обусловленного ветровым волнением 
в мелководном море, выполненное О. Д. Шебалиным [258]. При 
определении градиентов средней скорости он исходил из урав
нений теории волн на конечной глубине.

В перечисленных исследованиях не рассматривается влияние 
на интенсивность турбулентного перемешивания дрейфового те
чения, возникающего одновременно с волнением. Между тем, как 
отмечает В. В. Шулейкин [273], турбулентные явления в потоках 
дрейфового течения значительно интенсивнее, чем в волнах.

Использовав для вычисления k  формулу Кармана, градиенты 
скорости в которой находились из уравнений дрейфового тече
ния Экмана, он получил

Рассчитанные по этой формуле значения коэффициента тур
булентного обмена k  В. В. Шулейкин сравнил со значениями, 
вычисленными по формуле С. В. Доброклонского [81]. Оказа
лось, что коэффициент турбулентного обмена на уровне поверх
ности моря в первом случае почти на два порядка больше, чем 
во втором. Поэтому при наличии дрейфового течения вряд ли 
целесообразно принимать во внимание увеличение интенсивно
сти турбулентного перемешивания волнением. х

Следует отметить, что параметр Кармана к  в естественных 
условиях, согласно оценке В. В. Шулейкина, отличается от ве
личин, полученных в лабораторных условиях, и оказывается при
мерно равным 0,1.

(4.3)

где Vo —  скорость поверхностного течения; 
со —  угловая скорость вращения Земли;

ш2 =  св sin ср;

71



С. А. Китайгородский [106] придерживается мнения, что у по
верхности моря величина коэффициента турбулентного обмейа 
в чисто дрейфовом течении одного порядка, что и в ветровом 
волнении. Хотя, если вместо кармановской гипотезы о длине
пути смешения для определения k  исходить из теории Экмана, то, 
по крайней мере для ветра скоростью не выше 6 ж/сек, коэффи
циент турбулентного обмена в дрейфовом течении оказывается 
на порядок больше, чем за счет одного волнения.

В некоторых исследованиях при определении коэффициентов 
турбулентной вязкости, теплопроводности и диффузии использу
ются не гипотезы 'Кармана и Прандтля относительно длины пути 
смешения, а зависимость вертикального профиля осредненной 
величины диффундируемой субстанции от интенсивности турбу
лентного перемешивания. Впервые по такому пути пошел
В. Шмидт [315]. Он исходил из предположения, что распростра
нение тепла от поверхности моря в глубину происходит посред
ством турбулентного перемешивания. Поэтому, решая уравнение 
теплопроводности для бесконечно глубокого моря

д$ _ д29-
'  и! а <)*

при периодическом ходе температуры на поверхности и прини
мая коэффициент турбулентной температуропроводности а  не 
зависящим от глубины, по изменению амплитуды тепловой волны 
или сдвигу фазы можно получить формулу для определения сред
ней в слое величины а.  Такую же задачу, но не задаваясь какой- 
либо гипотезой относительно изменения k  с глубиной, решил и 
Фьельдстад [297].

В. Б. Штокман [271] детально проанализировал величины а  
и к,  найденные по методам Шмидта и Фьельдстада, и показал, 
что для верхней половины слоя (Z), до которого распространя
ются температурные волны, они удовлетворительно согласуются 
друг с другом. Однако, как отметил В. Б. Штокман, точность оп
ределения a  Yik  по этим методам невелика, так как вычисление 
амплитуд температурных волн и сдвига фаз сопряжено со зна
чительными ошибками. .

Для нахождения а  В. Б. Штокман предлагает использовать 
уравнение теплопроводности (5.3), записанное в конечных раз
ностях

~~Ш~~ ( Д 2 )2  • (6.3)

Уравнение (6.3), по мнению В. Б. Штокмана, имеет преимуще
ство в том, что не требует каких-либо краевых условий и гипотез 
относительно а  (z ). Очевидно, что при малых А# и А2# величина а  
из формулы (6.3). будет определяться с большими ошибками.

(5.3)
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Из уравнения теплопроводности при вычислении а  исходит и 
В. А. Цикунов [241]. Он считает, что распределение темпера
туры в поверхностном слое интенсивного перемешивания квази
стационарно и удовлетворяет уравнению

где Q —  интенсивность коротковолновой радиации;
v —  коэффициент поглощения солнечной радиации водой.

Краевым условием для формулы (7.3) В. А. Цикунов прини
мает уравнение теплового баланса на поверхности моря. В та
ком случае для определения среднего в слое (z2—  Zi) коэффи
циента температуропроводности

требуется знание целого комплекса метеорологических и гидро
логических характеристик ( /  —  сумма радиационного баланса, 
турбулентного потока тепла между поверхностью моря и возду
хом, затрат тепла на испарение). Недостатком метода является и
гот факт, что при изотермии в поверхностном слое моря а =  оо, 
причем распределение плотности в то же время может характе
ризовать хорошую устойчивость.

Ряд других методов определения k  основан на изучении из
менения плотности воды при перемешивании или профиля скоро
сти течения. К ним относится графический метод Яйобсона [272]. 
В основе своей этот метод исходит из гипотезы, что изменение 
распределения плотности на какой-либо гидрологической стан
ции обусловлено только вертикальным перемешиванием. Обычно 
изменения распределения плотности в море происходят довольно 
медленно, поэтому, чтобы получить заметную разницу в распре
делении плотности, требуется значительный промежуток вре
мени, в течение которого воздействие других факторов (кроме 
перемешивания) на плотность может быть значительным.

На зависимости профиля скорости течения от коэффициента 
турбулентного обмена строит свой метод определения величины k 
А. И. , Фельзенбаум [233]. Пользуясь теорией размерностей, он 
получил k  для мелкого моря глубиной Z

где V  —  скорость ветра;
ф(г) —  функция, определяющая закон изменения k ( z ) ;

i —  постоянная, . характеризующая зависимость между 
скоростью ветра и скоростью поверхностного тече-

(7.3)

(8.3)

—

k  —  i l/Zcp (г): (9.3)

ния.
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Рассматривая течение как результат действия ветра, 
А. И. Фельзенбаум по характеру профиля скорости определяет 
вид ср (z ) и показывает, что наилучшая согласованность с опыт
ными данными получается при задании <р (г) в виде

( 1 0 . 3 )

Очевидно, этот метод применим к установившемуся состоянию и 
слабой расслоенности моря, т. е. к случаю, когда роль устойчи
вости мала.

Из зависимости профиля скорости течения от коэффициента 
турбулентного обмена исходил и Фьельдстад [298], выводя фор
мулу для определения k в случае чисто дрейфового течения 
в безграничном море.

Решая уравнения движения
d , du 
dz dz
d , dv 
dz dz

-- — 2a>zv;  

■•2(0 j i

при краевых условиях.

z  —  0 k~\

z  —  oo и - 

Фьельдстад получил

du,
dz -Oqx, k~[

dv
dz

- v  - = 0,

(11.3)

■o,0v>
(12.3)

k =
2«^i2 dt, 

r2 . ^ L
L dz

где и  +  iv =  Ie lip.

(13.3)

. Вычисление k  по формуле (13.3) сопряжено с большими труд
ностями.

А. А. Сперанская при определении коэффициента турбулент
ного обмена в пресном водоеме попыталась учесть роль устойчи
вости [217]. Она исходила из предположения, что изменение ки
нетической энергии пульсаций пропорционально работе против 
сил тяжести при вертикальном перемещении вихрей в стратифи
цированной жидкости. Использовав полуэмпирическое соотноше
ние для определения длины пути смешения, она получила фор
мулу

(1
dV

■Р'Е>-йГ
(14.3)
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где параметры р '= 0 ,4  и (32 =  1,3 • 10~3 были определены экспе
риментально. Вывод А. А. Сперанской можно распространить и 
на море, учитывая роль солености. Естественно, коэффициенты р 
в этом случае могут быть по величине другими.

Достаточно простое выражение для коэффициента турбулент
ного обмена можно получить при использовании уравнения ба
ланса энергии турбулентности, как это приведено в работе [139].

Как известно, при установившейся турбулентности ‘в слое 
(О— Z ) , если не учитывать диссипацию энергии турбулентности 
в тепло, уравнение баланса кинетической энергии турбулентности 
таково:

м da
dz

dv
dz

g  d i 
If dz d z  =  0,  (15,3)

ai
где щ  =  — ;

a i  —  коэффициент турбулентной диффузии.

Если из системы уравнений (11.3) определить и
du dv
dz  “ dz  ’ T0,

зная распределение плотности воды с глубиной, из уравнения
(15.3) можно найти k. Будем считать, что k с глубиной не ме
няется. Такое предположение, как показал В. Б. Штокман [271], 
для поверхностного слоя не создает больших ошибок, т. е. замет
ное уменьшение k  (2) начинается с достаточно больших глубин.

Если & = & = c o n st, ось я ориентирована по направлению ве
тра, то уравнения (11.3) и (12.3) приводятся к виду:

— d2a , „ Л
■2сод> =  0;dz2

и d2v
dz2 =  О

и

2 = 0 — .  Q  ■ Т т d vdz — ’“'O’ кл dz =  0

(11.3')

(12.3')
2 =  со и, - ■ 0.

Решение системы уравнений (11.3') при краевых условиях 
{12.3х) будет

(cos ^2  — sin и-z) е~^г ;
2 k'jii

v- -=Л- (cos (x2 4- sin \xz) e~^z , 
2k'ip

(16.3)

где
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' ~  ̂ оч du dv ,Определяя из уравнении (16.3) —— и ——  и подставляя наи-
денные значения в уравнение (15.3), а такж е’ принимая во вни
мание, что при 2 = 0

2 £2f V
будем иметь

■■Vo ( e - 2"z  -  1 )  -  ть • g  in  =  0 .  ( 1 7 . 3 )

Если за Z  принять «глубину трения» [272], тогда \ iZ— л  и 
(Г~2̂ 2<С1. Поскольку можно приближенно представить

in 7* -  Z ^
То То dz

то
2V, _  . _ |L  . (18.3)

Однако, так как |х2= - — , то из уравнения (18.3) находим
к

среднюю величину коэффициента турбулентного обмена для
слоя Z

k =  (19.3)
№  И Г

Очевидно, что по формуле (19.3) можно производить определе
ния k и подо льдом, если Vo — скорость дрейфа, льда.

Чтобы оценить порядок величин к, были произведены расчеты 
по данным четырех гидрологических станций, полученным на 
станции «Северный полюс-4» в 1956 г. (30 июля, 4, 7, 15 авгу
ста). При г)1=1 средняя величина k Оказалась равной 20 см2/сек.

Производилась оценка величины k для моря, не покрытого 
льдом. Так, для Чукотского моря, если считать, что течения
в его средней и северной частях в основном дрейфовые, на осно
вании многолетних данных для августа k в центральной части 
моря оказалось равным 10—20 см2]сек, к северу величина его 
постепенно понизилась до 0,1— 1 см2!сек. Такие малые величины

k на севере Чукотского моря в летний период объясняются ма
лыми скоростями течений и. большой устойчивостью вследствие 
притока пресных вод за счет таяния льдОв.
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В выражении (19.3) зависимость коэффициента турбулент
ного обмена от плотностной стратификации- учитывается: Точ
нее, формулой (19.3) определяется коэффициент турбулентной 
диффузии

d\ =  kf\y ,

так как коэффициент турбулентного обмена количеством движе
ния может быть получен лишь при известной величине r)i. Как 
уже отмечалось (глава I), этот параметр в настоящее время ре
комендуется принимать при нейтральной устойчивости равным

^  =  1Е" =  1щГ ~  1’18'

В 1957 г. Эллисон предложил теорию, определяющую зави
симость отношения коэффициентов турбулентного обмена тепла 
и количества движения в жидкостях от Ri [295]. Используя урав
нения движения, неразрывности и диффузии вместе с некото
рыми предположениями относительно разрушения флюктуаций 
скорости и плотности, он получил уравнение

1. Rf
k ~~ Рг0(1 — Rf)2 ’ (20.3)

D k  „ „ где P r0=  —  при нейтральной устойчивости;
а

R f = R i -

а
Т  ’

Rf* — критическое значение Rf, при котором турбулентный 
обмен тепла прекращается.

Если полагать, что а =  а\, то результаты расчетов по этой фор
муле удовлетворительно согласуются с опытными, полученными 
в экспериментах по диффузии солей в лотке с движущейся водой 
[296]. При больших Ri величины ai/k близки, как отмечают ав
торы этой работы, к оценкам ai/й, сделанным Праудменом для 
естественных условий. По измерениям в Каттегате для Ri, нахо
дящихся в пределах от 4 до- 10, Праудмен получил, что 0,03 
^ a i / ^ ^ 0 ,0 5 .  На рис. 8, заимствованном из работы [296], пред
ставлено отношение a ^ k  как функция локального числа Ri при 
a j k  — 1,4 для нейтральных условий. Наилучшая согласованность 
теоретической кривой с экспериментальными данными полу
чается при Rffc=0,10.

Два десятилетия тому назад Манк и Андерсен [162] предло
жили учитывать влияние устойчивости на интенсивность
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(21.3)

турбулентного обмена для тепла и количества движения зависи
мостями типа

a==a0(l +  pr Ri)“ s/-

^ =  ^ о ( 1 + ^ Ш Г ‘/2 
где ao =  ko при Ri =  0;

Эг =  3,33, Ю — подобраны экспериментально.
Рассчитанное по формулам (21.3) отношение a/k, хотя и убы

вает с увеличением устойчивости воды, согласуется с кривыми 
рис. 8 лишь при больших значениях Ri.

а. А

Ri

Рис. 8. Зависимость а^к от устойчивости. Сплошные ли
нии—  расчет по формуле (20.3) при различных Rf*; знач

ки —  по результатам экспериментов.

О. И. Мамаев [151] предлагает учитывать изменение интен
сивности турбулентного перемешивания в море от устойчивости 
зависимостью типа

ITjfr == т  (Ri) k.

В простейшем случае, ког^а m =  const, интегрированием нахо
дится

k =  k t fT ml&. (22а.3)
Аналогично зависимость коэффициента температуропроводно
сти от Ri задается формулой

а =  а0е~п т . (226.3)

В таком случае для определения ajk  будем иметь
а
k

1
Рг

Лт — п) Ri (23.3)
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При предложенных Мамаевым величинах параметров т и п  
( т = 0,4; /г= 0 ,8 ) вычисленные значения a/k  значительно пре
вышают экспериментальные величины, представленные на рис. 8. 
В принципе можно подобрать зависимость т  и п  от Ri таким об
разом, чтобы получаемые a/k были ближе к приведенным на 
рис. 8. К сожалению, прямых экспериментальных определений 
зависимости a/k  от. устойчивости очень мало, чтобы дать более 
точную оценку и формуле (23.3) и параметрам т. и п.

В частности, измерения пульсаций температуры и скорости 
течения в поверхностном слое Тихого океана в районе Антарк
тики при стратификации, близкой к нейтральной, позволили оп
ределить коэффициенты а и &. А. Г. Колесников [116] отмечает, 
что по порядку величины а и k оказались близкими, а кривые 
изменения а и k с глубиной почти повторяют друг друга.

С увеличением устойчивости отношение a/k убывает и по дан
ным подледных измерений пульсаций температуры и скорости 
течения. Так, в озере Байкал при большой устойчивости поверх
ностных слоев воды было получено отношение a/k  порядка 0,05—• 
0,02. Таким образом, отдельные экспериментальные определен
ные значения a/k  в общем согласуются с теоретическими, полу
чающимися по формуле (20.3).

Знание зависимости коэффициентов турбулентного обмена 
для тепла, количества движения и других субстанций от осред
ненных значений некоторых гидрологических элементов позво
ляет при известных градиентах температуры, скорости, солено
сти воды и т. д. довольно просто вычислять по формуле (1.1) 
вертикальные турбулентные потоки этих субстанций. Обычно 
в некотором слое моря вертикальный профиль температуры и со
лености с достаточно большой точностью можно принимать ли
нейным. В этом случае градиенты определяются легко, и верти
кальные потоки тепла и солей могут быть вычислены по формуле

Ф , = # -  (24-3)в K g  Р г  Tl —  Т2

В этой формуле индексы при у и Ф обозначают верхний и нижний 
уровень слоя, в пределах которого изменение у  и ■0 по вертикали 
полагалось линейным. Д ля вычисления потока солей по формуле
(24.3) нужно предварительно заменить в ней Ф, Рг и с на S, Sc 
и 1 соответственно.

Использование для расчета вертикального потока субстанции 
осредненной величины коэффициента турбулентного обмена на 
основе формулы (1.1) приводит к некоторой ошибке. Однако 
при вычислении потоков субстанции за длительный промежуток 
времени (порядка нескольких суток и более) ошибка из-за схе
матизации вертикального профиля коэффициента турбулентно
сти при его небольших изменениях будет невелика [69], поэтому
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допустимо использование формулы (24.3). К выводу о возмож
ности упрощения в ряде случаев схемы вертикального профиля 
коэффициента турбулентного обмена пришла 3. С. Иванова [89]. 
Такой вывод она сделала на основании вычислений распростра
нения температурных волн по вертикали при различных схемах 
задания а (г). При этом оказалось, что ход температуры поверх
ности воды меняется очень слабо, если схемы a (z) не очень 
сильно различаются, а величина а не очень мала.

При учете вертикального профиля коэффициента турбулент
ного обмена следует иметь в виду, что приведенные выше зако
номерности изменения k в зависимости от глубины весьма схе
матичны и не учитывают влияния на перемешивание такого 
важного фактора, как устойчивость. Приведенные в монографии 
[228] примеры вертикального профиля коэффициента темпера
туропроводности, рассчитанного по формуле (6.3) для некото
рых районов Карского моря, оказываются, в общем, зеркальным 
отображением профиля устойчивости. Поэтому при значитель
ных изменениях величины устойчивости в зависимости от глу
бины при вычислениях турбулентных потоков более целесооб
разно использовать среднее значение коэффициента турбулент
ного обмена в некотором слое по формуле (19.3), в какой-то 
степени учитывающей фактор устойчивости.

§ 3. Конвективное перемешивание

В тех случаях, когда под воздействием того или иного ф ак
тора плотность верхних слоев моря становится больше плотно
сти нижележащих, т. е. наступает неустойчивое состояние 
( Е < 0 ) ,  возникает конвективное перемешивание этих слоев. 
Теоретически при отсутствии турбулентного перемешивания рав
новесие слоев, как замечает Н. Н. Зубов [87], может существо
вать и при небольших отрицательных величинах Е. Но в поверх
ностных слоях моря турбулентность обычно бывает довольно 
интенсивной, поэтому здесь неустойчивое состояние долго сохра
няться не может.

В большинстве районов Арктики процесс конвективного пе
ремешивания поверхностных слоев гидросферы в осенне-зимний 
период настолько ярко выражен и своеобразен, что Н. Н. Зубов 
назвал его вертикальной зимней циркуляцией. Разработанный 
им метод расчета элементов этой циркуляций получил широкое 
применение в практике океанологических исследований. Основ
ным недостатком этого метода является некоторая идеализация 
условий в море и то, что в схеме Н. Н. Зубова конвекция в море 
непосредственно не связана с атмосферным воздействием. Вычи
сленные при этом изменения теплосодержания воды в слое кон
векции и толщина образовавшегося льда являются возможными
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при достижении конвекцией некоторой заданной глубины. 
Поэтому элементы зимней циркуляции вычисляются не на за 
данную дату, а на тот момент, когда изменение теплосодержа
ний воды в слое конвективного перемешивания становится рав
ным величине теплоотдачи в атмосферу. Поскольку последняя 
зависит не только от атмосферных условий, но и от температуры 
поверхности моря, то вычисление теплоотдачи в атмосферу и 
привязка ко времени элементов зимней циркуляции происходит 
с некоторым приближением.

В настоящее время известны исследования, уточняющие 
схему Н. Н. Зубова и упрощающие методику расчета [33—35, 
198, 199 и др.], но не решающие вопросов учета адвекции тепла 
и солей и не связывающие принципиальным образом гидроло
гические процессы с атмосферными.

Использовав физическую модель процесса конвекции по 
Н. Н. Зубову, В. А. Цикунов предложил математическую схему 
этого процесса [242], впоследствии несколько уточненную уче
том изменения толщины слоя конвекции за счет испарения и 
осадков [243]. В своей теории конвективного перемешивания 
в верхних слоях моря В. А. Цикунов предположил, что процесс 
выхолаживания монотонный, т. е. охлаждение, не прерывается 
периодами нагревания. Как и у Н. Н. Зубова, полагалось, что 
перемешивание в слое конвекции бывает настолько интенсивным, 
что. градиенты солености'и температуры в нем становятся очень 
малыми и слой можно считать практически однородным. 
Обычно в слое конвективного перемешивания в Арктике гомо-. 
генность наблюдается, поэтому упрощение реального процесса 
в этом отношении не является грубым.

В схеме В. А. Цикунова пренебрегается теплообменом и по
током солей в слой конвекции из нижележащих слоев воды, что 
в ряде случаев также является обоснованным. Но, несмотря 
на некоторую идеализацию процесса, неоспоримым достоинст
вом данной теоретической схемы является аналитическая связь 
гидрологического процесса с потоком тепла и солей в атмосферу 
(под последним понимается осолонение вследствие испарения 
или опреснения воды с поверхности). Решение полученной
В. А. Цикуновым системы уравнений позволяет, в принципе, 
по известному ходу во времени теплообмена и влагообмена 
с атмосферой и величинам адвекции тепла и солей вычислить 
на любой момент времени глубину распространения конвекции, 
а также температуру и соленость воды в слое конвективного 
перемешивания. Но практически было предложено проводить 
вычисление элементов конвекции графическим путем для случая, 
когда адвекция тепла и солей отсутствует.

Использование быстродействующих электронных цифровых 
вычислительных машин (ЭЦВМ) в практике океанологических 
расчетов позволяет преодолевать громоздкость получающегося
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решения данной задачи и доводить его до оперативного исполь
зования.

В работе автора [74] приближенная теория конвективного 
перемешивания В. А. Цикунова распространена на случай нали
чия льда. При этом можно определять такие важные гидрологи
ческие характеристики, как срок ледообразования и толщину 
льда. А возможность реализации полученной системы уравнений 
на ЭЦВМ позволила снять такое ограничение, как предположе
ние монотонности осеннего выхолаживания. Кроме того, вместо 
потоков тепла и влаги в атмосферу задавались значения тем
пературы, влажности и ветра на некоторой высоте, а также ра
диационный баланс подстилающей поверхности, т. е. значения 
метеорологических элементов, не требующие предварительных 
расчетов. .

Впоследствии удалось проводить учет адвекции тепла, солей 
и потоки этих субстанций между слоем конвективного переме
шивания и нижележащими [77].

Составим, следуя работе В. А. Цикунова [242], уравнения- 
баланса тепла и солей в слое конвективного перемешивания 
при отсутствии адвекции

' /  + 1  Г Я /  hi+ 1

j  Фa{t)dt =  c j  тf l t d z +  J  Tf i l d z  —
Lo h,t.

j  Т г  +  Л  +  1 ^ 2  +  Т  J  a '- ^ r d t
о h

(25.3)

где H — глубина, до которой распространяется конвективное 
перемешивание;

Фа — тепловой поток между морем и атмосферой;
дЬо ,

——----- градиент температуры на глубине г=Л.

Первый член правой части этого уравнения характеризует 
теплозапас слоя конвективного перемешивания толщиной 
в момент времени U, второй — увеличение теплозапаса за счет 
увеличения толщины садя конвекции до Й{+1, третий — теплоза
пас слоя конвекции в момент времени U+i и четвертый член оп
ределяет поток тепла за счет турбулентного перемешивания 
между слоем, конвекции и нижележащими слоями воды за ин
тервал времени T = ^ +i— ti.

В уравнении (25.3) не принимается во внимание зависимость 
теплоемкости воды от температуры, что не вызывает заметной
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погрешности. Аналогично уравнение баланса солей в слое кон
вективного перемешивания может быть записано в виде

где <3>s — приток солей в слой конвекции.
В уравнениях (25.3) и (26.3) индекс i обозначает момент 

времени, в который задана соответствующая характеристика.
Глубина конвективного перемешивания определяется на ос

новании соотношения плотностей в слоях конвекции Yi+i и ниже-
л  е ж а щ е м ' ^ (ft j+ i)

Ъ + i < Т ( й г - м ) -  ( 2 7 -3 )

Зависимость плотности воды от температуры, солености и давле
ния известна и с различной степенью точности определена в ра
ботах [88 , 145, 152]. В частности, довольно простая формула 
предложена П. С. Линейкиным [145]

т =  1 +  1(Г3 (sj5 +  е2& -  е35& -  е4&2 +  s5P), (28.3)

где e i= 0 ,82 ; 82 =  6 ,89 • 10-2; ез= 3 ,90  • 10_3; 84= 9,18 • 10~3;
85 =  5 • 10“8.

Последний член этой формулы для данной задачи мал 
по сравнению с остальными и его можно не учитывать.

В случае вынужденной конвекции за счет ветрового переме
шивания, когда толщина верхнего гомогенного слоя изменяется 
от hi до йг+i, температура и соленость этого слоя описывается 
теми же уравнениями, что и при свободной конвекции. Глубина 
же fti+i в данном случае зависит не только от соотношения плот
ностей выше- и нижележащих слоев, но и от механического воз
действия ветра. Для определения глубины ветрового перемеши
вания можно воспользоваться известными соотношениями для 
стационарного случая, например формулой С. А. Китайгород
ского [106]

h =  0,16V2, (29.3)

где V — скорость ветра в м/сек.
Итак, если полагать потоки тепла и солей к слою конвектив

ного перемешивания известными, то система уравнений (25.3) —
(28.3) полностью определяет задачу конвективного перемеши
вания до начала ледообразования. При решении ее будем счи
тать, что слой конвективного перемешивания гомогенный. В урав
нениях (25.3) и (26.3) без особого ущерба для точности 
можно принять Yi=Yi+i=Y- Если полагать интервал времени
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T = t i + i  —  tj т а к и м ,  ч т о б ы  f ± . h = h i+i —  Й* б ы л о  д о с т а т о ч н о  м а л ы м  
и  п о з в о л и л о  б ы  п р е д с т а в и т ь  и н т е г р а л ы  в т о р ы х  ч л е н о в  п р а в о й  
ч а с т и  э т и х  у р а в н е н и й  п р и б л и ж е н н о  в в и д е

й . , - г+1

j  т Л ^  =  0 , 5 т [ » 1 +  » ( ( й 1+1) ] ( й « + 1 -  й г); 
Я i

h 'l+l

j  1i S i d z = 0 , 5 ' {  [ 5 г +  5 г(й,: + 1 )] ( й г +  1 -  hi),

fii

т о  п о с л е  у ч е т а  в с е х  у п р о щ е н и й  п о л у ч а ю т с я  с л е д у ю щ и е  у р а в н е 
н и я  д л я  о п р е д е л е н и я  т е м п е р а т у р ы  # i+ i  и  с о л е н о с т и  S ,+ i  в с л о е  
к о н в е к ц и и  в м о м е н т  в р е м е н и

= 0 , 5

4 + 1
1 (* , ,

— ' J а~дГйг;

5 г+1 =  0 , 5 ^ 5 г (1  +

г+1 t . г

ти
ni+1

+  5 /(1

н + 1

TJ5г+1 t .
j  Ф  s dt,

j
+

fit
hi+1 +

( 3 0 .3 )

( 3 1 . 3 )

где i3̂  =  '04-(/ii+i), S'.=.Si(Ki+i) — температура и соленость воды
на глубине на ti момент
времени;

l i + 1

J  =
_1_
С'!

О п р е д е л и м  п о с л е д н и е  ч л е н ы  ф о р м у л  ( 3 0 .3 )  и ( 3 1 . 3 ) .  О с о л о -  
н е н и ё  п о в е р х н о с т н о г о  с л о я  в о д ы  з а  с ч е т  и с п а р е н и я  л е г к о  в ы ч и 
с л я е т с я  п о  д а н н ы м  о с о л е н о с т и ,  т о л щ и н е  и с п а р и в ш е г о с я  с л о я  
в о д ы ,  к о т о р а я  н а х о д и т с я  п о  С о о т в е т с т в у ю щ и м  ф о р м у л а м  
г л а в ы  I. Е с л и  d  —  с к о р о с т ь  и с п а р е н и я ,  т о  у в е л и ч е н и е  с о л е н о с т и  
в с л о е  к о н в е к ц и и  п р о и з о й д е т  н а  в е л и ч и н у

Д 5г =
1

'г + 1

Т fi-,.<+1 t .
j  5  • d  ■ d t : (32.3)



При небольших интервалах времени соленость воды достаточно 
точно определяется по данным на момент времени U, и тогда 
формула (32.3) приобретает вид

(32.3')

где d — испарение за интервал времени T=tj+ i — ti.
Теплообмен и поток солей к слою конвективного перемеши

вания от нижележащих слоев воды может быть определен более 
или менее просто при предположении, что перенос этот 'Осуще
ствляется посредством турбулентного перемешивания, что глу
бина проникновения конвекции в течение интервала времени т 
не меняется и, если момент времени ti принять за начало отсчета, 
то вертикальное распределение температуры и солености ниже 
слоя конвекции на этот момент времени известно. В таком слу
чае для определения потока тепла и солей можно использовать, 
уравнение диффузии

В действительности % является функцией времени, но для 
небольших т это изменение Й обычно невелико и его можно не 
учитывать.

Применив преобразование Лапласа-Карсона [59] по форму
лам типа

(33.3)

с краевыми условиями

z —  й г =  Ь S  =  S 0;
0 =  со S  =£ со ;

t = . t i ==0 Si(z)  =  cp(z).

(34.3)

CO

(35.3)
о

получим решение уравнения (33.3) в изображениях

а- +

+  ]  ср ( 0  е  * С) У  *  d ( ,  -  J  ср ( С )  е (2  Л

Z h
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Откуда

dS
dz

В принципе можно получить общие формулы для оригиналов 
этих выражений. Однако для получения расчетных формул удоб
нее предварительно провести некоторые упрощения. В частно
сти, удобно заменить ф(£) ломаной линией и вычислить инте
гралы, а затем находить оригиналы. Выделим на кривой на
чальной стратификации м произвольных отрезков, для каждого 
из которых <р(£) представима линейной функцией глубины

причем z0 =  h, cpo=So| t=0-
Если т выбрано небольшим, то в первом приближении для этого 
интервала времени зависимость S 0 от t можно полагать линей
ной. В таком случае на конец интервала т будем иметь

¥ ; +1 ( 0  =  ? j  (Zj ) +  b i +1 (С -  Zj) Zj  <  С <  Zj + l ,

+  ТГ 2  Фя (2. -  z n) -  _ 2  Xj [Zj ~ Z ) 4 ~
/=r/V+l

M
(36.3)

где К )  =  J'n  К )  +  J"n K )  -  Л  К ) ;

Xj  (a-j) =  J' i  (<*■}) +  +  J ]  ( a ; ) ;

J \  (ar) =  br (zr -  2,_ г) eric -2-y ~ - >
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Для определения изменения солености в слое конвекции за 
интервал времени т при неизменном коэффициенте диффузии 
получим

Ч + \

Ф s dt  =  ^ -
dS
д г  z = h

dt  =
t.

X

(37.3)

В выражениях (36.3) — (37.3) должно выполняться условие
Z  ^  Zj <  ОО, Н ^  Zfc <  ОО.

Определение теплообмена и изменения температуры как 
в слое конвективного перемешивания, так и в нижележащих 
производится по формулам (36.3) и (37.3), если заменить в них 
а\ на а и 5  на Ф.

Решение уравнений (30.3) и (31.3) при условии, что послед
ние члены правой части их известны, будем проводить следую
щим образом. Если выбрать некоторую величину 8h  таким об
разом, чтобы в его пределах можно было бы находить -fr' и S'-
с помощью линейной интерполяции типа

где z i ^ h s ^ z 2-, ■&2= ^ ( z 2); ^ ^ ^ ( z i ) ,  
тогда АШ-п'> =  пЬН, п = 0, 1 , 2 , . . .
Первоначально полагается п = 0 и вычисляются АШп)\ =  
— hi +  AftW; # '  ; S'. и условная плотность а', по формуле, по
лученной из выражения (28.3),

Затем определяется теплообмен с атмосферой и по формулам
(30.3), (31 .3)— температура и соленость слоя конвекции.
Поскольку теплообмен с атмосферой является функцией
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*2—'Я (38.3)
*2 —*1 ’

°i =  SiS[ +  (е2 — e3S- — е4&'-) &'•. (28а.З)



температуры поверхности воды, то для вычисления J может быть, 
применен метод последовательных приближений

где т — номер итерации.
Если учесть, что изменение температуры воды из-за большой 

теплоемкости происходит медленно, то при небольших т вели
чина Л-О малая и процесс итераций очень быстро сходится. Если 
же брать т порядка суток, то при расчетах J можно вообще 
не учитывать изменения температуры воды за это время.

После определения температуры и солености рассчитывается 
условная плотность воды в слое конвективного перемешивания

равносильное условию (27.3), не выполняется, то п увеличи
вается на единицу, снова вычисляются новые значения A ^n> и 
Hi+1, и процесс повторяется до тех пор, пока не будет выполнено 
условие (27а.3). Полученные значения hi+±, 'вч+ь Si+i являются 
исходными при расчете на следующий интервал времени т.

Очевидно, что приведенной системой уравнений можно поль
зоваться до тех пор, пока температура поверхности воды не ста
нет равна температуре замерзания 0 данной солености [88].

После этого необходимо производить учет осолонения воды 
в слое конвективного перемешивания, вызванного выделением 
солей при образовании морского льда соленостью 5 Л. В этом 
случае A5i примет вид

у (т + 1) =  / 0 (., М (т));

+  » ) ( ! -
j ( m  +  1)

+

■ (39.3)

а;-и — sA + i +  (е2— e3S /+ i еА+л)% +1- (286.3)
Если окажется, что условие

а; - и < аь (27а.3)

б = - 0 , 0 1  {0,3 +  5 (+ 1 |5,27 +  4 • 10 35 г+1 (1 +  0,01Si+1)] }.
(40.3)

(41.3)

где р и Я — плотность и толщина льда.



может фиксироваться и по нему определяется дата ледообразо
вания. Поток тепла к нижней поверхности льда в данном слу
чае уже не зависит от атмосферных условий и вычисляется из 
уравнения (30.3) при известных значениях других параметров

ti  +  1

Ji  =  0,5 [(б/ — (б; +  — 29/+1) fii + 1] -f- j  (42.3)
t .I

Большое влияние на развитие конвективного перемешивания 
оказывают адвективные изменения температуры и солености 
при горизонтальных переносах тепла и солей, вызванных ветро
вым дрейфом. Стационарные течения, как правило, являются 
менее интенсивными, чем ветровые. Кроме того, распределение 
температуры и солености в море, обусловленное этими течениями 
за промежуток времени в несколько месяцев не меняется сильно, 
а поэтому в какой-то мере учитываются заданием начальных 
условий. Ветровые же течения за сравнительно короткий проме
жуток времени могут резко изменить температуру и соленость 
в данной точке. Особенно большие изменения обычно наблю
даются в поверхностных слоях моря.-Это не может не сказаться 
на конвективном перемешивании. Действительно, принос менее, 
плотных вод затрудняет конв.ективное перемешивание, а принос 
более соленых, плотных вод может привести к увеличению глу
бины плотностного перемешивания, даж е при отсутствии выхо
лаживания.

Согласно классической схеме элементы установившегося 
ветрового дрейфа для глубокого моря определяются формулами

Момент времени, когда выполняется условие

Vae 1X2 cos -  pz)

: V0e ~ ^  sin — p z ) :
(43.3)

где Vo — скорость поверхностного течения.
Известно, что направление поверхностного течения, состав

ляющее с направлением ветра в этой схеме угол 45°, в зависимо
сти от глубины меняется, и на глубине

_ г/ k
■ f / ч

составляет угол 90° с направлением поверхностного течения. 
Ниже этой глубины скорость течения очень мала по величине 
и направлена в противоположную сторону от переноса
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на поверхности. Поэтому за глубину распространения ветрового 
дрейфового течения грубо можно принять Zn.

Из формул (43.3) следует, что проекция модуля скорости 
течения на глубине на направление поверхностного течения оп
ределится выражением

V (z) =  V0e-v-z cos |А2 . (44.3)

Эта формула позволяет определить скорость адвекции в данную 
точку моря, если известна интенсивность турбулентного переме
шивания. При этом изменения температуры Айа и солености 
А5а в слое конвекции за счет адвекции тепла и солей находятся 
из следующих уравнений:

Д&а

А5а

где Xj — направление скорости течения V (z).
Обычно в течение небольших интервалов времени т скорость 

дрейфа практически не меняется и ее можно считать известной 
по данным скорости ветра или атмосферного давления. Горизон
тальные градиенты температуры воды и солености вычисляются 
при помощи итерационного процесса, в котором в качестве ну
левого приближения используются значения температуры и со
лености на i момент времени. При х —  1 суткам можно ограни
читься нулевым приближением, так как последующие уточнения 
обычно меньше ошибок в определении скорости и направления 
дрейфа.

*1 +  1 Л (О

j j  VW-^rdzdt-
‘i о

4 +1 h(t)
(45.3)

as
d x  j



Г л а в а  IV. НАРАСТАНИЕ Л ЬД А  И ТЕПЛООБМ ЕН  
Ч Е Р Е З  НЕГО  

§ 1. Теплофизические характеристики морского льда

Исследование термического режима ледяного покрова, тепло
обмена между морем и атмосферой при наличии льда, нараста
ния и таяния льда требует знания его теплофизических характе
ристик: теплоемкости, теплопроводности и теплоты плавления. 
Как известно, морской лед отличается от других природных 
льдов главным образом тем, что кроме пресного льда и включе
ний воздуха он содержит некоторое количество твердых солей и 
рассола. Содержание жидкой, твердой и газообразных фаз за 
висит от температуры, поэтому с ее изменением меняются и 
теплофизические характеристики льда. Особенно большое влия
ние на термический режим льда оказывают фазовые изменения 
в случае образования чистого льда из раствора при понижении 
температуры или плавании льда при ее повышении.

Первые исследования влияния фазового состава морского 
льда на его теплофизические характеристики проводились 
Ф. Мальмгреном [150]. Сведения о теплофизических характери
стиках с учетом некоторых добавочных исследований тепловых 
свойств льда в наиболее полном виде представлены в моногра
фиях Н. Н. Зубова [87] и В. В. Шулейкина [272]. Позднее по
явились новые сведения об изменении концентрации рассола во 
льду и характере выделения солей при вымораживании морской 
воды, что позволило Б. А. Савельеву [200, 202] и Ю. Л. Назин- 
цеву [166, 167] провести уточнение некоторых теплофизических 
характеристик морского льда.

Согласно работе [ 167 [, теплоемкость морского льда представ
ляется как средневзвешенная величина суммы теплоемкостей 
компонентов морского льда с учетом теплоты фазовых преобра
зований рассола

где сп и ср — теплоемкости-пресного льда и рассола;
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/п и Z0 — теплота плавления льда и фазового перехода 
солей;

5 Л и S c — соленость льда и количество твердых солей во
льду; ' ( ;

А т и 6 Т — некоторые па-раметры, зависящие от количества 
рассола во льду.

Числовые значения параметров А т и В т, согласно работе 
[167], представлены в табл. 10. Первые два члена формулы

Таблица 10
Значения коэффициентов Ат и Вт при разных температурах

0
dAT
d@ 0 А ~ВТ dAT

~d%~

— 1° 19,0 19,0 18,0 • — 18° 221,4 227,5 10,1
— 2 36,4 36,4 17,1 — 20 242,0 251,1 10,3
— 4 69,5 69,5 16,0 -22 261,9 274,9 9,7
— 6 100,2 100,2 14,3 — 24 371,9 459,7 57,6
— 8 126,1 126,4 12,3 — 26 464,2 675,5 33,2
— 10 149,3 150,7 10,6 — 28 513,2 819,3 20,0
— 12 168,4 170,8 8,5 — 30 548,9 939,2 16,2
— 14 184,7 188,1 8,3 — 32 578,7 1054,1 14,0
— 16 202,0 206,2 9,2 — 34 600,0 1162,0 12,3

(1.4) характеризуют вклад теплоемкостей чистого льда и рас
сола, остальные два — тепло фазовых переходов при кристалли
зации или плавлении воды и солей рассола. Последний член 
этой формулы значительно меньше суммы остальных, а потому 
его обычно не учитывают. Если в параметрах А т и б т не прини
мать во внимание S c, то они становятся одинаковыми и равны 
концентрации рассола во льду (5Р), а формула (1.4) приобре
тает вид выражения для определения С, приведенного 
у Н. Н. Зубова [87]. При необходимости учет тепла фазовых 
переходов солей может быть произведен по данным табл. 11,

. .заимствованной из работы [167].
Таблица 11

Изменение количества твердых солей dSc/d& в 1 г льда соленостью 10%о 
с понижением температуры на 1° и соответствующее количество теплоты

кристаллизации Ф'

0 dScj de
(мг/град)

Ф'{кал! град) 0 dSc /de
(мг/град)

Ф'
(кал/град) 0 dSc/d&

(мг/град)
Ф'(кал/град)

— 8° 0,33 0,013 — 17° 0,10 0,004 >•— 24° 1,36 0,089
— 10 0,15 0,006 — 18 0,15 0,006 — 26 0,54 0,035 '
— 12 0,08 0,003 — 20 0,15 0,006 — 28 0,27 0,018
— 14 0,04 0,002 — 22 0,15 0,006 — 30 0,12 0,008
— 16 0,03 0,001 — 23 2,87 07186 — 32 0,06 0,004
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Таким образом, коэффициент С, часто называемый эффек
тивной теплоемкостью морского льда, учитывает не только тепло, 
затрачиваемое на изменение температуры льда, но и на теплоту 
плавления. Последняя выделяется за счет, вымерзания воды из 
рассола при понижении температуры или расходуется при пла
влении некоторого количества льда с тем, чтобы по концентрации

с ( — ап )
^  ' г-град }

Рис. 9. Изменение эффективной теплоемкости морского льда в зави
симости от его температуры'.

/ - 5 л = 10<Ум; 2 — Sл=5°/оо.

рассол снова оказался на точке замерзания. Теплота плавления 
играет существенную роль при относительно высоких темпера
турах, близких к температуре замерзания морской воды. С пони
жением температуры льда большая часть рассола вымерзает, 
и С приближается по величине к теплоемкости пресного льда. 
При температуре —22,4° происходит скачкообразное увеличе
ние С, обусловленное образованием кристаллогидрата хлори
стого натрия [167]. В*качестве примера зависимости С от темпе
ратуры льда приведен рис. 9, заимствованный из работы [167]. 
Из рисунка видно, что зависимость С от температуры льда 0  
возрастает с повышением солености льда. Наличие связи между 
температурой льда и концентрацией солей в рассол’е позволило
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Ш вердтфегеру [316] приближенно выразить С через соленость 
льда и его температуру j

с = * п - ^ + - § - ( * - а  (2.4> |

где с — теплоемкость воды.
Согласно работе [316], параметр б = . —0,0182' г/град. Если 

не учитывать последний член этой формулы, который в общем 
значительно меньше суммы двух остальных членов, то формула
(2.4) приобретает вид, предложенный автором ранее [62],

c  =  +  (3.4)

при б 1 =  50°, т. е. б 1« 1  / б .
Поскольку в двух последних формулах все параметры слабо 

зависят .от изменения температуры, то этими формулами обычно 
удобно пользоваться при исследовании термического режима 
морского льда с учетом внутренних источников тепла, нараста
ния толщины льда и т. д.

Следующей важнейшей теплофизической характеристикой 
морского льда является теплота плавления. Как отмечалось, 
плавление и кристаллизация морского льда происходят не при 
какой-то одной температуре, как у пресного льда, а непрерывно 
от температуры замерзания морской воды до температуры, при 
которой весь рассол вымерзает. Впервые это было отмечено 
Мальмгреном, который предложил вместо теплоты плавления 
использовать некоторое эффективное тепло, потребное на рас
плавление единицы массы морского льда, взятого при некото
рой температуре © (табл. 12). Приближенно величину этого 
эффективного тепла можно определить, если проинтегрировать 
по © выражение (2.4) от температуры © до температуры 
®л = 5 л/б , при котором весь лед растает,

Q = (*„-gnQ)(l -  -§-) + 5л-(с8- сп1-1п А-. (4.4)
Таблица 12

Количество тепла, потребное для плавания 1 г морского льда
(в калориях)

е
5Л(%0>

0 1 2 4 ' 6 8

— 0,5°
— 1,0
— 2,0

79,92
80,15
80,63

71,11
75,79
78,50

62.43 
71,39
76.43

44,85
62,70
71,94

26,77
53,64
67,52

9,63
45,08
63,25
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Проведенные в работе [316] расчеты по этой формуле дали 
величины Qjb весьма близкие к результатам Мальмгрена, при
веденным у Н. Н. Зубова [87].

Поскольку теплота кристаллизации морского льда частично 
учитывается параметром теплоемкости, то в ряде случаев вместо 
величины <3л удобнее пользоваться теплотой, потребной для 
правления чистого льда в единице массы морского льда при 
температуре замерзания морской воды, которую обычно и при
нимают за теплоту плавления морского льда (I),

i =  (5.4)

При температуре замерзания морской воды твердые соли во 
льду практически отсутствуют, и параметр 5 Т равен концентра
ции рассола. Приняв существование линейной зависимости 
между концентрацией рассола и температурой, вместо выраже
ния (5.4) можно записать

(6-4)

Как теплоемкость и теплота плавления, так и теплопровод
ность морского льда А отличается от теплопроводности пресного 
льда. Вследствие различия теплопроводностей чистого льда, рас
сола, солей и воздушных включений А изменяется. Поскольку 
наименьшей теплопроводностью обладает воздух, то с увеличе
нием пористости льда его А уменьшается. Обобщив данные раз
личных исследователей, Ю. JI. Назинцев [167] получил эмпири
ческую зависимость А от пористости льда (п)

Л =  ХП (0,582е~5,4п +  0,418), (7.4)

где п — относительная величина объема льда, занятая воздуш
ными включениями.

Обычно в большей степени бывает известна не пористость 
льда, а плотность (р) ; между ними, как показано в работе [316], 
существует зависимость

п  _  1  : п ( 1 I • 4 ,985д \ -j   р  ,о
■Р [ 0,917 ' 0 ) ~  0,917 ' '

В таком случае при неизвестной величине п приближенная 
оценка А производится на основании формулы

А  =  ХП [0,582е5’6р- 5’4 +  0,418]. (9.4)

Вследствие того что теплопроводность чистого льда больше 
теплопроводности рассола, присутствие последнего в морском 
льду влияет и на эту теплофизическую характеристику.
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Предполагая, что рассол распределяется во льду равномерно 
в виде вертикальных цилиндриков, Швердтфегер [316] получил 
зависимость теплопроводности морского льда от его солености

Л =  Хп - ( Х п- А р) ^ ,  (10.4)

где Яр — теплопроводность рассола.
До тех пор, пока концентрация рассола не превышает 150%о, 

Швердтфегер предлагает определять Яр зависимостью

Ар =  (1 ,2 5 +  0 ,0 3 0 9 +  0,0001402) • Ю“ 3------кал . . (11.4)р v 1 1 '  см-сек-град '

Вычисленное по этой формуле уменьшение теплопроводности 
льда с увеличением солености несколько меньше, чем получено
в экспериментах Ю. Л. Назинцевым [167]. Результаты этих экс
периментов представлены им в виде эмпирической формулы

А =  Хп(1 — 1 ,ЗЬ), (12.4)

где b — относительный объем, занятый рассолом.
Б. А. Савельев [202] предполагает, что на величину коэффи

циента теплопроводности влияет не столько теплопроводность 
рассола, сколько изменение контактов между кристаллами при 
наличии жидкой фазы во льду.

Приведенной зависимостью теплопроводности льда, от пори
стости и солености, очевидно, и объясняется некоторое уменьше
ние Л верхних и нижних слоев ледяного покрова. По данным из
мерений на дрейфующих станциях, обычно несколько повышен
ная пористость верхних слоев приводит к уменьшению Л 
до 4,5 • 10~3 — 5 - 10—3 кал/см ■ сек- град. Такова же величина Л и 
в нижних слоях из-за повышенной солености. Наибольших зна
чений (5 • 10~3 — 5,5 • 10_3 кал/см • сек ■ град) теплопроводность 
достигает в средних слоях ледяного покрова [167]. Такие же чи
словые значения коэффициента теплопроводности и их зависи
мость от глубины получены Д. С. Ипатовым [92] для припайных 
льдов моря Лаптевых. По его вычислениям средняя величина Л 
оказалась равной 5,05 • 10_3 кал/см - сек ■ град.

Несколько.-меньшие величины теплопроводности слабо соле
ного льда (3,80 • 10~3 — 4,83 • 10”3 кал! см - сек- град для льда со
леностью примерно Г°/оо) получены. Б. А. Савельевым по; измере
ниям в Карском море [201]. По другим его вычислениям, ос
нованным на распространении температурных волн в ледяном 
покрове в районе о. Уединения, Л = 4 ,5 -1 0 ~ 3 кал/см - сек. • град. 
Но в этом случае Б. А. Савельев принимал теплоемкость льда 
равной 0,5 кал/г • град. Если учесть, что для морского льда С 
будет несколько . выше, то - и вычисленная Л ■ должна быть 
несколько выше указанной .величины.
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Судя по приведенным величинам, хотя теплопроводность 
морского льда и изменяется в больших пределах, чем пресного, 
по данным большинства исследований для средних условий 
можно принять с погрешностью около 10% Л = 5 Х  
Х Ю '3 кал/см- сек- град.

После того как на поверхности моря образуется ледяной по
кров, дальнейшее изменение его толщины определяется усло
виями теплового баланса на нижней поверхности льда. При 
этом поток тепла из воды (Фв) принимается обычно не завися
щим от продвижения границы замерзания. Это допущение не яв 
ляется сколько-нибудь связывающим, поскольку в условиях тур
булентного перемешивания в море продвижение границы замер
зания со скоростью максимум несколько сантиметров в сутки 
не будет оказывать заметного влияния на величину градиента 
температуры в слое воды непосредственно подо льдом, так как 
этот слой непрерывно перемешивается с нижележащими. В та 
ком случае, если поток тепла определен каким-либо известным 
способом, для расчета нарастания льда достаточно знать вели
чину градиента температуры на нижней границе льда.

Это допущение является грубым для условий зимней подлед
ной конвекции, когда осолонение воды при нарастании льда 
приводит к увеличению глубины распространения конвективного 
перемешивания и может существенно изменить величину Фв. 
Учет такого явления может быть произведен совместным реше
нием уравнений, описывающих развитие конвекции и изменения 
толщины льда (это будет проведено в главе V I) .

При вычислении распределения температуры во льду, а сле
довательно, и градиентов температуры исходят из дифферен
циального уравнения теплопроводности для льда и уравнения 
баланса тепла в качестве граничного условия

Решение уравнения (13.4) сопряжено с большими трудностями 
в связи с тем, что толщина льда меняется во времени. Измене
ние толщины льда сопровождается выделением теплоты плавле
ния, причем для морского льда источники тепла находятся

§ 2. Методы расчета нарастания толщины льда

(13.4)

(14.4)
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не только на поверхностях льда, но и во всей толще, поскольку, 
как отмечалось выше, превращение морской воды в лед проис
ходит при широком спектре температур.

Уравнения типа (13.4) и (14.4) используются при многочис
ленных исследованиях по промерзанию грунта, нарастанию тол
щины льда, плавлению тел и решении других задач, связанных 
с изменением агрегатного состояния тела. Существование и 
единственность решения уравнения (13.4) как с постоянными, 
так и с переменными теплофизическими коэффициентами для 
среды с подвижной границей показаны в работах Л. И. Рубин
штейна [194, 195], А. Фридмана [301], В. Кинера [305] и ряде 
других. Однако получаемые точные решения сложны и неудобны 
для практического использования. Это заставляет искать прибли
женные решения данной задачи. Обычно при этом теплофизиче
ские характеристики каждой среды принимаются постоянными. 
Кроме того, в некоторых работах задается еще и характер про
движения границы раздела фаз, например линейный во времени 
[40] или пропорциональный корню квадратному из времени

Впервые решение системы уравнений (13.4) и (14.4) с из
вестной температурой на поверхности было получено в 1831 г. 
членами Российской Академии наук Ляме и Клапейроном [149]. 
Позднее в 1899 г. Стефан дал решение этой задачи как без 
учета притока тепла из воды, т. е. задачи, решенной Ляме и 
Клапейроном, так и с учетом'притока тепла из воды.

А. А. Шепелевский [259], исследуя решения, полученные Сте
фаном, показал, что достаточно точными окончательными фор
мулами являются те, где Стефан не учитывает притока тепла 
из воды, например

0о , 0 — температура верхней и нижней поверхности льда.
При определении нарастания толщины льда с учетом тепла 

Фв Стефан, как показал. А. А. Шепелевский, делает исходные 
предпосылки, весьма далекие от природных условий, поэтому 
полученные им окончательные формулы имеют лишь теоретиче
ский интерес.

Полагая поток тепла к нижней поверхности льда от воды 
постоянным и задаваясь известным ходом температуры на по:- 
верхности льда 0о(^), А- А. Шепелевский использовал для оп-

[263].

(15.4)
1 + | - < « .- • )

где H 0 =  H \ i=0;
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ределения толщины пресного льда дифференциальное уравнение, 
полученное Тамурой,

е о ( 0 = - 5 я + — ") +  — ( Я5- 1 +  1 +П ^  d t \ k -  3! j ^  <№ ^ 2  . 51 ) ~Г • • J -Г

- Т 7  [ ж  ( т г )  +  ( i r h r )  +  ‘ж  ( ж ^ е г )  +  ( 1 б ,4 )

и ^где k-
Сар

Ограничиваясь в рядах (16.4) первым членом и интегрируя по
лученное уравнение, А. А. Шепелевский нашел во втором при
ближении

t 172

" - ( 1 ? Л - 0 »<е) + ^ г * Ы  ■ (17-4)0

где ■ \ = ^

Выражение для определения Я  в виде формулы (17.4) можно 
получить, если считать вертикальный профиль температуры 
льда линейным, т. е. использовать уравнение баланса тепла
(14.4), записанное в виде

1р Фв. (18.4)

Это уравнение из-за сравнительной простоты и удовлетвори
тельности получаемых результатов очень часто используется для 
вычисления нарастания молодого льда [197, 288]. Таким образом, 
первый член рядов (16.4) характеризует стационарность про
цесса. Д ля учета нестационарности нужно брать следующие 
члены рядов. Но даж е при использовании только двух первых 
членов этих рядов выражение для определения Я  становится 
громоздким и не очень удобным для практического использо
вания.

При постоянных теплофизических параметрах и известной 
величине теплообмена между льдом и атмосферой Фл (0  реше
ние уравнения (13.4) может быть получено в форме, предложен
ной в работе [67],

6(*, z) =  - j - ^ P „ e x p [  — k  j* * \d \  ]cosonz - f
п = 1  \  0 /

со t /  t \

+  - j f  cos °nz  J  (B — ^ f j)  exp I — f t J o S r f b U  +  e, (19.4)
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где о,п

Н
В  =  j (0  -  0) - J  (cos onz) ■ dz-.

ОО
н

Р п  =  j  (© — в) COS Оnz  • flfe |f=0;
О

Определив из формулы (19.4) градиент температуры при 
z = H  и подставив его в уравнение баланса тепла (14.4), полу
чим уравнение для определения скорости изменения толщины 
льда '

Выражения (19.4) и (20.4) удобно использовать для анализа 
влияния некоторых гидрометеорологических условий на темпе
ратуру льда и изменение его толщины. Но для непосредственных 
расчетов 0  и Я  они не очень удобны, так как метод последова
тельных приближений, с помощью которого можно проводить 
вычисления по этим формулам, довольно трудоемок, несмотря 
на сравнительно быструю сходимость итерационного процесса.

В случаях, когда лед толстый, при определении градиента 
температуры на его нижней поверхности иногда не учитывают 
изменение толщины льда. При большой толщине льда, как 
можно видеть из выражения (19.4), некоторая неточность в оп
ределении Я  не приведет к существенной ошибке в рассчитан
ном градиенте температуры. Поэтому при вычислении величины 
нарастания льда за небольшие отрезки времени можно по на
чальной толщине льда определить градиент температуры и, под
ставив его в уравнение баланса тепла (14.4), получить прирост 
льда. Так, в частности, рассчитывалось изменение толщины 
льда в работах А. Г. Колесникова [112], Т. Фукутоми [302], 
JI. Р. Орленко и 3. М. Утиной [177]. Вычисленные этим способом 
величины прироста Я  оказываются несколько завышенными, 
так как в данном случае не учитывается уменьшение градиента 
температуры за счет увеличения толщины льда в пределах вы
бранного интервала времени.

t
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При определении профиля температуры и нарастания мор
ских льдов следует иметь в виду внутренние источники тепла, 
т. е. тепло, выделяемое или поглощаемое в толще льда при ф а
зовых переходах рассола. П. Швердтфегер [317] приближенно 
учитывает его множителем к параметру теплоты плавления 
льда. А. Г, Колесников [113] предложил схему более точного 
учета тепла, выделяемого при фазовых переходах тепла в толще 
мерзлого грунта. В этом случае теплофизические характери- 
ристики (теплоемкость и теплопроводность) среды оказались 
зависимыми от количества воды, переходящей в лед при данной 
температуре. Основываясь на идеях этой работы и последующего 
исследования А. Г. Колесникова и Г. А. Мартынова [117], в ра
боте [72] была сформулирована задача об изменении толщины 
морского льда под действием термических факторов. При этом 
имелось в виду, что при образовании морского льда часть, воды 
замерзает сразу же при температуре © = 9 , зависящей от соле
ности воды, а оставшаяся — постепенно при понижении темпера
туры. Таким образом, теплота кристаллизации выделяется как 
на границе лед — вода, так и в объеме. Количество выделяемого 
тепла зависит от солености и температуры льда. Ранее отмеча
лось, что теплопроводность льда не сильно меняется с измене
нием температуры и солености льда, поэтому она в данной за 
даче полагалась постоянной.

В результате учета внутренних источников тепла уравнение 
теплопроводности для льда приводится к виду

Ci я Wi — теплоемкость и объемы входящих в лед 
компонентов пресного льда, воды, солей 
и т. д.;

Yi — распределение источников тепла в морском 
льду, в данном случае <— содержание в еди
ничном объеме способной замерзнуть воды.

Из уравнения (21.4) может быть получено краевое условие 
на границе z = H ,  для чего нужно проинтегрировать его от 
Н — е до Я  +  е, где е не зависит от t. Л евая часть уравнения 
представляется в виде

(21.4)

(О,
где с' =  -yp-J^CiWi — средневесовая теплоемкость морского льда;

Н + г Я Н -  е
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При переходе к 8 = 0  интеграл становится равным нулю. В такой 
случае

Н + г '
lim

) Н — 8
где lim 0  ( / / - ) - е ) =  lim 0  (Я  — е) =

п  -j- е

n j  4 "  -  ^ i)  d z = t0 (с'р -  ч )  -  ы
dH
dt

lim I ( И  +  s) =  lim l ( H  — e) =  /;
e 0 e 0

lim Tl( t f .+  e) =  0;
6 -*■ 0

lim Tl( ^ - e ) : = Tl(0, H)\
s  0
lim (c'pQ — ^ U + e  =  CT®;

s  ->■ 0
lim (c'pQ -  1Ь ) |Я_ Е =  (c'pB -  /Tl) |я-
s->- 0

В окончательном виде краевое условие для границы лед — 
вода запишется следующим образом:

' v  к  ™dt - дг z = H
- Ф в ,  (22.4)

где l ' = [ h i  +  ® { c 4 - c 'p ) \ z=H\

Фв — поток тепла из воды ко льду.
В выражении для V второе слагаемое много меньше первого, 

поэтому обычно ограничиваются учетом только первого слагае
мого. В этом выражении параметр yi на основании формулы
(6.4) можно принять равным

T. =  W l - - w l  (23.4)

Следовательно, для цресного льда краевое условие (22.4) пере
ходит в условие Стефана.

' Преобразуем левую часть уравнения (21.4)

^  (С> 0  -  /Т1) =  ^  ( ,> 0  -  /Т1) - f -  =  /  (0) - f - .

Здесь наиболее ощутимо зависит от температуры величина yi- 
Остальные, параметры от 0  зависят слабо, и их можно принять 
постоянными. В таком случае
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и уравнение теплопроводности (21.4) представляется в виде

к' +  02 J dt dz*
1 , S' \ д® _  дЩ (24.4)

с Р
S ' = —  — параметр, зависящий от солености льда.

В работе [63] дается приближенное решение" этого уравнения 
при известных значениях температуры поверхности льда ©о и 
температуры замерзания 0. В некоторых исследованиях [7, 103] 
отмечается, что температура на границе раздела лед—вода 
(температура фронта кристаллизации) отлична от температуры 
стабильного равновесия между водой и льдом и зависит от ско
рости, с' которой происходит изменение толщины льда. Но эти 
изменения 0 в природных условиях, согласно упомянутым рабо
там, составляют сотые и тысячные доли градуса и не могут ока
зать заметного влияния на процесс изменения толщины льда.

П олагая процесс распространения температуры во льду ква- 
зистационарным, что обычно соответствует действительности для 
молодого льда, можно проводить решение уравнения (24.4) мето
дом последовательных приближений, примененным М. Е. Ш ве
цом для определения нарастания пресного льда [255]. По этому 
методу сначала ищется решение уравнения (24.4) без- левой ча
сти при известных температурах на поверхностях льда. Полу
ченное значение температуры подставляется в левую часть урав
нения (24.4), и снова проводится решение при тех же краевых 
условиях и т. д. Ограничившись вторым приближением, можно 
получить выражение для определения © в виде



Из формулы (25.4) легко получается выражение градиента 
температуры на нижней поверхности льда, подстановка которого 
в уравнение баланса тепла (22.4) приводит к дифференциаль
ному уравнению для определения изменения толщины льда сле
дующего вида:

Здесь предполагалось, что l' =  lyi. Если принять в этом урав
нении 5 л-=0, т. е. S '= 0  и yi =  p, то оно превращается в уравне
ние для определения нарастания пресного льда, полученное 
М. Е. Швецом [255].

Можно показать, что в уравнении (26.4) член, содержащий
dQo л '— , при обычно встречающихся природных условиях и расче

тах на сравнительно большой промежуток времени не является 
основным по величине, особенно для молодого льда. Поэтому 
часто применяемые на практике расчеты толщины льда, исходя
щие из условий установившегося потока тепла во льду, дают 
удовлетворительные результаты. Кстати, если в формуле (26.4) 
без учета нестационарного члена положить Фв= 0 ,  то из полу
чающегося выражения легко найти формулу для определения Я, 
аналогичную формуле Стефана (15.4).

Получить решение уравнения (26.4) в общем виде не удается. 
Однако если промежуток времени (0 <  t ^  ^i), за который 
нужно определить изменение толщины льда, не слишком велик и 
в течение его можно считать скорость изменения толщины льда 
величиной постоянной

то уравнение (26.4) можно решить приближенно. Подставив 
в уравнение (26.4) вместо Я  его значение по формуле (27.4) и

(26.4)

где
А (0О — 6) S’А г 0О-Ь0

3«7i hi  0 (0 0 -0 )

H ( 0  =  H 0 +  vt, (27.4)
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проинтегрировав полученное выражение по t от 0 до U, будем

Из этого квадратного уравнения находится выражение для 
определения v.  Если заменить I* (t ) и (t) их средними значе
ниями для указанного промежутка времени, то интегралы вычи
сляются достаточно просто. Формула для определения v сильно 
упростится в тех случаях, когда в последнем члене можно прене
бречь величиной vt  по сравнению с Но- С учетом отмеченных 
упрощений выражение для v принимает вид

Последний член подкоренного выражения учитывает нестацио- 
нарность процесса, и при расчетах v на промежутки времени 
около декады и более он становится много меньше второго, ос
новного слагаемого. Действительно, в течение больших интерва
лов времени даже большие повышения и понижения темпера
туры поверхности льда в некоторой степени компенсируют друг 
друга, и их суммарный эффект оказывается не таким уж за 
метным.

Поскольку I*Yi несколько меньше, чем 1р, то, как следует 
из формулы, морской лед должен нарастать быстрее пресного 
при той же температуре его поверхности. Это можно объяснить 
тем, что при образовании единицы объема морского льда замер
зает только часть воды, а не вся, как при образовании пресного

иметь

о

о

(28.4)
о

V  =  —
Но 1 j '< b jd i  +

2

ф в t d t  +
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льда. Поэтому для компенсации оттока какого-то количества 
тепла в атмосферу должен образоваться больший объем мор
ского льда, чем пресного. Но общее количество замерзшей воды, 
т. е. образовавшегося чистого льда, в обоих случаях должно быть 
примерно одинаковым. Здесь употреблен термин «примерно» 
из-за неучета разницы в теплопроводности пресного и морского 
льда и теплоты кристаллизации солей. Если учесть, что теплопро
водность морского льда несколько меньше теплопроводности 
пресного, то увеличение скорости роста морского льда по сравне
нию с пресным, должно быть небольшим. Анализ опытных дан
ных, проведенный Б. А. Савельевым [202], подтверждает факт 
некоторого увеличения прироста льда с ростом его солености. 
Противоположный вывод, сделанный в работе [63], объясняется 
неправильным учетом массы пресного льда, образующегося 
в единице объема морского льда у его нижней поверх
ности.

Исходя из величины двух последних членов подкоренного 
выражения формулы (29.4), можно определить влияние потока 
тепла из воды ко льду (Фв) на скорость роста толщины льда. 
Из формулы следует, что с увеличением толщины льда роль 
члена, в который входит Фв, возрастает. Может наступать та
кое состояние, когда член, содержащий Фв, станет равным сумме 
остальных слагаемых. В этом случае не будет происходить нара
стания льда, несмотря на рост числа градусодней мороза. При
равняв сумму последних двух членов нулю, можно найти такую 
критическую толщину льда, при которой v — Q. Если температура 
поверхности льда не меняется, то

Я =  А(6^ во) . (30.4)

В природных условиях чаще бывает известна температура 
воздуха на некоторой высоте, чем температура поверхности льда. 
Поэтому целесообразно проанализировать, насколько сущест
венно влияет замена температуры поверхности льда температу
рой воздуха на скорость нарастания льда. Такой анализ был 
проделан в работе [63]. Используя логарифмичность вертикаль
ного профиля -метеорологических элементов вблизи ледяного по
крова, были определены градиенты температуры и влажности 
через температуру и влажность на некоторой высоте и на поверх
ности льда. Эти выражения градиентов были подставлены в ура
внение теплового баланса поверхности льда, в результате чего 
удалось выразить температуру поверхности льда через темпера
туру и относительную влажность воздуха, радиационный баланс 
и некоторые другие характеристики. После замены температуры 
поверхности льда в уравнении (28.4) полученным выражением и 
некоторых упрощений была получена формула для определения
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скорости нарастания льда, которая в обозначениях данной ра
боты запишется в таком виде:

v  =  — А1 + У  л ; + -
2А % - М Т - m-i

1
m-i

J h
А Фв +  1 dt

Ч+ 1 Е Н dQ0
dt dt (31.4)

где \ =

mi

Нп

m-

1 + щНо 

ср?а'

+
1

l*"ti Ufa ■ jo  Bt d t

In
а (г) 

x0
a(z)  =  *0-{-a,z\

m 1 =  m  (1 -j- 0,622

M  =

LEtfl
~^p~

CpP +  0,622LE0ro£, 
cpP +  0,622/,£0a£

. 0,622Z.£0 (1 —  /■)£
—  cpP +  0,622LE0at:

1
k ' (0Q -h 0)2+ In 0(1

00
- 1 +  Щ .

Параметры a, g, t, получены от представления удельной влажно
сти приближенной зависимостью, справедливой для некоторого 
диапазона температур ■

0 ,6 2 2 ^ § Ч £ ■ <&Т).

В выражении (31.4) член, учитывающий нестационарность, 
обычно на один-два порядка меньше остальных. Поэтому без осо
бого ущерба для точности в определении v в нем^ можно прове
сти упрощения, аналогичные проведенным в формуле (29.4), 
а такж е заменить ©о на Т.

Если в формуле (31.4) z —*~0 ,  то m i —» - о о ,  Т —> © о  и она в пре
деле перейдет в формулу (29.4). Из формулы (31.4) можно 
легко определить роль радиационного баланса в образовании 
льда. Поскольку параметр m  пропорционален скорости ветра, то
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роль Б с увеличением скорости ветра падает и возрастает с его 
ослаблением. Обычно же перемешивание воздуха вблизи ледя
ного покрова происходит интенсивно, поэтому @0 близка к Т 
на уровне метеорологической будки, и роль члена, содержа
щего Б, мала. Учет этих обстоятельств и позволяет часто 
пользоваться вместо формулы (31.4) формулой (29.4) с заме
ной @0на Г.

В последние годы широкое применение электронно-вычисли
тельных машин для производства гидрометеорологических, рас
четов позволяет в гораздо меньшей степени опасаться трудно
стей решения данной проблемы. При этом оказывается возмож
ным полнее производить учет взаимодействующих факторов и, 
используя численные методы, решать задачи без особых упроще
ний. Так, В. Г. Меламед [159] классическую задачу Стефана 
свел к системе обыкновенных дифференциальных уравнений, что 
позволило получить численное решение ее с любой степенью точ
ности. Развитием данного исследования явилась работа 
И. В. Фрязинова [234], распространившего метод В. Г. Меламеда 
на случай термических параметров, меняющихся по толщине. 
Довольно простой метод решения задачи Стефана предложил 
Ф. П. Васильев [38], заменивший дифференциальные уравнения 
системой конечноразностных уравнений по неявной схеме. 
Метод конечных разностей использовал М. Лоткин [306] для 
решения задачи стаивания при меняющихся теплофизических 
параметрах „тающего тела. Основываясь на некоторых идеях 
М. Лоткина, в “работе [72] предложен метод численного рас
чета толщины морского льда при наличии на нем снежного 
покрова.

Естественно, что реализация численных схем решения задачи 
Стефана может быть осуществлена практически только на элек
тронной вычислительной машине.

§ 3. Влияние снега на нарастание толщины льда

В природных условиях лед почти всегда покрыт слоем снега. 
Являясь плохим проводником тепла, снег сильно влияет на тем-, 
пературу льда и прирост его толщины. Поэтому учет снежного 
покрова на льду для правильной оценки величины его нараста
ния совершенно необходим.

Если считать в пределах интервала времени, для которого 
ищется изменение Н  льда, толщину слоя снега (h ) и его тепло- 
физические характеристики постоянными, то температура снега 
(©с) может быть легко определена из уравнения теплопроводно
сти. При линейном вертикальном профиле температуры снега 
в начальный момент и произвольной зависимости от времени 
температуры поверхности Снега и градиента температуры на гра-
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ниде снег—лед решение уравнения теплопроводности было полу
чено в работе [65] в виде:

9 с *) — J  ?(* — +
О о

+  Г0(0)[1 ~ G 2(t, *)] +  ? „ [ * - . а д ,  z)\ 0 (32.4)

k c — коэффициент температуропроводности снега.
Вертикальный профиль температуры не очень толстого льда 

под снегом сравнительно близок к линейному [62, 304], поэтому 
для определения выражения неизвестной пока функции <р( )̂ мо
жет быть использовано полученное выше квазистационарное 
решение.

Из формулы (25.4) определяется градиент температуры 
льда на границе раздела снег—лед через градиент температуры 
'на нижней поверхности льда и нестационарные члены, завися
щие от скорости изменения толщины и температуры льда

где

T0{t) =  Qc(t, 0);

оо

со

а д ,  z) =  t  — ~ 2  -L  е *clV  sin рр;

«Ро =  ? (0);

S '
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Если заменить
д@

его выражением из уравнения баланса
dz  i2=IJ

тепла (22.4), в котором полагается l '  =  lyi, и учесть условие не
прерывности потока тепла на границе снег—лед

двX.с?: :А- дг

то ф будет определено зависимостью
1

All
dH
dt

где lx= l 1 А
1Л\ 4k &п

Л 8 (/)  -J- ф в (33.4)

%с -— теплопроводность снега.
После постановки значения ф в формулу (32.4) при z — h  будет 
получено выражение температуры поверхности льда под снегом 
через температуру поверхности снега, его толщину, скорость из
менения толщины льда и ряд других параметров

t
/1Т1 dH (t —  S)

0 O (0  = A, dt dOy (0 + ..

A dQi  (Ю

i
+  § T 0 ( t - $  d o ; (I) +  T0 (0) [1 -  0 '2 (0] +  To [A -  Gl (* } ](3 4 .4 )

где а д ) = е д  ti), 0 2 ( t ) = G 2( t ,h ) .
Если в приведенных ранее формулах, определяющих величину- 

нарастания льда, заменить ©о (t) выражением (33.4), то изме
нение толщины льда будет зависеть от температуры поверхности 
снега, его толщины и теплофизических свойств. Однако эти фор
мулы имеют сложный вид, поэтому для: получения выражений, 
удобных при оперативном использовании, обычно приходится 
проводить некоторые упрощения.

Поскольку температура поверхности льда под слоем снега из
меняется медленно, то функцией б (t) в формуле (33.4) в первом 
приближении обычно пренебрегается. Если потребуется уточне
ние, что б (t) можно определить по первому приближению и про
водить второе. Будем считать, что в течение периода времени 
0 < . t ^ . . t i  изменение толщины льда можно полагать, как и ра
нее, линейной функцией времени по формуле (27.4). Если еще 
заменить для указанного интервала времени функцию U ее
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средним значением, то с учетом перечисленных упрощений выра
жение (34.4) приводится к виду .

Подставив значение ©о из- формулы (35.4) в уравнение (28.4) 
и решив затем его относительно v, учитывая при этом перечи
сленные упрощения, будем иметь

На рис. 10 приведены в качестве примера результаты расчета 
по формулам (36.4) и (27.4) нарастания толщины льда. При 
расчете вместо То бралась температура воздуха ' на высоте 
метеорологической будки и интегралы заменялись конечной 
суммой.

Если производить учет основных членов, а малые отбросить, 
то при t = h  из формул (36.4) и (27.4) можно получить выраже
ние для определения толщины льда, близкое по форме к эм
пирической формуле Н. Н. Зубова

0 o W = - ¥ 1-O i(O ®  +  ^ ( a
Л С

(35.4)

где
t *
ф в(* -  о  ft) +  [ T Q(t -  %)d0'2 (?) +

c о 0

+  r o( 0 ) [ l  -  0 2 ( 0 ] + < Р о [ Л - - 0 1 ( 0 ] .

где

^ Q [ { t ) d t -  ЩО\  (^)Ф
О



Эмпирическая формула Н. Н. Зубова [87] имеет вид

/ / = - 2 5  +  1 / ( 2 5  +  Я 0)2 +  8 Е  Г  •

Из сравнения этих двух формул можно получить представление 
о физическом смысле эмпирических коэффициентов.

Такой же вид и многих других известных эмпирических свя
зей между толщиной льда и температурой воздуха [4, 85, 143, 
245]. В. Л. Цуриков [245], проводивший сравнение расчетных ве-

h(Cto)

Рис. 10. Нарастание толщины льда Н под слоем снега 
за октябрь. 1

1 —  измеренная; 2 —  расчетная.

личин толщины льда по теоретическим и эмпирическим форму
лам с фактическими отмечает, что эмпирические формулы дают 
лучшие результаты, чем теоретические. Очевидно, это может 
быть связано с неполным учетом теорией ряда факторов, которые 
учитываются эмпирическими коэффициентами.

Ранее отмечалось, что при некотором сочетании метеорологи
ческих условий и потока тепла Фв лед достигает предельной тол
щины и больше не нарастает. Аналогично для определения пре
дельной толщины покрытого снегом льда достаточно в формуле
(36.4) приравнять нулю выражение в фигурных скобках под
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корнем и решить его относительно Но. В частности, при постоян
ных Фв, То и h величину Но легко получить из формулы (37.4) 
в виде

Сравнение полученного выражения с (30.4) показывает, что под 
слоем снега лед быстрее достигает предельной толщины. На ос
новании фактических данных В. С. Антонов [4] нашел, что нара
стание льда в прибрежной зоне арктических морей зимой прекра
щается при h ~ 50 см.

Для облегчения расчетов нарастания толщины льда по фор
муле (37.4) она при Фв =  0 представлена в виде номограммы 
(рис. 11). На горизонтальной оси этой номограммы отложены 
значения сумм градусодней мороза, уменьшенных на величину 
0 1̂, и толщина льда. 1

Вычисления производятся следующим образом. От значения 
XI (0 — То) нужно двигаться вертикально вверх до линии f и на 
оси ординат прочитать соответствующий отсчет а\. Затем от на
чальной толщины льда нужно двигаться вверх до линии, указы
вающей толщину снега на льду на расчетный промежуток вре
мени, и на оси ординат прочитать отсчет аг. От точки а о =
— ai +  а 2 вертикальной оси нужно по горизонтали двигаться 
до отмеченной кривой, указывающей толщину снега, и на оси 
абсцисс прочитать соответствующий отсчет новой толщины льда. 
При составлении этой номограммы принималось, что соленость 
льда равна 5%0, теплопроводность снега толщиной до 10 см со-

Как уже отмечалось, на практике обычно чаще бывает изве
стна температура воздуха, чем температура подстилающей по
верхности. В предыдущем параграфе было показано, что отож
дествление этих температур в расчетных формулах часто не вно
сит существенных ошибок в результат. В еще большей степени 
это справедливо при наличии на льду слоя снега. Грубую оценку 
соотношения между температурами воздуха и поверхности снега 
можно получить, исходя из следующих соображений. В осенне- 
зимний период в среднем вертикальный профиль температуры 
снега и льда близок к линейному. Следовательно, температура 
поверхности льда может быть приближенно определена форму
лой

ставляет 6- 10- 4 ------------------ —, от
см - сек • град

большей толщины снега — 7 ,5 -10-4

, от 10 до 25 см — 7 • 10~4 для

см • с ек •град '

(38.4)
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Рис. 11. Номограмма для расчета нарастания толщины льда.

При этом поток тепла к поверхности снега будет выражен

в о - Т о  _  6-7"оФс Н '

где Н '
И  h
л "X 1.

Градиенты температуры и влажности воздуха на уровне по
верхности снега легко определяются через температуру и влаж-
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ность воздуха на некоторой высоте и уровне подстилающей по
верхности. Определив их, исходя из условия логарифмичности 
профилей метеорологических элементов в пограничном подслое 
атмосферы, и подставив найденные выражения в уравнение ба
ланса тепла на поверхности снега, получаем формулу, из кото
рой находится температура поверхности снега, в виде
j ,  тН’ ( 0  | Б  ,

1 о 1 I -ЫИ' ' { т.Н' I т. *1  +  ~8Н' \ тН' 1 т

где
(39.4)

1£ р а  a fN =  m \  \  -J- 0,622-^=^- е а

При получении этой формулы удельная влажность предста
влялась зависимостью

q(t,  z) — q (t, 0) =  0 , 6 2 2 eaT [г -  ea (T°~T)]

^ 0 , 6 2 2 ^ - e aT[ r - l - a (T0 - T ) } .

Принималось такж е r-| = . l .
На рис. 12 приведены результаты расчета температуры по-

^ „ ккал п ,
верхности снега при Б = —2 --------------------------------------------------------, 0 = — 1,5 и а = 1 0  см/сек

- см2 • мес
в зависимости от температуры воздуха на высоте 2 ж и для раз
личных толщин снега и льда. При расчете принималось, что на 
льду толщиной до 5 см снег отсутствует, толщиной до 20 см по
лагалось, что h / H = 0,05 м, а для более толстого льда —h /H —  
= 0 ,1  при Л-с/Л= 0 ,1 . Из рисунка видно, что температура по
верхности снега в общем близка к температуре воздуха на уро
вне метеорологической будки в том случае, если малым 
абсолютным значениям температуры воздуха соответствуют сра
внительно малые величины толщины льда и низким температу
рам воздуха — большие толщины льда.

Аналогичное соотношение между Т0 и Т получено для Антарк
тики [262]. Практика использования формулы (37.4) для расче
тов нарастания льда в осенне-зимний период в Арктике с заме
ной в ней То на Т2м показала, что в общем результаты вычисле
ний оказываются удовлетворительными.

Естественно, что в тех случаях, когда требуется более точ
ное определение изменения толщины льда под влиянием терми
ческих факторов, то возможен лишь путь численного решения 
задачи с использованием ЭЦВМ. Один из методов численного 
расчета толщины и температуры морского льда при самых общих 
граничных условиях излагается далее, согласно работе [72].
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_________ _________ _т
- 2 0  - 3 0  - 4 0 °  2м

Рис. 12. Температура снежно-ледяной поверхности 
в зависимости от толщины льда Н (в сантиметрах).

Дифференциальное уравнение теплопроводности для мор
ского льда (24.4) перепишем в виде

d0 0 < z < t f ( 0 ,

где К

На границе лед—вода выполняется условие Стефана (22.4) и

®{t, Н)  =  Ъ.

На поверхности льда зададим условия баланса тепла

■ ^ ( o = N ( o e 0 - A - ^ - + / ^ - f-

где М. — масса стаявшего льда;
©о — температура поверхности льда.

<?©о   д&
дг дг г=о



IJ(t) можно выразить через радиационный баланс, темпера- 
туру и влажность воздуха, скорость ветра так же, как сделано, 
например, в работе [66].

Если на льду находится слой снега толщиной h, то уравне
ние баланса тепла сохраняет свою форму, но М  обозначает уже 
массу стаявшего снега; теплопроводность и температура льда 
заменяется теплопроводностью %с и температурой @с снега. 
На границе раздела снег—лед задаются условия склейки.

Итак, при наличии снега на льду задача формулируется сле
дующим образом:

двс
dt

д©

=  а . дг.
(t),

- К
д?в

dt ' дг2

Zl= o  n ( t ) - m c0+ \

О < z  < / / ( * ) ;
д&со
dzi — lpch;

z  =  0 @c(t, h) =  ®(t, O) =  0Q

z  =  О X. dQ,ci
dzi :A d%

dz

(40.4)

(41.4)

(42.4)

(43.4)

z = H  I H = A d$i
~dz Ф в >

z  =  H  Q ( t , H )  =  Q; 

t  =  0 0 C(O, 21) =  «pc(z1), 

0 (0 , z)= cp(z),

(44.4)

(45.4)

(46.4)

где a c — температуропроводность снега;

H  и h — производные по времени этих величин;
д в е !  __  dQс
dzi dz\

d&i dQ
dz ~~ dz

z — h

z - H

До начала таяния (0 оо <  0) в уравнении баланса тепла (41.4)

должен отсутствовать член, содержащий h, так как изменения 
h в это время происходят за счет снегопадов, переносов и про
чих явлений, а не за счет термических факторов.

Уравнения (40.4) относятся к средам с подвижными гра

ницами. Преобразованиями | =
Zl
h

х —  —  избавимся 
п
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от подвижных границ, и до начала таяния система (40.4) — (46.4) 
принимает вид:

0 С {t, г ху =  0 '  (t, 5); 0  {t, z) =  0* (t, x); 

дв' __ ac W  +  6 A-JW  (40.4a)
d t  A2 d&  1 h  "  d i

^  =  1 § г 4 ^  +  ^ - т  (4 0 -46)

N 0  Я ( 0  =  а д © ; - ^ ;  (41.4a)

g =  1 0 ’ (*, 1) =  0* (t, 0) =  0o ; (42.4a)
x  =  0

l  d e x a  d&i0 (43.4a)

A <50?x = l  Ztf. =  A _ L _ 0 B; (44.4a)

0 * - ( < , . l )  =  8; (45.4a)
* =  0 0'(O, 0  =  <p', 0*(O, *) =  ?». (46.4a)

После начала таяния снега (t = t c, ©' = 0 )  уравнение тепло
вого баланса (41.4 а) имеет форму

Л  =  0 ; (41:46)

=  K  (47.4)

С началом таяния льда {t=.t-a, h — 0, 0* = 0 )  уравнение
(40.4 а) не имеет места и изменение толщины льда определяется 
формулой

Ь  _  Л ( <  V Фв' П (ЛЯ. у
И  I'H \  dx Ip dx J I’ Ip (4 8 '4)

(в дальнейшем звездочки при обозначении 0* ради сокращения 
записи ставиться не будут).

Разобьем £ на n -j- 1 частей (& =  0, 1, 2, . . . ,  п) и х на 
J V + 1  частей (/==0, 1, 2, . . . ,  N),  т. е. £о=0, lh, |п  =  1; *0= 0 ,  
Xj, xN= l .  Положим x = t i  — ti-1 для г =  1, 2, . . . ;  /о = 0 ;

У = %  С —
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Соответствующие разностные уравнения будем искать через со
отношения: -

д&__\ ® к 
dt I ik

д * ' \ _  + r f C 2; (50.4)

- у 2С3; (51.4)

*  L ~  У 2 I ш

д&> V @'ik— г У (дЩ'
*  У 1 2  ̂ *2 /Jft

У2С4. (52.4)<920' \ ©,й + 1 —2®/a
* 2 )iu f  . . . .

Аналогичными будут соотношения, заменяющие дифференциаль
ное уравнение для льда.

Итак, уравнение (40.4 а) заменим разностным уравнением

2 ' У hi е ; ,  -  (i +  е ; , + , -  ( i  -  в ; , _ , ,

о 2  2̂
в / - 1 , й + у / ? 1 ,  (53.4)У2*?

a,i:

где a.i =  ac I <=г

Г) ___ Л 1 I /"• ("К\  —  C4-t -  Cg — ——  Oj.
Ч У

dQ'
При получении уравнения (53.4) из (40.4 а) . , заменялась

центральной разностной аппроксимацией — средней из формул
(50.4) и (51.4) и С5= 0 ,5 ( С 2+  С3).

Из уравнений (40.4 а) и (41.4 а) при помощи соотношений
(49.4) и (50.4) получим для £ = 0  выражение



Для. | = 1  из уравнения (40.4 а) при помощи соотношений
(49.4) и (51.4) находим

Аналогично из уравнения (40.4 б) получаем для х = 0

(здесь и далее штрихи над остаточными членами рядов Тейлора 
С'  и их комбинациями R '  будут обозначать, что С и R  содержат 
параметры льда).

Используя разностные выражения градиентов температуры 
на границе лед—снег, получаем условие склейки (43.4 а) в виде

/г? у2 +  2д г1
+

где

Для х = 1  находим



Разностное уравнение для определения 0 ’̂  будет аналогично 
уравнению (53.4) при соответствующих параметрах.

После начала таяния снега (©'„ = 0 )  изменение толщины
снега определяется разностным уравнением, полученным из ура
внений (40.4 а) и (41.4 6),

с̂Рс I п , с/ : h{Kiy fa' y\i n
1 ^ 2art~ ‘“ x’ 0 - h - K 2hi (58.4)

Уравнение для определения скорости стаивания льда при ус
ловии, что температура его поверхности при этом нулевая в*0= 0 ,  
будет аналогичным уравнению (58.4). В таком случае общее из
менение толщины льда выразится уравнением

H r
Л

VWi

1,

6- 0 W-1

i + ж,IN

а д е
л

фвгя гс
+  ^4> (59-4)

где
СД/?о Ш 2Кш С3
I pH i l 'Hi (2KiN + W l Hl)

При использовании уравнений (57.4) — (59.4) будем также 
иметь в виду соотношения

А/
h. — h. i i—\ 0 (0 ;

Н Г
H . — H.

■ +  0(x).
(60.4)

Итак, с погрешностью аппроксимации 0 (т +  у 2 +  £2) система 
дифференциальных уравнений заменяется системой разностных 
уравнений, имеющих вид

f r  А 9 — 0W_, Ф_ •
VWt

1 +

г.у- i  

WiHi
Ж т

Н ^ Н ^  +  Н р ,

К ц  =  — . M l
с Р \ Х + ~7^Г

(61.4)

(62.4)
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1 +
h\ У2 
2 atz

hyKi
I, ®i0 — 9 п  =

2 „2hfy
e * -г—i, о-

ikhjhiy
2a,

2 atx

l )  0»ft —i ~Ь- I 2 —(—

X,-

Л?у2
Qik

2 a

®;n- 1

y (i +

+

hih, у 
2 аг

А/г,- (  1

/г?/ +  2а; т
_ (2аг +  Лг/г;у) ух

СЯ2 
2/С/0̂ 0/Л

M l ;
Г®П-

h)y A h&H:
(2аг +  Лг/ггу) т 

xfiHiHi
2Kioh* 0 1 -

2K i j  *,/

2 K i

Г^Н1; .

c2 я 2
+  1 I &U+1 —  в / - 1 ,  i

0 ^  =  0,

(63.4)

г = 0  00ft =  ср* ; ©0у =  ср/. (64.4)

Значения величин hi и А, при этом считаются известными. 
С началом таяния снега к системе (61.4) — (63.4) для определе

ния hi добавляется уравнение (58.4) без члена, содержащего R2. 
После наступления момента таяния льДа первое уравнение си
стемы (61.4) заменяется на (59.4) без Rt, в системе (63.4) про
падают три первых уравнения и на их место ставится

0 го =  О. (65.4)

Численное решение уравнений (61.4) — (64.4) может быть вы
полнено итерациями, в которых за нулевое приближение прини
мается значение функции на предыдущем шаге по времени.

Обозначим

A- ( s - ® w _ i ) = 6 >  1а ж, г,
IN

Hi =  Z  H t =  Z .
122



% _________ t______
п+\  Z „ ( l + r Z „ Z „ )

Представим эту формулу следующим образом:

Z  [_1 =  ----------- :----г-р--- ---------- :------- . о ' == Cf) (Z„).
" hl ( ^ - x  +  Z ^ l + r t f ^  +  rZ’ x)

Легко показать, что сходимость этой последовательности суще
ствует [56], если

\<? ( Z ) \ = ~ . ------6т. ,  т +  br{\ Z ~ Hir ^  < ? < 1 .  (66.4)
(l +  rZZ) Z  Z ( l  +  rZZ)2 v

Эти условия обычно удовлетворяются на практике. Действи

тельно, в естественных условиях гZZ  имеет обычно порядок £.

Следовательно, 0 ( l + r Z Z ) ~ l  и второй член выражения (66.4) 
будет иметь порядок (0 — ©jv- i) • Ю-2.

Если на первый член формулы (66.4) наложить условие

^ < 0 , 5 ,

то, приняв т = 1  сутки, для определения порядка £ получим фор
мулу

тогда первое уравнение системы (61.4) будет

Обычно 0(0 — ©jv-i) — 10—1, и в таком случае 0 (£) ^  0^ ,
где Z  дается в сантиметрах. Аналогично для определения по
рядка у  из уравнения (58.4) находим

o (y ) > o f - 40n
\ А2

где 0 '  выражена в градусах, h — в сантиметрах. Сходится ите
рационный процесс и для системы (63.4), так как в матрице, 
составленной из коэффициентов при неизвестных 0 '  и ©ij, мо
дули диагональных членов для каждого уравнения системы 
больше суммы модулей остальных членов строки матрицы. Од
нако сходимость итераций медленная, поэтому при решении си
стемы (64.4) лучше использовать метод «прогонки» [8].

Предлагается следующий порядок решения полученной си
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стемы уравнений. По значениям Но, Но, ©oiv-i, Фв1 вычисляются

HW и Н ^ ,  затем по 0о3- вычисляется K f j . Д ля получения нуле
вых приближений О'Р'И ©fj используются нулевые приближения

#(°), Я<°), К (°). Первые приближения Н ^ \  Я № и К т находятся1 1 ij 1 1 ij

при использовании H f \  Hf> и 0W и т. д. Переход к следующему 
шагу по времени происходит после выполнения

| я < т + 1 )  -  Я г? т ) | < в г . ( 6 7 . 4 )

Этот процесс повторяется до тех пор, пока 0 'о С  0. Если ока
жется, что 0 '  ^  0, то решение повторяется для этого же t= U ,  
но первое уравнение из системы (63.4) заменяется на 0 ' о =  О и
вводится уравнение для определения hi, нулевое приближение 
которого находится по hi-\. Для перехода к следующему шагу 
по времени условие (67.4) нужно дополнить выражением

|-Ajm+1) -  A{“ ) | < s2.

В случае, когда при расчете по формуле (58.4) окажется hi >  0, 
операция повторяется для того же t = U  при использовании пер
воначальной системы (61.4) — (63.4).

Аналогичные операции должны производиться при наступле
нии или прекращении таяния льда с поверхности при отсутствии 
на нем снега.

§ 4. Теплообмен через лед

Ледяной покров Арктики, как известно, играет большую роль 
в тепловом балансе этого бассейна. В результате отдачи тепла 
в атмосферу понижение температуры воды происходит лишь до 
определенного предела, после чего отток тепла компенсируется 
теплом, выделяющимся при фазовом переходе воды в лед. Про
грев покрытого льдом моря за счет атмосферного и солнечного 
тепла в основном осуществляется лишь после того, как опреде
ленная часть тепла затратится на то, чтобы растопить лед. Таким 
образом, лед является как бы терморегулятором моря.

С момента образования ледяного покрова проявляется его за 
щитная роль по отношению к тепловым потерям нижележащих 
слоев воды. Она заключается в том, что температура воды подо 
льдом остается практически постоянной, каковы бы ни были тер
мическое состояние атмосферы и толщина льда. Однако поток 
тепла в атмосферу от поверхности льда, как и вообще потоки 
тепла во льду, зависит и от термического состояния атмосферы
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и от толщины льда. Источниками этого тепла являются тепло- 
запас льда и тепло, выделяющееся при фазовых переходах воды 
как в толще льда, так и на его нижней поверхности, частично 
компенсируемое притоком тепла из глубинных слоев моря.

Влияние теплоты фазовых переходов воды в толще льда на 
поле температуры и теплообмен с атмосферой легко проследить 
по приближенной формуле (25.4). В этой формуле члены, содер
жащие множитель 5 ',  характеризуют влияние тепла внутренних 
источников на температуру льда. Эти члены становятся равными 
нулю только в том случае, когда не происходит изменения тем
пературы и толщины льда. Действительно, при стационарном 
термическом состоянии льда устанавливается определенное со
отношение между жидкой и твердой фазами в соответствии 
с эвтектическим законом. Поскольку переход воды из одной 
фазы в другую отсутствует, то нет и источников тепла. Если про
исходят изменения температуры льда, то они сопровождаются 
новыми соотношениями между фазами воды, при установлении 
которых происходят определенные преобразования энергии. Ко
личество выделяемой или поглощаемой энергии пропорционально 
скорости изменения температуры и толщины льда.

На основании формулы (25.4) можно выявить распределение 
по вертикали тепла, выделяемого при вымерзании рассола или 
поглощаемого при обратном процессе. В общем оказывается, что 
изменение температуры льда за счет тепла фазовых преобразо
ваний невелико и обычно составляет долю градуса. Лишь при

больших изменениях температуры^ 0 (  <̂ >0 j ~ 1 0  град/сутки^
льда большой солености (0 (5л)~10%о) эти изменения темпе
ратуры могут достигать величины порядка 1°. Наибольшие изме
нения температуры за счет тепла фазовых преобразований 
в среднем имеют место в нижней половине ледяного слоя с мак
симумом ближе к середине. Объяснить это можно тем, что тем
пература льда в среднем понижается к его верхней границе, вме
сте с этим понижается количество жидкой фазы на единицу льда 
и уменьшается количество воды, переходящей из рассола в лед 
(или обратно) при изменении температуры на каждый градус. 
Поэтому, хотя вблизи поверхности льда и происходят наиболь
шие изменения температуры, сопровождаются они выделением 
(поглощением) небольшого количества тепла. Вблизи же ниж
ней границы льда в фазовых процессах участвуют относительно 
большие массы воды, но изменения температуры здесь обычно 
малы, поэтому и величина фазовых процессов мала. Существует 
какой-то оптимальный уровень, где совокупное значение массы 
рассола, участвующего в фазовых процессах, и изменений темпе
ратуры больше, чем на остальных уровнях. Здесь и происходят 
наибольшие фазовые преобразования, а следовательно и энер
гетические.
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Приближенная формула (25.4) позволяет легко определить 
изменение теплосодержания льда Ф3 за счет фазовых преобразо
ваний. Действительно, Фа определяется разницей входящих и вы
ходящих потоков тепла из толщи льда, пропорциональных гра
диентам температуры на его границах. Эти градиенты легко на
ходятся дифференцированием выражения (25.4). В таком случае 
Ф3 при постоянном Л равно

йФ = л { я - dt
1

2k 0о-
--------In —— —30 —fl fl 0О

dH
dt 2k S '  I -0----- 1

0 0 - 6 -In ©o (69.4)

В этой формуле члены, содержащие параметр S ' ,  характери
зуют изменение теплосодержания льда за счет тепла фазовых 
преобразований. В общем величина этого изменения неве
лика.

Таким образом, анализ формул, учитывающих влияние тепла 
фазовых преобразований в толще льда на его температуру и 
изменение толщины показывает, что в ряде практических задач 
можно не принимать во внимание влияние этих внутренних ис
точников тепла. Но вообще тешгозапас льда необходимо учиты
вать при решении некоторых вопросов, связанных с температу
рой, нарастанием и таянием льда. В частности, большой интерес 
представляет изменение со временем зимнего «запаса холода» 
во льду, так как от этого зависит и изменение его прочностных 
характеристик в весенний период. Характер этого изменения 
легко определить из формулы (19.4), первый член правой части 
которой зависит от начального распределения температуры льда, 
т. е. от «запаса холода» на какой-то момент времени. С течением 
времени величина этого члена убывает со скоростью, пропорцио
нальной температуропроводности льда и обратно пропорцио
нальной его толщине. На рис. 13 для разных толщин льда пред
ставлены примерные промежутки времени (отсчитанные от на
чального момента), в течение.которых этот член формулы (19.4) 
убывает до 50, 20 и 10% от первоначального значения.

В ряде эмпирических формул для расчета , средней темпера
туры льда используется ее зависимость от температуры воздуха, 
осредненной' за некоторый предшествующий промежуток вре
мени. Очевидно, его величина определяется соотношением пер
вого и второго членов формулы. При малом интервале может 
оказаться значительной роль начального теплозапаса. Однако 
нецелесообразно брать и большой интервал времени, поскольку 
во втором члене формулы подынтегральное выражение входит 
с весом, зависящим от (t — £) так же, как представлено на 
рис. 13. Поэтому при больших значениях (t — g) подынтеграль-
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ная функция будет малой величиной и роль ее становится незна
чительной. .

Поскольку влияние начального теплозапаса льда на формиро
вание его температурного поля с течением времени ослабевает, 
то при расчетах последнего для больших интервалов времени 
начальное распределение температуры льда можно задавать 
с небольшой точностью (например, полагать его линейным). 
А в ряде случаев можно пренебрегать и изменением толщины

Н(м)

Рис. 13. Убывание начального теплозапаса 
льда.

льда за рассматриваемый промежуток времени. При этих упро
щениях формула (19.4) приводится к виду

t
<d(t,z) =  b +  b \ z - H ^ G ( t , z ) ] + \ Y l { t - 4 ) d G ,  (70.4)

о

где ©(О,  г) = 0 ( 0 ,  0)-j- bz,

00
^  , ,  ч „  , 2  V 1 . c o s  anZ  -  ko l t0{ t ,  z ) = z - H  +  w  V  \2 e » .

n =  1

Решив это интегральное уравнение при 2 = 0  относительно 
П  и умножив полученный результат на теплопроводность льда, 
можно получить выражение для определения теплообмена
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с атмосферой по известным значениям толщины и температуры 
поверхности льда

При постоянной температуре поверхности льда и f-»-oo 
из этого уравнения получается обычный стационарный случай, 
т. е. поток тепла в атмосферу прямо пропорционален разности 
температур нижней и верхней поверхности льда и обратно про
порционален его толщине.

Формула (71.4), позволяющая вычислять теплообмен с атмо
сферой льда постоянной толщины, не дает возможности опреде
лить источники тепла. Более удобной в этом отношении является 
формула (33.4), на основании которой теплообмен с атмосферой 
определится выражением

Первый член этого выражения характеризует вклад в поток те
пла теплоты кристаллизации воды на нижней поверхности льда, 
второй член определяет вклад в теплообмен теплозапаса льда и 
третий — участие притока тепла из воды ко льду. С увеличением 
толщины льда первый член формулы уменьшается из-за умень
шения скорости роста льда и растет второй. Но если рассматри
вать теплообмен за некоторый промежуток времени x — ti+i — U, 
то даж е для толстого льда зачастую первый член бывает больше 
второго, так как понижения и повышения температуры в тече
ние этого интервала времени могут взаимно компенсироваться, 
а это приведет к относительному уменьшению второго члена.

Легко получить выражение для определения теплообмена 
с атмосферой при наличии на льду слоя снега. Для этого доста
точно продифференцировать уравнение (32.4) по г, положить за 
тем z = 0  и умножить результат на теплопроводность снега Кс

t
Фа =  А [Ь +  (ЪН +  0) О" ijt) +  j  е 0(* -  0  d G " m ,  (71.4)

О
оооо

где_ H 2 S exp( - T )
T&n2kt
4 # 2

п =  1

Ф а  =  ' 1 Т 1 - ^ г - А 8 ( * )  +  Ф в . (72.4)

где

(73.4)
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Влияние теплозапаса снега на теплообмен определяется чле
нами формулы, содержащими h. При сравнительно небольшой 
толщине слоя снега на льду в Арктике роль этих членов в общей 
величине Ф ' невелика й обычно в расчетах может не прини
маться во внимание. В таком случае основными источниками 
тепла будут являться уже перечисленные теплота кристаллиза
ции воды, теплозапас льда и приток тепла из воды. Но интенсив
ность этих источников тепла будет уже иная. Вследствие изоли
рующего влияния снега нарастание льда и изменение его темпе- 

. ратуры под снегом происходят медленнее, чем бесснежного льда. 
Поэтому первый и второй члены выражения Фа в этом случае 
будут меньше, чем при отсутствии снега. Меньше может быть и 
величина Фв из-за уменьшения осолонения и более слабого кон
вективного перемешивания. Все это приводит к уменьшению 
потока тепла в атмосферу. Грубая оценка влияния снежного по
крова на теплообмен между океаном и атмосферой дана 
в статье Д. П. Беспалова [12]. Он принял вертикальные профили 
температуры льда и снега линейными, т. е. пренебрег теплосо
держанием снега и. льда, в результате чего поток тепла в атмо
сферу определяется формулой

л '  а То —6
* Я  +  f ' (74.4)кс

Хотя это выражение и является грубым, оно наглядно показы
вает влияние толщины снега и льда на поток тепла. Поскольку

—— ~ 7 — 10, а для свежевыпавшего рыхлого снега еще больше
Ас
[4], то увеличение толщины снега на единицу приводит к такому 
же изменению потока тепла, как и изменение толщины льда на 
7— 10 единиц; -

В табл. 13 в качестве примера приведены оценки вклада от
дельных составляющих в теплообмен между морем и атмосфе
рой, полученные по средним многолетним значениям метеороло
гических элементов для о. Уединения. При определении нараста
ния толщины льда использовалась формула (37.4). Из табл. 13 
видно, что теплосодержание льда играет заметную роль лишь 
в осенний и весенний периоды, когда происходят заметные изме
нения температуры. Естественно, эта роль возрастает с увели
чением толщины льда, и у многолетнего льда в осенний и весен
ний период теплообмен с атмосферой происходит в значитель
ной степени за счет изменения его теплосодержания, а не теп
лоты кристаллизации воды. Последнее отмечается и в работе 
А. В. Янеса [276].

Зимой, когда нет устойчивого изменения температуры в ка
кую-либо сторону, термический режим льда в среднем близок 
к стационарному, и теплообмен с атмосферой осуществляется
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Теплообмен океана с атмосферой по месяцам
(в кал/см2 • мес)

Таблица 13

Составляю
щие тепло
обмена

X XI XII I II III IV V Примечание

. * 
Фкп 910 1680 1540 1400 1260 1120 770 280 яо =  0
ф3 3 15 28 22 24 20 — 62 — 117 Фв =  0
фа 913 1695 1568 1422 1284 1140 708 163
ф ** 907 1665 1570 1365 1242 1150 743 291

Фкр 380 970 1085 1030 987 938 637 238 //о=100 см
Фз 104 126 63 22 21 .19 — 135 — 224 Фв= 0
Фа 484 1096 1148 1052 1008 957 502 14
Ф 374 935 1050. 1000 960 920 625 241

Фкр 231 637 777 777 763 750 518 196 На= 200 см
Фз 230 304 137 31 27 20 — 236 — 376 Фв =  0
Фа 461 941 914 808 790 770 282 — 180
Ф 233 630 763 763 . 750 738 513 198

Фкр 80 685 820 770 735 693 380 — 38 На— 100 см
Фз 101 117 53 17 16 10 — 109 — 178
Фв 300 300 300 300 300 300 300 300
Фа 481 1102 1173 1087 1051 1003 571 84

* Фкр — тепло, выделяемое при кристаллизации воды; 
** -ф — поток тепла, определенный по формуле (74.4).

за счет теплоты кристаллизации воды при нарастании льда. П о
ток тепла из воды ко льду хотя и входит в общую величину теп
лообмена как отдельное слагаемое, влияет главным образом на 
нарастание льда и теплоту кристаллизации. Величина теплооб
мена с атмосферой, вычисленная с учетом океанического тепла, 
поступающего ко льду, примерно такова же, как и без этого 
учета. Это следует и из данных табл. 13. Некоторая разница 
в теплообмене обусловливается различием в толщине льда, ко
торое приводит к несколько отличным изменениям теплосодер
жания и нарастания льда. Поэтому при отсутствии данных по 
потоку океанического тепла теплообмен с атмосферой без особой 
погрешности можно определять предполагая, что Фв =  0. При 
этом отсутствие потока океанического тепла компенсируется 
увеличением скорости роста льда и соответствующим приростом 
теплоты кристаллизации.

Из табл. 13 видно, что с увеличением толщины льда тепло
обмен с атмосферой ослабевает. Поэтому даже небольшие пло
щади молодого льда, покрытые более тонким слоем снега, чем 
многолетние, играют .существенную роль в тепловом режиме 
Арктики. '



Г л а в а  V. В Л И Я Н И Е ТЕПЛООБМ ЕНА С АТМОСФЕРОЙ
НА В Е С Е Н Н Е -Л Е Т Н И Е  Т ЕРМ И Ч ЕС К И Е ПРОЦЕССЫ  

В ПОВЕРХНОСТНОМ СЛО Е МОРЯ

§ 1. Температура льда

Температура льда в весенне-летний период может быть вычи
слена изложенным в предыдущей главе методом, реализуемым 
на ЭЦВМ. Но в ряде случаев целесообразно применять упрощен- 
ные'способы расчета, позволяющие без применения электронных 
вычислительных машин получать результаты, удовлетворяющие 
запросы практики. Учет особенностей режима льда в весенне
летний период дает возможность провести некоторые упрощения 
как в постановке задачи, так и в ее решении. В частности, в ве- 
сенне-летний период соленость льдов значительно уменьшается 
за счет процессов миграции солей. В монографии Б. А. Савель
ева [202] приведены результаты определений солености льда 
в .Арктике, проведенных различными исследователями’ Из этих 
данных следует, что в весенне-летний период соленость однолет
него льда составляет величину 4— 1%0, с небольшим максиму
мом в нижних слоях, соленость многолетних льдов — еще 
меньше. Вследствие малого содержания солей влияние внутрен
них источников тепла, связанных с фазовыми преобразованиями 
рассола, на термический режим льда невелико и может не при1 
ниматься во внимание. Второй особенностью ледяного покрова 
в весенний период является сравнительно слабая относительная 
изменчивость его толщины до начала таяния. Использование ус
ловия Я = с й гЫ  намного облегчает решение уравнения теплопро
водности для льда и упрощает получающуюся при этом, расчет 
ную формулу.

В весенне-летний период из-за возрастания величины радиа- 
/Циойного баланса температуру поверхности льда уже нельзя 

отождествлять, как зимой, с температурой воздуха. Поэтому 
в качестве граничного условия на снежно-ледяной поверхности 
следует использовать уравнение теплового баланса

+  * ± + l p V L  =  B, (1.5)
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где последним член левой части определяет количество тепла, 
идущее на таяние льда.

Учитывая логарифмичность профиля температуры и удель
ной влажности, а также соотношение между относительной 
влажностью, температурой воздуха и удельной влажностью, 
можно градиенты температуры и влажности представить через 
значения этих величин на некоторой высоте и на уровне подсти
лающей поверхности. П-ри этом, как отмечалось выше, уравне
ние теплового баланса (1.5) приводится к виду

где п  =  N7! -  0,622 -  (1 -  г) еаГ.СрГ

Обычно при расчетах температуры и таяния льда полагается, 
что вся лучистая энергия, поступающая на снежно-ледяную по
верхность, поглощается очень тонким поверхностным слоем. 
В этом случае в уравнение теплопроводности не входит соста
вляющая, учитывающая изменение температуры за счет погло
щенной коротковолновой радиации, и радиационный баланс 
представляется формулой (1.2). Решение уравнения теплопро
водности при отмеченных упрощениях было получено в ра
боте [66]. ;

Если учитывать проникновение коротковолновой радиации 
в толщу льда, то радиационный баланс, входящий в уравнение 
теплового баланса (1.5), должен иметь выражение

B =  Q(1 — Л)(1 - w ) . - F .  ■ (3.5)

В этой формуле множитель (1ч— w) учитывает долю корот
коволновой радиации, поглощенной некоторым тонким слоем 
льда и отожествляемой с поглощением самой ледяной поверх
ностью. Остальная часть радиации проникает в толщу льда, ос
лабевая с глубиной, как было показано в главе И, примерно 
по экспоненциальному закону. В этом случае уравнение (13.4) 
должно учитывать изменение температуры за счет поглощения 
проникшей в толщу льда радиации

50 1 д  .  дв , ,  —iz / л
Т Г  =  Т 7 П > Г А И Г  +  ,е  ■ <4 '5>

где -vw.
Ср .

Решение этого уравнения при постоянных теплофизических 
характеристиках'и неизменной толщине Льда может быть полу-
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чено в виде

/1 =  1 л =1

x j *  1 > - ‘ + А
dtf

Б (5) ./(6 )
* О2 + “2)

П ( £ )  — N0o(5) —  I p  ^  

[* +  °л(— 1)“- 1 <Г’Л] Jdfc. (5.5)

Обозначения в этом выражении те же самые, что и в формуле
(19.4), лишь Рп представляется в несколько иной форме:

я
Рп == J 0 (0, z) cos onzdz.

Непосредственную оценку изменения температуры льда при 
различных значениях параметра w  провести по формуле (5,5) 
нельзя из-за того, что от характера поглощения радиации зави
сит и температура поверхности льда. Полагая в выражении (5.5) 
2 = 0 , путем решения полученного при этом уравнения Вольтерра 
относительно @о, предварительно переведя все функции с по
мощью операционного соотношения в изображения, находится
функция-изображение температуры поверхности льда (0о). В ча
стности, при линейном профиле температуры льда в начальный 
момент

/  (z) =  ©1 —|— ---• ■ Z\ и N =  const.

0о определяется выражением;

Ав 0 (г)
N у т  +  А  у т  cth Н  V i

(6 — 0 !) ут 
н

Y k  ■
А

н 'iW Vkr  cth и  Y t  “X

* 2 -п =1

ч + “Л - 1 )
г +  kol

п—1 в—!*
v2 +  02 /

~  п  I

+  0 ! . (6.5)

133



Здесь М  является изображением функции, учитывающей затраты 
тепла на таяние льда. Естественно, до тех пор пока таяние не
происходит, М = 0.

Для того чтобы получить представление о влиянии проникаю
щей в лед радиации на температуру поверхности льда, доста
точно получить оригинал множителя для функции Q (1 — А) .
Обозначив этот множитель J с помощью теоремы свертки и из
вестных операционных соотношений [59], можно легко получить

(— 1)" 1 ё ',и 
М  ( 2 « - l ) 2(v2+ u 2)

1 —

^ 4 1 + 2 . ^ 1 2^ ^  1 +i — 1
(2л — 1)2

; = 1
(2л —

— . I Т&ЫЧ \
1)2 — 4/2 еХР \— № j (7.5)

Выражение в фигурных скобках этого соотношения убывает от 1 
при / = 0  до величины порядка 0,3 для больших значений t  и
0 (Я) ~ 2  м. Следовательно, при w, отличной от нуля, /  <  1, т. е. 
проникновение коротковолновой радиации в толщу льда приво
дит к более низкой температуре поверхности льда, чем в случае 
поглощения ее только поверхностью льда. Наиболее просто при 
помощи теоремы свертки получается выражение, определяющее 
радиационное изменение температуры,, для постоянной вели
чины поглощенной коротковолновой радиации

i
A 0 O =  Q ( 1  - A ) \ j ( t - \ )  f \ ( $ ) d b

Приближенное значение оригинала f i ( | ) ,  как следует из работы 
[66], может быть представлено выражением .

Лг

N Y k  ,+  А / г  c th t f  у  -L V

w V k
А
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Но температура, нижележащих слоев льда при этом будет более 
высокой. Оценки показывают, что это повышение в среднем со
ставляет доли градуса, что совпадает с результатами расчетов 
Унтерштейнера [326], проводившего численное решение уравне
ния (4.5) с переменными теплофизическими характеристиками 
льда. Чтобы оценить степень влияния внутренних источников 
тепла на температурное поле льда, фактический поток радиации 
им был увеличен вдвое. Но это привело к изменению темпера
туры льда в июле и в августе примерно лишь на 0,2° с максиму
мом, доходящим до 0,4° на глубине 50— 70 см. С понижением 
температуры льда величина ее изменения за счет проникновения 
радиации в толщу льда несколько возрастает. Такой характер 
влияния коротковолновой радиации на температуру льда Ун- 
терштейнер объясняет тем, что вблизи точки плавления повы
шается эффективная теплоемкость льда, в результате чего темпе
ратура возрастает слабо.

В своей задаче Унтерштейнер принимал известной темпера
туру поверхности льда и полагал, что вся коротковолновая ра
диация проникает в лед, т. е. принимал ш =  1. Если ж е на осно
вании его более ранней работы [327] считать ш ^0,38, что полу
чено по измерениям на американской дрейфующей станции, то 
радиационные изменения температуры льда будут очень неве
лики. Поэтому без особого ущерба в требуемой для многих 
практических целей точности рассчитываемой температуры льда 
обычно считается, что вся коротковолновая радиация погло
щается на самой снежно-ледяной подстилающей поверхности. 
В этом случае уравнения для определения температуры льда
(5.5) и (6.5) могут быть приведены к выражениям, полученным 
в работе [66]. В частности, чтобы параметр N, входящий в эти 
формулы, не зависел от температуры, экспоненциальная зависи
мость удельной влажнос'ти на уровне подстилающей поверхно
сти от температуры задавалась в приведенной работе в виде 
двух первых членов степенного ряда. При этом уравнение тепло
вого баланса (2.5) имело вид

о т [ ( 1 + а ^ ) 0 о - 7 ’в +  у1] + ^ - ^ - - Б  =  А - ^ - ,  (8.5)

где Тэ — эквивалентная температура;

т] =  0 , 6 2 2 ^ .

П ар ам етр /т  имеет то ж е выражение, что в главе IV. Оче
видно, что ограничиваться двумя первыми членами ряда зависи
мости q (Т ) допустимо при температуре, не превышающей вели
чину порядка + 5 ° . За пределами этой величины заметную роль
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играют следующие члены ряда, поэтому вместо уравнения (8.5) 
следует использовать уравнение баланса тепла (2.5). Темпера
тура поверхности льда определяется формулой

зел - erfc 1 — е ч erfc о Y t ) +

+  erfc <з Y t , (9.5)

где

Принимаемый постоянным Параметр m  в действительности 
зависит от скорости ветра, которая может меняться во времени. 
Но, так как скорость ветра входит в этот параметр и в числи
тель и в знаменатель, то пг будет меняться во времени слабее, 
чем У, а в некотором интервале времени можно вообще прове
сти осреднение и принять m  постоянной.

В естественных условиях лед практически всегда покрыт 
слоем снега, который оказывает большое влияние на термиче
ский режим льда. Поскольку толщина снега на льду в общем не
велика,, то при исследовании термического режима льда без осо
бой погрешности можно полагать вертикальное распределение 
температуры снега линейным. Лишь резкие колебания теплооб
мена на поверхности снега могут вызвать существенные отклоне
ния профиля температуры от линейногй Однако при небольшой 
толщине снега его теплозапас невелик и быстро расходуется, 
в результате чего вертикальный профиль его температуры снова 
становится близким к линейному. При этом условии уравнение 
теплового баланса (8.5) принимает вид

m  [(1 +  Щ) Т0 -  Т э +  Ti] -  М в о  -  Т0) - L +  1Рс =  Б, (10.5)

где Г0 — температура поверхности снега.
Ранее отмечалось, что коротковолновая радиация погло

щается снегом более интенсивно, чем льдом, поэтому допущение 
положения о поглощении всей радиации поверхностью снега 
в данном случае вносит меньшие ошибки и более приемлемо, чем' 
при отсутствии снега на льду. Решение уравнения теплопровод
ности льда при отмеченном условии и постоянных толщине и теп- 
лофйзических характеристиках льда получено в работе [66].
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В изображениях это решение имеет вид:

(B +  m7e - m 4 - A f ) ( l  +  ] / - L  cth Я  У Т  )

Т 'о ( г )  — -

> +

|те(1 +Й7]) +  ^ -

j / f  j a t ) s h ( « - o / f  ■

> +  4 г / т п ь я / г

s h H V i

[['те (1 +  ».7|) +  Xc]

0  (r, z)
вЬЯ

(° i + У  г cth H  j / " l -  j  

©0зЬ (Я  — z) j /~ - j  + 9 sh _ z  |/" -

____  Г  z  ____

■+ i t V t  | / ( « сМ я - к - * ) ] / |  <*;+

н f  
+  j / ( C ) c h ^  +  z - C )  ;

z

н  f ~ ~  '
-  ]7 (С )с 1 1 (Я -г -С )  у  ±  rfC ( 1 2 . 5 )

где

©o(r)^
Б +  те7’э — mq  — M

Ahrn A
7=~ U +  ari) +

_KVk-  ' V k
и

(=1 +  / г  cth H  ] / - £ -  j

Vr

+
(oj V l Ar cth t f  )  sh t f  j / l -

__ /n (1 +  a7j) Xc |/"A
a! [те (1 +  ar]) ft +  Xc] A

В этих формулах через / ( £ )  обозначен начальный профиль 
температуры льда. При h =  О функции-изображения Го (г) и 

©о (г) становятся одинаковыми и соответствуют изображению
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температуры поверхности бесснежного льда. Здесь,-как и ра
нее, до начала таяния льда функция М  должна отсутство
вать. Реализация приведенных выражений представляет значи
тельные трудности, но, как показано в работе [66], использова
ние некоторых упрощений позволяет получить довольно простые 
оригиналы. Расчеты показывают, что даж е при слое снега тол
щиной 50 см и толщине льда 1—2 м принятие упрощения

1 1

o j+  у  г cth Н V
°1 / г

для промежутка времени, на который производится расчет, в две- 
декады создает погрешность около 10%- При меньшей толщине 
слоя снега и меньших промежутках времени ошибка за счет при
менения этого упрощения уменьшается. При реализации первого 
члена правой части выражения (11.5) следует иметь в виду то 
обстоятельство, что второй член знаменателя обычно не превы
шает 5% от первого и его можно не учитывать. Если принять 
вертикальное распределение температуры льда в начальный мо
мент линейным, то с учетом перечисленных упрощений темпера
тура поверхности снега на льду до начала таяния определится 
формулой '

T0(t) = --------— -------r- f B  +  m (7’s -T i)  +
т (1 +  я7]) +

ь .
h

d<iYk Yk <?ai # erfc Oj У  t  j ,  (13.5)

где dx- \ qMTqq -f- AhQ
\ CH  +  A h

d9 e — t .00
/ /  +  A -h kr

Т<ю —  Tq (0).

Оригинал температуры поверхности льда при этих ж е усло
виях имеет тот ж е вид, что и формула (9.5), если в ней вместо

0 --- @ I
параметров Л, a @i и -----—---- - поставить соответственно Л' =

= 4 1 +
Ah
Л-с

, н
(1 +  ari) J , аи di и dz. Определение вертикаль

ного профиля температуры льда при известной температуре его 
поверхности трудностей уж е не представляет. Для этого при реа
лизации изображений в формуле (12.5) достаточно воспользо
ваться известными операционными соотношениями [59] и теоре
мой свертки. При линейном профиле температуры льда в на-
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чальный момент и отмеченных упрощениях температура льда мо
жет быть определена выражением

п  =  1 0

A  ’ dn
т  ( 1  +  о т ] )

d x

3 1  [ х ( ® 1 .  0  —  х ( а 2> 5 ) 1  I d l

со

erfc- «2
2 у Т

т = 1

■x(«i> 0  +  х ( аа. 0

erfc ■( 1  +  a r j )  J  2  Y t

—|— —j— dyZ, (14.5)

где z ( a ,  t) =  e 0! (a+0 erfc  ̂ 2 y T  +  a t 1S t y ,

2nH  — 2 H  +  z  a , = ----------t=-------- ;
Y k  

2n H  —  z
a2==^ Y J

Хотя ряды в этой формуле быстро сходятся, трудоемкость 
расчетов по ней столь ж е велика, как и по другим известным 
формулам, например приведенным в монографии Б. А. Савель
ева [202]. Лишь при известной температуре поверхности льда 
расчетная формула приобретает более или менее простой вид.

Как видно из приведенных формул, температура снега и льда 
зависит от толщины и теплофизических характеристик снега и 
льда, начального теплозапаса и теплообмена с окружающей сре
дой. На основании климатических данных для мыса Челюскин 
по формуле (13.5) произведен подсчет влияния основных факто
ров на формирование температуры поверхности снега с 10 мая 
по 10 июня (рис. 14). Видно, что основное влияние на величину 
То оказывают лучистые потоки тепла, турбулентный теплообмен 
и теплота испарения. Соотношение между величинами радиаци
онного .баланса и турбулентного теплообмена, как следует из 
формулы (13.5), зависит от скорости ветра. Чем больше скорость 
ветра, тем больше вторая составляющая по сравнению с первой.

От скорости ветра зависит и интенсивность ослабления роли 
начального теплозапаса: с увеличением скорости ветра затуха
ние роли начальных условий происходит быстрее. Очевидно, 
в данном случае причиной является усиление теплообмена между 
льдом и атмосферой. Но вообще роль начального теплозапаса
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льда невелика, и при расчетах на промежуток времени продол
жительностью более 4—5 дней его часто можно не учитывать. 
Температура поверхности снега в общем отличается от темпе
ратуры воздуха на высоте метеорологической будки. Близки они 
могут быть только при низкой температуре воздуха, когда роль 
испарения, (конденсации) невелика, и малых величинах радиа
ционного баланса. ■

Одним из важнейших элементов ледового режима являются 
сроки начала устойчивых процессов таяния снега и льда. Опре
деление этого срока необходимо потому, что начиная с него про-

V

Рис. 14. Роль основных факторов в формировании температуры по
верхности снега на льду.

/  —  р а д и а ц и о н н ы й  б а л а н с ;  2 —  т у р б у л е н т н ы й  т е п л о о б м е н  и  и с п а р е н и е ;  3 —  н а 
ч а л ь н ы й  т е п л о з а п а с  л ь д а ;  4  —  т е м п е р а т у р а  п о в е р х н о с т и  с н е г а ;  5  —  т е м п е р а т у р а  

в о з д у х а  н а  в ы с о т е  2 м .

исходит интенсивное уничтожение льда. Конечно, и до этого мо
мента происходит уменьшение толщины льда за счет испарения, 
но роль этого фактора обычно невелика.

Многочисленными наблюдениями установлено, что таяние 
сверху льда в Арктике начинается уж е при отрицательных темпе
ратурах воздуха. Поэтому часто в эмпирических формулах дата 
начала устойчивого таяния льда сверху связывается с датой 
наступления некоторой отрицательной температуры воздуха. 
Данный факт не означает, конечно, что температура таяния льда 
отрицательная. Поскольку соленость поверхностного слоя льда 
в весенний период обычно незначительна [87], то температура 
таяния близка к нулевой, а для снега на л ьду—вообщ е равна 
нулю градусов. Но из-за лучистого притока тепла температура 
поверхности снега, как видно из рис. 14, несколько выше темпе
ратуры воздуха. Такой ж е вывод можно получить для бесснеж
ного льда на основании формулы (9.5).
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Рис. 15. Номограмма для расчета температуры поверхности снега.

Таблица. 14

Средние значения температуры воздуха, 
при которых начинается устойчивое таяние 

снега на льду

t
П у н к т Т е м п е р а т у р а  в о з д у х а

Остров Диксон . . . . . . — 1 , 2 °

Остров Уединения .................. — 1 , 2
Мыс Челюскин....................... —1,1
Остров Мостах....................... —1,3
Бухта Тикси............................ —1,3
Мыс Шмидта...................... .... — 1 , 2



В табл. 14 для ряда пунктов в Арктике представлена рассчи
танная с помощью формулы (13.5) средняя температура воздуха 
на высоте 2 м, при которой начинается устойчивое таяние на 
льду, т. е. Г о = 0 ° .  Исходными данными при расчетах были клима
тические значения элементов. Эти расчетные значения темпе
ратуры воздуха согласуются с экспериментальными, в среднем 
равными —1,2° [85].

Для облегчения расчетов температуры поверхности снега и 
даты начала таяния формула (13.5) была упрощена и предста
влена в виде номограммы (рис. 15). При построении этой номо
граммы не учитывалось влияние начальных условий, что, как 
видно из рис. 14, оказывает малое влияние при t >• 4— 5 суток. 
Не принят во внимание также второй член знаменателя, который 
при толщине снега, превышающей 10 см, на порядок меньше пер
вого члена знаменателя.

Выше оси абсцисс на номограмме нанесены линии для разных 
скоростей ветра V на высоте флюгера, ниже оси абсцисс — линии 
для разной относительной влажности г на уровне метеорологи
ческой будки. Средняя суточная температура поверхности снега 
получается как сумма значений Т0, найденных по суточному зна
чению Б для соответствующей скорости ветра и по средней су
точной температуре воздуха для соответствующего значения 
относительной влажности воздуха.

§ 2. Изменение толщины льда 
под воздействием солнечного 

и атмосферного тепла

Вопрос определения изменений толщины льда в весенне-лет- 
ний период является одним из основных в практике ледовых 
прогнозов. Толщина стаявшего слоя льда, сроки вскрытия, зави
сящие в какой-то степени от толщины льда, определяют начало 
навигации. Поэтому возможность расчета стаивания льда имеет 
большое практическое значение.

Если пренебречь потоком тепла, идущим на прогрев внутрен
них слоев льда, то для определения величины стаивания льда или 
снега достаточно проинтегрировать по времени уравнение теп
лового баланса снежно-ледяной поверхности (2.5), (8.5) или
(10.5) . На основании рис. 13 можно заключить, что «запас хо
лода» во льдах толщиной до 1— 1,5 м довольно быстро исчезает, 
поэтому сделанное допущение о пренебрежении затратами тепла 
на прогрев льда в этом случае будет в какой-то мере справед
ливым. Проникновение в лед коротковолновой радиации способ
ствует ускорению прогрева льда и уменьшению градиента тем
пературы во льду, а следовательно уменьшению потока тепла 
в лед от его поверхности посредством теплопроводности.
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Для того чтобы провести оценку влияния на стаивание льда 
«запаса холода» во льду и проникновения коротковолновой ра
диации в его толщу, следует исходить не из уравнения баланса 
тепла, а из уравнения (5.5). Если положить в нем 2 = 0  и за на
чальный момент принять дату начала таяния льда, то для после
дующих моментов времени можно принять 0 о (О =О , так как 
температура поверхности тающего морского льда из-за низкой 
солености очень близка к нулевой. Решив получающееся при

dH
этом интегральное уравнение Вольтерра относительно ■— -  и про

интегрировав по t полученный результат, можно получить фор
мулу для определения стаивания льда сверху (АН)  в виде

А / /  = 1р f [ П ( 0 - ^ ( 0  +  / ' ( 0 - / ( * - 0 ] Я  +

8А
T&k

со

^ P n f n { t )  +
п  = 1

6А
н

16Я2 
nsk .

№
3k

СО

«1 = 1
(15.5)

где

f  п"
1 — e

(2 л  —  l ) 2

: Q (1 A):
тСЧ-kt

'~~W
4 / 2 — ( 2 / 7  — 1 ) 2

В этой формуле последние два члена учитывают уменьшение ве
личины стаивания льда за счет затраты тепла на его прогрев и 
отток тепла к нижней границе льда вследствие отличия 9 от 0°. 
Если не учитывать эти члены, то, как видно из формулы, вели
чина АН  оказывается несколько преувеличенной. Легко вычис
лить, что для льда толщиной д о ’2 м вклад как второго, так и 
третьего членов формулы составляет величины порядка 1—2 см 
за месяц. Для многолетнего льда толщиной 3—4 м расходование 
тепла на его прогрев и отток тепла к нижней границе льда при
водит к уменьшению стаивания на 6— 8 см за месяц, т. е. за счет 
большего «запаса холода», на ликвидацию которого тратится 
некоторая часть поступающего тепла, многолетние льды стаи
вают несколько медленнее, чем однолетние. С течением времени
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из-за повышения температуры 0 разница в скоростях стаивания 
льда различной толщины убывает.

Величина стаявшего слоя льда, как видно из формулы (15.5). 
зависит также и от проникновения радиации в лед. Если принять, 
что вся коротковолновая радиация поглощается поверхностью 
льда, т. е. ш = 0  и У=:1, то АН  будет максимальным. В действи
тельности, как уже отмечалось, величина да отлична от нуля. Это 
приводит к тому, что функция /  <  1 и толщина стаявшего слоя 
льда уменьшается.

Из работы [253] следует, что в период таяния верхний 5-сан
тиметровый слой поглощает в среднем 76% коротковолновой 
радиации, т. е. ш =  0,24. Несколько-больше w по данным Унтер- 
штейнера [327] (ш = 0 ,3 8 ). Произведенные оценки показывают, 
что при w =  0,3 для льда толщиной 2 м стаивание за счет тепла 
коротковолновой радиации при учете ее проникновения в толщу 
льда будет за месяц примерно на 10% меньше, чем при полном 
поглощении радиации поверхностным слоем. Однако фактиче
ская разница должна быть меньше из-за того, что поглощенная 
толщей льда радиация приводит не только к повышению темпе
ратуры, но и к локальному таянию льда. В результате вытаива- 
ния и миграции солей плотность поверхностных слоев льда ле
том, как известно, понижается на 4— 5% [87, 202], что формулой
(15.5) не учитывается. Если учесть это уменьшение, то разница 
между стаиванием с учетом проникновения радиации в лед и 
стаиванием без учета его и уменьшения плотности становится 
очень малой. Поскольку во многих случаях ошибки в задании 
исходных параметров велики и приводят к погрешностям в опре
делении стаивания, превышающим изменения величины стаива
ния за счет проникновения радиации в лед, за счет начального 
теплозапаса и оттока тепла к нижней поверхности льда, то часто 
формулу (15.5) можно упростить, отбросив два последних члена 
и не приняв во внимание проникновение коротковолновой радиа
ции в толщу льда.

При наличии на льду слоя снега проникновение радиации 
в толщу снега и льда значительно ослабевает, поэтому в данном 
случае можно ожидать еще меньшего изменения величины стаи
вания за счет этого фактора, чем при отсутствии снега. Незначи
тельно могут измениться и затраты тепла на прогрев льда, так 
как в общем-то «запасы холода» в снеге невелики, а порядок 
величины теплозапаса льда такой же, как и при отсутствии 
снега.

Таким образом, предположение, что все поступающее сверху 
тепло расходуется на таяние снежно-ледяного покрова, не при
водит к существенным погрешностям в расчете. Достигаемая точ-' 
ность удовлетворяет многие запросы практики, поэтому в боль
шинстве вычислений это упрощение принимается [73, 87, 262 
и др.]. Для облегчения расчетов толщины стаявшего льда ряд
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параметров в формуле из работы [73] был заменен их числовыми 
значениями, а интегралы представлены в виде суммы 1

n  ■ . n

ЛЯ =  0,0139 2  Бг +  0,12 2  (! + 0 ,8 1 гг)сР7’г -
1=1 1 = 1

- 1 .1 3 2 ( 1 - ^ ) ' Р - Лт ->  (16.5)
1=1

где АН  — толщина льда, стаявшего сверху за N  суток;
Бг — радиационный баланс подстилающей поверхности 

за i сутки; ■
ф==0,4 + 0,48 V;
V — скорость ветра на высоте флюгера в ж/сек;

Ti, ri —  температура и влажность воздуха на уровне метео
рологической будки в течение i суток.

Последний член формулы характеризуёт преувеличение тол
щины льда за счет находящегося на нем снега. Если расчет стаи
вания производится с момента, когда на льду еще находится 
снег, то, естественно, часть тепла расходуется на его таяние, 
вследствие чего АН  уменьшается, что и учитывается последним 
членом формулы.

Основное количество тепла, идущего на стаивание льда в Арк
тическом бассейне, поступает из атмосферы посредством лучи
стых потоков. На рис. 16 представлены для ряда пунктов Арк
тики отношения радиационного баланса снежно-ледяной поверх
ности к сумме потоков тепла за счет турбулентного теплообмена, 
процессов испарения и конденсации и лучистого теплообмена 
(Б +  2]Ф ) > вычисленных по климатическим данным для июня и g
июля. При ^ >  1 только часть лучистого потока тепла

Б +  Ц Ф
затрачивается на таяние льда, а остальное тепло расходуется 
на турбулентный теплообмен и компенсацию затрат тепла на ис- 

Б
парение. При <  1 тепло, расходуемое на таяние льда,

Ь +  2^ф
поставляется частично лучистыми потоками, а частично турбу
лентным теплообменом.

Из рис. 16 видно, что чем дальше к северу от материка, тем 
большая роль в таянии принадлежит лучистым потокам тепла. 
Поэтому при расчете стаивания льда особое внимание должно 
-уделяться определению радиационного баланса снежно-ледяной 
поверхности. Это обстоятельство и обусловливает тот факт, что 
и в эмпирических формулах стаивание льда в Центральной Арк
тике определяется зависимостью от радиационного баланса или 
суммарной радиации и температуры воздуха [277]. Ближе
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к материку большую роль в таянии играет турбулентный тепло
обмен. Это позволяет искать зависимость стаивания льда только 
от температуры воздуха, а радиационный баланс и другие со
ставляющие теплового баланса неявно учитываются постоянным 
параметром [230, 284].

Для облегчения расчетов по формуле (16.5) предлагаются 
две номограммы (рис. 17), одна из которых является вспомога-

Б

Е Ф + Б

Рис. 16. Отношение радиационного баланса ко всей ве
личине теплообмена между льдом и атмосферой.

1 —  о. Д и к с о н ;  2 —  о . У е д и н е н и я ;  3 — м ы с  Ч е л ю с к и н ;  4 —  о . М о 
с т а х ;  5  —  б у х т а  Т и к с и ;  6  —  м ы с  Ш м и д т а .

гельной. Расчеты с использованием этих номограмм произво
дятся следующим образом. По средним для периода расчета 
скорости ветра и относительной влажности воздуха (см. рис. 17, а) 
находятся вспомогательные .параметры ai и а%. Затем по номо
грамме на рис. 17,6 находится толщина стаявшего льда за ин
тервал времени t суток. Для этого от точки абсциссы, соответ
ствующей радиационному балансу за указанный интервал вре
мени, необходимо подняться до линии Б и на ординате прочитать 
отсчет, соответствующий стаиванию льда за счет лучистого при
тока тепла Д Я (Б ). От точки абсциссы, соответствующей сумме 
градусо-дней тепла, подняться до линии ранее определенной ai и 
на ординате сделать отсчет АН (Т) . Аналогично от точек абс
циссы, соответствующих числу дней интервала, для которого рас
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считывается величина стаивания льда, и толщина снега на на
чало интервала, нужно опуститься до линий аг и А и получить 
на ординате отсчеты АН (t) и АН (h) . Алгебраическая сумма по
лученных АН  составляет общую толщину стаявшего слоя льда за 
данный промежуток времени.

На рис. 18 представлены вычисленные по предложенной мето
дике средние величины стаивания льда по районам ряда поляр
ных станций, наиболее освещенных наблюдениями за толщиной 
льда. Исходные данные толщины льда и снега выбирались на 
1 мая. При расчете использовались фактические значения тем
пературы и скорости ветра. Радиационный баланс рассчитывался 
согласно методике, изложенной в главе III.

Дата начала таяния определялась на основании формулы
(13.5) по значению t, при котором происходил переход от отри

цательных значений То к положительным. Вычислялись еж еде
кадные величины стаивания, которые затем осреднялись. Всего 
осреднены были ежедекадные данные примерно за 10 лет по каж
дому району.

Начиная с 1960 г. в ААНИИ для прогноза потенциальной со
противляемости льдов на март— август по изложенной в преды
дущей и настоящей главе методике проводятся расчеты темпе
ратуры льда, а также его нарастания и стаивания по районам 
ряда полярных станций. В качестве исходных данных при расче
тах используются начальные значения толщины льда и снега и 
аномалии температуры воздуха, скорости ветра и толщины снеж
ного покрова на период расчета, которые определяются на осно
вании синоптического прогноза. Аномалия толщины снежного 
покрова вычисляется по отклонению от его климатического зна
чения на начальный момент. Поскольку изменения толщины снеж
ного покрова за счет снегопадов, переносов и других нетермиче
ских факторов пока еще не прогнозируются, то на практике 
аномалия h на начальный момент не меняется' до тех пор, пока 
снег не растает.

Изменение толщины льда в весенне-летний период происхо
дит не только за счет стаивания сверху, но и при таянии и на
растании снизу. К началу таяния во льду остается еще некото
рый «запас холода», на ликвидацию которого расходуется те
пло, поступающее как сверху, так и снизу, если температура 
в толще льда ниже, чем на его границах. В тех случаях, когда 
отток тепла от нижней поверхности льда кверху превышает при
ток тепла от воды, может происходить нарастание льда, если 
даж е сверху он стаивает. На это обстоятельство обратил внима
ние Н. Н. Зубов [87] и попытался оценить возможный прирост 
льда за счет этого «запаса холода». При этом он использовал 
предположение о том, что поток тепла из воды ко льду отсут
ствует и все тепло, затрачиваемое на прогрев льда, выделяется
при нарастании льда снизу. Следовательно, если 0  — средняя
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температура льда на момент начала его таяния сверху, то, со
гласно перечисленным предположениям,

[ь —  Ъ ) н р С  =  1 р Ш .  (17.5)

а

Рис. 17. Номограммы для расчета стаивания льда вспомога
\

Н. Н. Зубов принял, что средняя температура льда равна полу
сумме температур его верхней и нижней поверхности и провел 
расчеты при отрицательных величинах температуры поверхности 
льда, т. ё. до начала его таяния. Но и в этом случае оказалось,
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* . 
что за счет внутренних запасов холода толщина льда не может 
увеличиться больше чем на 5— 10%. В. JI. Цуриков [244] попы
тался получить более точные оценки весеннего нарастания мор
ского льда. Он предложил разбить процесс прогрева на четыре 
фазы, границы между которыми определяются вертикальными 
профилями температуры льда: 1) линейным; 2) до половины 
толщины льда изотермическим, а ниже прежним; 3) некоторым 
профилем, принимаемым льдом, когда температура поверх
ности льда становится равной 0°, а в толще меняется со ско
ростью, линейно уменьшающейся с глубиной; 4) линейным от 0° 
на поверхности до температуры замерзания на его нижней гра
нице. Такая схематизация процесса позволяет вычислить гра
диент температуры и рассчитать нарастание льда. Однако пер
вую фазу, когда градиент температуры льда у его поверхности 
еще положительный и тепло расходуется в атмосферу, вряд ли

тельная (а) и основная (б) при Д # = Д # (Б )  +А Н( Т)  +A H( t )  +A H(h ) .

законно включать в процесс весеннего прогрева. При интегриро
вании уравнений, определяющих прирост толщины льда в зави
симости от температуры, В. JI. Цуриков без каких-либо поясне
ний отбрасывает члены, содержащие множители In 0. Поэтому
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Рис. 18. Средние величины стаивания льда по районам полярных станций.
1 —  о .  Д и к с о н ;  2  —  м ы с  С т е р л е г о в а ;  3 —  о . Р у с с к и й ;  4  —  о . П р е о б р а ж е н и я ;  5 —  о. М о с т а х ;  

6  —  м ы с  В а л ь к а р к а й ;  7  —  м ы с  Ш м и д т а .

справедливость расчетных формул и вычисленных по ним изме
нений толщины льда вряд ли можно полагать обоснованной.

Оценку величины весеннего нарастания льда легко получить 
из уравнения (20.4). Если за начало процесса принять момент пе
рехода F4(g) через 0 и ради упрощения расчетов считать Фв =  
= 0  и vn (t) =  const, то получающееся при этом уравнение легко 

интегрируется и приводится к виду
со

— Im2 t 
. п

п  —  1

оо t £
dod\ (18.5)

П =  1 О О
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Здесь Рп и v n определяются по профилю температуры и тол
щине льда на момент перехода Фл (£) через 0, т. е. на момент, 
когда теплообмен льда с атмосферой из отрицательного ста
новится положительным. Предельное значение изменения Я  полу
чится в том случае, если положить ф л= 0 ,  т. е. считать, что по
ток/ тепла из атмосферы в лед не поступает и его прогрев осуще
ствляется лишь за счет теплоты кристаллизации. Выразив Р п 
через некоторый «запас холода», определяемый разницей между
средней температурой льда и температурой замерзания (0  — 0), 
легко получить относительную величину весеннего прироста льда 
(табл. 15).

Таблица 15
Предельная величина относительного весеннего прироста льда 

(в процентах)

А11 (< -  0 >

Яо 1 2 3 4 5 6 7

Пресного льда 0 ,6 1,3 1,9 2 ,5 3 ,2 4 ,4 6 ,3

Морского льда 4 ,0 6 ,2 7 ,8 9 ,2 10,4 12,6 15,5

Данные первой строки табл. 15 полностью согласуются 
с оценкой весеннего прироста льда, приведенной в монографии 
Н. Н. Зубова [87]. Если ж е принять во внимание прогрев льда 
за счет тепла, поступающего сверху, то эти цифры окажутся еще 
меньше.

Приведенные оценки величины нарастания льда весной, в том 
числе и у Н. Н. Зубова, касаются пресного льда. Если учесть 
зависимость теплоемкости и теплоты плавления морского льда 
от температуры, то максимально возможный прирост толщины 
льда, согласно формуле (17.5), может быть представлен

Ш197 =  - И с л  <19-5>и р) ио
Вычисленный по этой формуле прирост льда соленостью 2%0, 
а в нижнем слое 5%о при 0 =  — 1,5° дан в нижней строке табл. 15. 
Вследствие того, что значительная часть поступающего в толщу 
морского льда тепла расходуется на его плавление, фактический 
«запас холода» в нем оказывается больше, чем при одйнаковых 
условиях в пресном льду. Кроме того, масса чистого льда в еди
нице объема морского льда меньше, чем у пресного. Эти два 
обстоятельства и обусловливают больший прирост морского 
льда. Естественно, что из-за прогрева сверху фактический при
рост толщины льда будет значительно меньше приведенных 
цифр.
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§ 3. Прогрев воды и таяние льда в массивах

Известно, что участки чистой воды в массивах льда играют 
большую роль при таянии. В летний период эти участки полу
чают из атмосферы значительно больше тепла, чем лед, так как 
вследствие малой отражательной способности вода аккумули
рует много больше лучистой энергии, чем лед.. Поглощенное во
дой тепло частично расходуется на таяние льда как сбоку, так и 
снизу. Кроме того, лед получает тепло и при теплообмене непо
средственно с атмосферой, в результате чего происходит его 
стаивание сверху. Н. Н. Зубов [87] произвел оценку изменения, 
сплоченности льда в массиве при его таянии за счет этих двух 
потоков тепла. При определении величины таяния льдов в ре
зультате теплового воздействия воды им было сделано предпо
ложение, что поглощенное водой тепло полностью сразу ж е рас
ходуется на боковое таяние льдин. В таком случае, приравнивая 
тепло, поступающее на всю площадь водной поверхности в мас
сиве за время-dt

Фа(1 — N ) d t ,

количеству тепла, потребного на плавление льдов площадью dN
- Р гти толщинои подводной части ■— Н

У
- l- ^ ~ H d N , т

получаем уравнение для определения изменения сплоченности 
льда

dN Фат ,±
1 — n  ip m

Интегрирование этого уравнения приводит к формуле

N  == 1 (1 — N 0) ехр J  —p f-d t ^ , (20.5)

где N  о — сплоченность льдов в начальный момент.
Выражение (20.5) отличается от приведенного в монографии

Н. Н. Зубова множителем у /p в экспоненте из-за того, что там
ошибочно принимается во внимание общая толщина льда, а не 
только его подводной части. Учет этого множителя приводит 
к более быстрому уменьшению сплоченности льда, чем дано 
Н. Н. Зубовым.

Предположение о расходовании всего тепла, поглощенного 
водой, на таяние льда более или менее соответствует действи
тельности лишь при значительной сплоченности льда. С увеличе
нием пространства чистой воды растет доля тепла, идущего на
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повышение ее температуры и на прогрев более глубоких слоев: 
Поэтому действительное изменение балльности льда за счет тер
мических факторов будет отличаться от.рассчитанного по приве
денной схеме.

Пренебрегая процессами таяния льда, Ю. В. Николаев [170] 
попытался получить приближенные оценки соотношения потоков 
тепла, приходящихся на боковую и нижнюю поверхность льдины. 
Однако при выводе формул у него вкрались ошибки, поэтому 
приведенные в работе соотношения потоков тепла к боковой и 
нижней поверхности льда неточны. Кроме того, он не учитывал 
расхода тепла на прогрев воды.

Для оценки перераспределения тепла, поступающего из атмо
сферы и поглощаемого в полыньях и разводьях, была решена по
ставленная Ю. В. Николаевым задача при тех же граничных ус
ловиях для стационарного случая. При этом потоки тепла, при
ходящиеся на боковую поверхность льдины единичной ширины 
qt и полоску нижней поверхности льдины единичной ширины и 
длиной от края до ее центра qH, могут быть представлены фор
мулами:

оо
8ФаЛГ V 4  

2 d (2 т  — 1 )2 ch ахН
ch ахН  — 1

т = 1

СО

(21.5)
772 =  1

СО

sh а2Х  [cth а2Х  — cth а2 ( Х х — .У)] (2л — 1) ’
ch а2Х  — 1

(22.5)
СО

где W  =
У  _______— 1_______^  ( 2 т — 1)2 ch агН1П —I ' Х

со

00

(2п — 1 )2 sh а2Х  [cth а2Х  — cth а2 ( ^ i  — -Х’)] ’
ch а2Х  — 1
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Фа — приток тепла из атмосферы на единицу площади раз
водья;

2 Х — ширина разводья;
Н  — толщина подводной части льдины;
X — глубина, на которой вертикальный градиент темпера

туры воды принят равным нулю;
Xi  — расстояние от середины разводья до середины льдины.

Как и следовало ожидать, при большой сплоченности льда 
значительная часть тепла, поступающего в воду из атмосферы, 
расходуется на таяние льда сбоку. С увеличением ширины раз
водья все большая часть тепла передается в глубинные слои 
моря, под лед, и поступает к нижней поверхности льдины, при
водя к таянию ее снизу. В табл. 16 в качестве примера приве
дено вычисленное подформулам (21.5) и (22.5) распределение 
тепла в воде в процентах от поступившего из атмосферы при 
ах/аг— 10 и Xi =  100 м. На распределение потоков тепла в воде 
очень сильно влияет соотношение коэффициентов горизонталь
ного и вертикального турбулентного теплообмена. Увеличение 
этого соотношения приводит к уменьшению проникновения тепла 
в более глубокие слои моря, и возрастает доля тепла, идущего 
на боковое таяние льда.

Таблица 16

Распределение тепла, поглощенного разводьем 
(в «/о от Ф?)

Х(м) Ч "н Поглощаетсяводой

5 90 8 2
10 73 24- 3
25 31 19 50
50 13 12 75

Приведенные оценки распределения тепла, поступающего 
в разводье, и влияния открытых участков воды на таяние льдов 
из-за многих упрощений в приведенной задаче имеют ориенти
ровочный характер. Более точное определение влияния тепла, 
поглощаемого открытыми участками воды, на таяние льда в мас
сивах дано в работе [75]. В этом исследовании предполагалось, 
что лед общей площадью f равномерно распределен на площади

f
s, т. е. сплоченность льда в массиве составляет N = — . Пола-

s
галось также, что массив состоит из п льдин, имеющих форму 
многоугольника средней площадью F с периметром Lj. Если 
ширина разводья между льдинами составляет в среднем 2Х, то 
периметр фигуры площадью s/n, ограниченной линией, которая
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проходит на расстоянии X  от льдины, будет L% В таком случае 
на каждую льдину в среднем приходится пространство чистой 
воды площадью

Полагая, что между периметром и площадью льдины существует 
соотношение

. 1 1 =  к у т ,  к

можно получить зависимость между средней шириной разводья 
в массиве и сплоченностью

х  =  ______ 2 ( s  — / )  =  2s (1 — N )  =

« ( г т  +  1/ Г )  „ ( j / r + 1 / X )

=  — 1 1 — N
К V  П 1 _ + / 7 7 "

Если площадь массива и количество льдин в нем не меняются, 
тогда i s j n  определяется из начальных, условий

Y T - Y ^ - '

Итак, соотношение между шириной разводья и сплоченно
стью льда в массиве принимает вид

^ - 4  )

или

N = . { \  - $ Х ) 2, (23.5)

где р =

Следовательно, зная начальные характеристики массива и 
увеличение ширины разводья за счет стаивания льдины, можно 
по формуле (23.5) определить изменение сплоченности льда 
в массиве. В данном случае предполагается, что динамическое 
воздействие на льды отсутствует и изменение ширины разводья 
происходит лишь в результате таяния льда. Величину бокового 
стаивания льда можно _легко вычислить, если известна темпе
ратура воды в разводьях. В наиболее простом случае, когда
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адвекция тепла отсутствует, 
уравнением теплопроводности

т е м п е р а т у р а  в о д ы  о п р е д е л я е т с я

dt ■ а, дЧ
dzi

а, d2» 
dxi

где аг и ах — коэффициенты вертикальной и горизонтальной тем
пературопроводности.

В работе [75] рассматриваемая область ограничена, как и 
у Ю. В. Николаева, серединой разводья и серединой льдины 
(рис. 19) и также принимается, что градиент.температуры воды 
на этих границах равен нулю, т. е. здесь температура воды д о 
стигает своих максимальных и минимальных значений.

Н -

~ ±

—2Х- 
=0«=

i - -J ±
Л е д

к

Рис. 19. Схема выделения области распространения задачи.

Температура воды на границе раздела лед—вода полагается 
постоянной и равной 0 и температура воды на глубине £ равной 
•01. На поверхности воды задано условие баланса тепла, записан
ное в виде

dzx

Изменение ширины разводья и толщины льдины за счет таяния 
задается в виде >

Х2Х--

и

ip дх

1р дг.

х=х

z ,  =  n

где и Я2 — коэффициенты вертикальной и горизонтальной теп
лопроводности воды. ■

Если считать, что все характеристики в начальный момент 
известны, то задача получается полностью определенной.
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Рассматриваемый участок воды разбивается на два слоя:
О sg: х  sg; X,  и

На границе этих слоев задаются условия склейки, т. е. равенство 
температур и потоков тепла соприкасающихся сред. В уравне
ниях первого слоя делается переход к новым переменным:

► Z\ X
ь—  у — ̂ н  ( о  > * X { t )  ’

в уравнениях второго слоя — к переменным 2 = 2 1  •— Я. Обычно 
Я 'С ^ , поэтому изменения Я  во времени практически не ска
жутся на величине и можно считать, что второй слой будет 
иметь постоянную толщину — Я.

В новых переменных исходные уравнения и краевые условия 
будут иметь-вид: _

да _  т  да . az »  у  к  <№ 
dt ~  Н  ’ ' Н 2 д& X  ду  +

(24.5)

(25.5)'

I а*_ -дЧ_ о <  |  <  1 ,
* 2 дУ2 0 < у < 1 ;

. -  дЧ 0 < 2 < С ,
dt — a z d z 2 - r a * d x 2 0 < j c < X i;

=  (26.5)

д а о  (27.5)
дУ у =  0 ;

»  =  0 ,  ^ = - ^ 2  А  ° < К ! -  ( 2 8 . 5 )
1рХ ду у  =  1 ;  ̂’

Ь  =  Ь ,  - L - & L  дЪ 5 =  1,. 2  =  0 , 2  ^
н  *  дг 0 < у < 1 ,  0 < л < Х ;  \

&  =  0, Н  =  г  =  0 > ( 3 0 . 5 )

ip dz x ^ x ^ X i;

J L  =  0  ( 3 1 a . 5 )

dx x  —  0; V

- | ^ = 0  0 < г < С ’  ( 3 1 6 . 5 )■ x  =  X x;

& = « ! > ( * ,  С ,  X )  *  =  C ’  ■ ( 3 2 . 5 )

0  s.:,; x  <  A ^ ;

&  =  & ( 0 ,  I ,  y ) ,  &  =  & ( 0 ,  z ,  л )  i f  =  0 .  .  ( 3 3 . 5 )
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Для получения разностных аналогов этих уравнений производи- j 
лос разбиение |  на п частей (& =  0, 1, 2, п) с шагом А= !

=  —  и I  на т частей ( /= 0 , 1, 2, . . . ,  т) с шагом V =  — , т. е. ! 
п - и • m

£о=0, lh=kA, gn— 1; Хо=0, xj=j4, хт—  1. Аналогично во вто
ром слое £ разбивается на ni частей и Xi на mi частей. Причем 
величина mi находилась из соотношения

Эта величина может оказаться дробной, поэтому производится 
округление до целой по обычным правилам. Такой метод опреде
ления mi позволяет разделить отрезок Xi второго слоя на целое 
число шагов первого слоя, что облегчает переход от первого 
ко второму слою. В то же время ошибка определения расстоя
ния, на котором выполняется условие (31.5), возникающая за 
счет округления mi до целого числа, не превышает половины 
горизонтального шага второго слоя и не может быть существен
ной из-за очень слабого изменения температуры воды по гори
зонтали у середины льдины. Таким образом, шаги по горизон

тали и по вертикали во втором слое будут x =  \iVX и 2 =

Обычно эти шаги более крупные, чем в первом слое, из-за более 
слабой пространственной изменчивости температуры воды во вто
ром слое. Полагалось т = ^ —■ U-i для t =  l, 2, . ..;  to=0.

Разностные уравнения строились через соотношения того же 
типа, как и в главе IV:

(34.5)

г

(35а.5)

(356.5)

(35г.5>

f t2 hik
(35д.5)
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Из уравнения (24.5) для 0 при использовании соотношений 
(35а.5) и (356.5) получается •

—  &г-
_  а»

Ш "г;о  ̂ й  /J/0_ +Hi О ut- l , /О у Д2Я2
+  ('~№ т )ио ^ + Ь 'о  ~  о) +

+  { ~ ж к ) ио ( ^ + ь о  -  2&г;.о +  ^ - г ,  о).

После подстановки в полученное выражение вместо градиента 
температуры его значения из уравнения баланса тепла (26.5) 
находится

I1 +  2 (а' +  6)1 %-..Q =  е .$ш  +  g'lJ0bu+b 0 +  g'w btjr i, о +
-\-В1 &/_!,,-(), (36.5)
N/ta

где а'  =  J ' / / .  ; е
H i m h A ’ Я?tm

| У**
б У2 г?2 ~Т~

Г

v2 1 . 2АГ у ’ 

уХ х , а,т
^ V 2 2 Х  V ’ Я 2 Д2 ^ 2 V 2im

^  ̂ 2П  fiCLz
Н к г Д ’

причем =  В [fo +  ( i :— 0,5)х].
Представление уравнения (24.5) для | = 1  по разностной 

схеме при помощи соотношений (35а.5) и (35в.5) дает градиент 
температуры

w a n  ,  . X х
« « - И / и ,  * , +  * £ - ,\  Я Д /  (ИЛ

X  ( (1 +  2 Ь. )  & .. —  р \ ,  , —  р \ ,  & . —  S.& . __я  . I .1 \  I in) ijn &ijn ij+i,n BUn lj—\,n » Ijn— 1 i—1, jn J
Из уравнения теплопроводности второго слоя (25.5) при помощи 
разностных соотношений типа (35а.5) и (356.5) аналогично по
лучается выражение градиента температуры на границе раздела 
слоев



При этом следует иметь в виду, что нумерация /, k для пара
метров второго слоя будет иная, чем для первого, а именно: 
/ = 0 ,  1, 2, . . mi  и k=Q,  1 , 2 , . . . ,  т.

Приравняв последние два выражения на основании (29.5), 
находим температуру на границе раздела слоев

8-.. =im q lV  
i jti

1, n +  П +  hjn^ijn-\  +

+  —  ®lj 1 +  h J n
(37.5)

где
axz

2a,x

axz
2a yX1

ML
e

‘ pIV =  1 +  p' | * 
6 z 2 a.

8'
2 a,x

При составлении разностных схем уравнений (24.5) и (25.5) 
для остальных уровней были использованы представления про
изводных посредством центральных разностей (35г.5) и (35д.5). 
Окончательный вид разностной схемы уравнений следующий:

&i;o— i + 2 (a' + b)i [ei^ ; i4 'S ' !-yo&iy+i,o4“ S'i/0&/y-i,

1 г 1 г - 1 ,  ; o J  ’

^Ни =  \ Vik^ijk+1 +  r 'ik^ijk-1 +  gUk$ij+i,k +

1, k jk\ ’
1

hjn e!Y
^ I  J t l

gY. i>. .Y4n

i j+1,  k ■

—1» jk
+  &г ;-1 ,  ft) +  ■ 1 Xx ’

^Ink  Ф г й  >
160

(38.5)



где

В соответствий с условиями симметрии (27.5) и (31.5) на пра
вой и левой границе рассматриваемого участка принимается для 
каждого'уровня

аналогами формул (28.5) и (30.5). Расчеты температуры' воды 
и таяния льда по приведенной системе уравнений проводились 
на ЭЦВМ  по программе, составленной А. С; Грушкиной.

Решение'системы уравнений (38.5) проводилось итерациями 
с использованием метода Либмана [205], применительно к кото
рому система (38.5) записывается в виде

уравнений системы (38.5) и через F — правая; 1 <  d < . 2 - - ко
эффициент, подбираемый опытным путем исходя из условий 
сходимости. Через г обозначен номер итерации, причем в F для 
точек справа и сверху от искомой берется (г + 1 ) приближение, 
а для точек, расположенных слева и снизу от искомой, берется г 
приближение, т. е. решение проводится начиная с правого верх
него угла каждой области в сторону меньших / и больших :к.  
Сходимость итерационного процесса определяется по макси
мальной величине разности |ф(г+1) —  ф(г)| .  ■'

тН-1 • (39.5)

Значения X,  Я, X  и Я  находятся из уравнений:

(40.5)

Первые два уравнения этой системы являются разностными
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Решение системы уравнений (40.5) проводится каждый раз 
перед решением уравнений (41.5), причем при каждой итерации 
системы (41.5) первое уравнение (40.5) решается до полной 
сходимости итерационного процесса этого уравнения. Легко по
казать, что этот процесс быстро сходится, и обычно уж е двух
трех итераций бывает достаточно для получения точности по
рядка 10-2 м! сутки.

0  4  8  12 16 2 0  2 4

Рис. 20. Характер изменения температуры воды в разводье и тол
щины льда. На изотермах указаны Дд ('&=— 1,57 — АО - 10-3 ).

При решении уравнения (41.5) было определено, что для 
й =  \,Ъ достаточно провести около десяти итераций, как макси
мальная величина разности | <р(г+1> — ф<г) | становится менее за 
данной невязки 0,005°, т. е. и в этом случае процесс быстро 
сходится.

Просчитанные на ЭЦВМ  «Урал-2» примеры позволяют сде
лать некоторые выводы относительно процесса таяния льда 
в массиве. Полученная в результате расчета, картина темпера
турного поля в воде и характера таяния льдины соответствует 
сложившимся физическим представлениям и наблюдениям 
(рис. 20). В качестве исходных метеорологических данных для 
этого примера брались климатические значения метеорологиче
ских элементов по полярной станции мыс Шмидта.
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Тепло, поглощаемое открытыми участками воды, распростра
няется посредством турбулентного перемешивания под льдину. 
Вследствие этого таяние'льдины происходит не только сбоку, но 
и . снизу. Интенсивность бокового таяния льдины зависит от ее 
толщины, размеров прилегающего участка чистой воды и вели
чины турбулентного перемешивания воды. С ростом турбулент
ного перемешивания прогрев охватывает более глубокие слои 
и дальше распространяется подо льдом, но температура воды 
в разводье повышается медленнее. Поэтому в данном случае бу
дет расти скорость таяния льдины снизу и уменьшаться вели-

N

Рис. 21. Изменение сплоченности льда.
1 —  Я —2,0  м ,  F 0 =  104 м 2; 2  —  # = 2 , 0  м ,  F 0 = 2 S  • 104 м 2; 3  —  # = 3 , 0  л*, / ?0= Ю 4 ' м 2; 

4  —  # = 2 , 0  м  (п о  с х е м е  Н .  Н .  З у б о в а ) .

чина бокового стаивания. Это видно из рис. 20, на котором 
пунктиром показаны контуры льдины для az=  10 см21секг 
а сплошной линией для az= 40 см2/сек.

Поскольку часть тепла, поглощенного разводьем, идет на 
прогрев воды, что не учитывается схемой Н. Н. Зубова, то из
менение сплоченности льда за счет термических факторов будет 
в действительности меньше, чем дано у Н. Н. Зубова (рис. 21). 
Можно подобрать такие малые величины коэффициента верти
кальной теплопроводности, что практически не будет теплопере
дачи в более глубокие слои воды, тогда изменение сплоченности 
льда по данной схеме будет совпадать с результатами Зубова. 
При вычислениях сплоченности льда, представленной на рис. 21, 
теплообмен между водой и атмосферой в обеих схемах прини
мался одинаковым, не учитывалось стаивание льда сверху и 
предполагалось, что массив состоит из одинаковых льдин про
стейшей формы с |3 = 4  (квадраты). Качественная картина 
изменения сплоченности льда от его толщины такая же, как 
и у Зубова, т. е. с увеличением толщины льда интёнсивность
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уменьшения сплоченности замедляется. Однако в количествен
ном отношении роль толщины льда несколько меньше, чем в схеме 
Зубова. ■

Величина бокового стаивания льдины зависит от размеров 
разводий, увеличиваясь с их ростом. Разводья при одной и той 
ж е сплоченности льда определяются-величиной льдин, возрастая 
с увеличением их площади. Однако, как видно из рис. 21, изме
нение сплоченности льда при одной и той ж е его начальной 
балльности вначале не зависит от размеров льдин, хотя в мас
сиве, состоящем из крупных льдин, боковое стаивание каждой 
из них будет большим, чем в массиве, стоящем из малых льдин. 
Это объясняется тем, что с увеличением ширины разводья растет 
количество тепла, идущего на прогрев воды и таяние льда снизу. 
Начиная с некоторого момента лед становится настолько тон
ким, что изменение горизонтальных размеров льдины происходит 
за счет таяния как сбоку, так и снизу. При этом происходит рез
кое уменьшение сплоченности, что хорошо видно на рисунке. Для 
льдин большей толщины (порядка 3 м) или при меньших пото
ках тепла из атмосферы такого заметного явления не будет на
блюдаться. В таком случае можно не учитывать спектр площадей 
льдин, а достаточно знать их средние размеры в начальный 
момент.

§ 4. Прогрев поверхностного слоя моря

Как известно, прогрев поверхностного слоя моря зависит не 
только от величины поступающего из атмосферы тепла, но и от 
перераспределения его в вертикальном и горизонтальном напра
влении. Вполне очевидно, что чем выше интенсивность вертикаль
ного турбулентного перемешивания, тем больше отток тепла 
в глубь моря и меньше повышается температура верхних слоев 
воды. Перемешивание в горизонтальном направлении приводит 
к выравниванию температуры на больших площадях. Это хорошо 
показано В. В. Пановым [179], проанализировавшим на примере 
решения стационарного уравнения теплопроводности вклад вер
тикальной и горизонтальной турбулентности и течений в измене
ние температуры воды Карского моря. Согласно его решению, 
течения и горизонтальное перемешивание создают как бы фон 
температурного поля, на которое накладываются изменения, вы
званные переносами тепла по вертикали. Это будет тем справед
ливее, чем короче интервал времени, за который определяется 
Aft. Такой ж е вывод можно сделать и из работы JI. И. Скрипту- 
новой [213], где показана преобладающая роль теплообмена 
с атмосферой по сравнению с адвекцией в формировании изме
нений температуры поверхностного слоя воды, в Северной Ат
лантике.
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При оценке переноса тепла вглубь посредством вертикаль
ной турбулентности следует принимать во внимание большую 
интенсивность перемешивания в слое волнового воздействия и 
быстрое затухание перемешивания глубже этого слоя. Это при
водит к характерному в летний период медленному изменению 
температуры воды в слое волнового перемешивания и к рез
кому увеличению вертикальных градиентов температуры на гра
нице этого слоя. Делаются попытки объяснить такой профиль 
температуры особенностями поглощения коротковолновой ра
диации в верхнем слое, что приводит к накапливанию тепла [47].' 
Однако и другие элементы, не зависящие от радиации, на
пример соленость воды, имеют в летний период скачок примерно 
на той ж е глубине, что и температура. Поэтому вряд ли можно 
объяснить характерный температурный профиль в летний пе
риод объемным поглощением радиации. А зависимость толщины 
верхнего слоя воды с малыми градиентами температуры от ши
роты можно попытаться объяснить, как показал С. А. Китайго
родский [106], влиянием силы Кориолиса. Д а и сами авторы 
этой работы [47] в практических целях рекомендуют принимать 
глубину залегания слоя скачка температуры равной половине 
длины волны.

Величина прогрева воды зависит не только от притока тепла, 
но и от толщины слоя волнового перемешивания. И з-за слабого 
перемешивания ниже этого слоя отток тепла вглубь происходит 
слабо, и основное количество тепла остается в верхнем слое. 
Если он толстый, то произойдет небольшое , повышение темпера
туры, при малой ж е толщине слоя повышение температуры бу
дет большим.

Поэтому при исследованиях термического режима верхнего 
слоя моря, и в частности при определении величины прогрева, 
всегда стараются учесть эту особенность в характере верти
кального перемешивания, задавая либо модель коэффициента 
турбулентной теплопроводности с быстрым убыванием аг на не
которой глубине [89, 106], либо просто задавая глубину слоя 
скачка и решая двухслойную задачу [48, 93, 94]. Таким обра
зом, возникают трудности, сопряженные не только с определе
нием интенсивности вертикального турбулентного перемешива
ния, но и с определением глубины, на котсэрой происходит рез
кое изменение турбулентного перемешивания.

Обычно глубина ' залегания слоя скачка в летний период 
связывается с ветровым волнением или просто со скоростью 
ветра [282, 322], иногда учитывается влияние стратификации 
воды, потоков тепла и т. д. Так, Н. Ф. Кудрявцев [127] пола
гает, что толщина верхнего слоя определяется в основном вол
новым перемешиванием и устойчивостью. Он прийял, что послед
няя в слое скачка достигает, величин, характеризующихся чис
лами Ri ^  0,5. Выразив Ri через градиенты плотности и скорость
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орбитального движения волны, можно определить глубину рас
положения верхней границы слоя скачка

(42.5)

градиент плотности воды в слое скачка

Проведенная им проверка этой формулы на фактическом ма
териале дала удовлетворительные результаты. Это показывает, 
что основные факторы, определяющие глубину залегания слоя 
скачка, учтены правильно. Но для расчетов толщины гомоген
ного слоя эта формула не годится, так как требует предвари
тельного измерения градиента плотности в слое скачка, а следо
вательно, и искомой глубины.

С. А. Китайгородский [106] определяет толщину слоя интен
сивного волнового перемешивания по глубине, на которой гра
диент температуры достигает минимума. Для этого используется 
выражение градиента температуры через известные величины по
тока тепла и коэффициент теплопроводности. В тех случаях, 
когда последний определяется только ветровым волнением, для 
вычисления h получается простое выражение

где (3 — возраст волнения.
На вертикальный профиль температуры воды и величину h 

оказывает влияние, согласно исследованиям С. А. Китайгород
ского, не только стратификация воды, но и сила Кориолиса и 
объемное поглощение коротковолновой радиации водой. Повы
шение устойчивости и увеличение силы Кориолиса приводят 
к более резкому переходу от однородного слоя к слою скачка и 
уменьшению Я, а увеличение прозрачности и ослабление погло
щения радиации •— к менее резкому переходу и увеличению h. 
Но в среднем для грубой оценки расположения верхней границы 
слоя скачка летом в арктических морях можно использовать
формулу (43.5) при |3 « 0 ,9 .

Верхний слой интенсивного волнового перемешивания в арк
тических морях в весенне-летний период обычно хорошо выра
жен из-за распреснения от таяния льдов и стока рек. Вследствие 
перемешивания температура и соленость в этом слое практиче
ски не меняются по вертикали, т. е. его можно считать гомоген
ным. В таком случае, если не учитывать адвекцию тепла, изме
нение температуры воды (Д-д) этого слоя за интервал времени т 
пропорционально разности потоков тепла на его верхней и ниж
ней границе.

,52 У2 (43.5)
g  ’
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Представив уравнение баланса тепла для поверхности моря 
в виде

будем иметь

ИЮ — М + Я  dt. (44.5)
о

Если полагать изменение температуры воды в гомогенном слое 
в течение интервала времени т линейным, то для определения 
теплообмена через слой скачка можно воспользоваться форму
лой (37.3), в которой 5  заменяется на Ф. В результате приходим 
к выражению, позволяющему вычислять величину прогрева че
рез начальную температуру воды и метеорологические характе
ристики,

Изменение температуры на глубине z > h  при этом опреде
ляется формулой (36.3) при соответствующей замене 5  и а± на 
0 и а.

При получении формулы (45.5) полагалось, что коротковол
новая радиация поглощается поверхностью моря. А. А. Пиво-, 
варов [184], оценивая влияние объемного поглощения радиации 
на формирование температуры воды, показал, что при интен
сивном турбулентном перемешивании совершенно несущест-

Д& ЯЛ--ВГ'с&0 +

(45.5)

где N —- осредненная в интервале т величина N;
Ьк —  градиент температуры на отрезке бгк;
Фо — температура гомогенного слоя в начальный момент (ос

тальные обозначения преж ние).
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венно, где происходит это поглощение. Поскольку основная 
часть потока радиации поглощается в слое интенсивного волно
вого перемешивания, то схематизация поглощения приводит при
мерно к таким ж е результатам, что и учет проникновения ее 
вглубь. Поэтому такая схематизация процесса поглощения ко
ротковолновой радиации, приводящая к более простому реше
нию, используется в большинстве исследований по расчету тем* 
пературы воды. •

Рис; 22. Величина прогрева гомогенного слоя моря по 
районам (в градусах).

Ч и с л и т е л ь  —  р а с ч е т н ы е  в е л и ч и н ы ,  з н а м е н а т е л ь  —  ф а к т и ч е с к и е .

Полученные по формуле (45.5) результаты вычислений из
менений температуры гомогенного слоя воды за месяц в ряде 
районов Карского моря приведены на рис. 22. Исходными дан
ными при этих расчетах были средние многолетние значения 
метеорологических элементов и средняя многолетняя темпера
тура поверхностного слоя воды во вторую декаду июля. Вслед
ствие того, что в районах II и VII в середине июля еще бывает
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лед и часть поступающего в воду тепла расходуется на его тая
ние, здесь рассматривались изменения температуры с третьей 
декады июля до середины августа.

При расчетах толщина однородного слоя бралась по факти
ческим данным, коэффициент турбулентной теплопроводности 
принимался равным 1 см2/сек и градиент температуры ниже 

. гомогенного слоя Ьк считался неизменным по глубине и равным 
—0,1 град/м.

Из приведенных данных видно, что расчетные величины 
прогрева воды, в общем, близки к фактическим. При этом в райо
нах II, V, VI, VII, где в июле еще часто бывают льды, факти
ческие изменения температуры воды меньше вычисленных. В оз
можно, что здесь часть тепла расходуется на таяние льда,, что 
не учитывается формулой (45.5). В более южных районах фак
тический прогрев несколько больше вычисленного. В этих райо
нах наиболее существенно проявляется адвекция тепла, и, мо
жет быть, эти различия величин ДФ объясняются неучтенной ад
векцией тепла баренцевоморских и речных теплых вод.

Если не учитывать оттока тепла от однородного слоя вглубь, 
то в зависимости от его толщины произошло бы повышение 
температуры поверхностного слоя воды приблизительно на 0,5° 
на севере и на 1° в более южных районах моря. При этом чем 
толще гомогенный слой, тем меньшие изменения температуры 
вызовет такая схематизация процесса прогрева. По-видимому, 
отчасти это обстоятельство и обусловливает возможность вы
числения изменений температуры воды однородного слоя моря 
только по тепловому балансу на его поверхности или по тепло
вому балансу и адвекции [5, 260 и др.].



Г л а в а  VI. РАЗВИТИЕ ГИДРОЛОГИЧЕСКИХ ПРОЦЕССОВ  
В ПОВЕРХНОСТНОМ СЛОЕ МОРЯ ПОД ВЛИЯНИЕМ  

АТМОСФЕРНЫХ ВОЗДЕЙСТВИЙ В ОСЕННЕ-ЗИМНИЙ
ПЕРИОД

§ 1. Метод расчета некоторых элементов гидрологического 
режима верхнего слоя моря

Преобладание в осенне-зимний период оттока тепла в атмо
сферу над притоком приводит к выхолаживанию моря: темпера
тура воды понижается вплоть до температуры замерзания и 
происходит образование льда.

Следовательно, приток тепла к поверхности моря приводит 
не только к количественным изменениям величин некоторых гид
рологических элементов, но и к изменению качественного со
стояния поверхности моря. Последнее чрезвычайно важно учи
тывать в период навигации. В частности, практические запросы 
навигации в арктических морях требуют знания характера раз
вития осенйих гидрологических процессов и определения коли
чественных значений некоторых элементов гидрологического ре
жима. Очень важно определение сроков окончания навигации, 
обусловленных наступлением устойчивого ледообразования, оп
тимальных условий навигации осенью для судов безледокольного 
и ледокольного типа в зависимости от интенсивности нараста
ния льда на тех или иных участках арктической трассы и т. д.

В настоящее время для решения некоторых из перечислен
ных задач широко применяются эмпирические связи гидроло
гических характеристик с показателями отдельных метеоро
логических и гидрологических процессов [85]. Однако эти методы 
расчета в большинстве случаев далеко не полностью вскрывают 
механизм развития гидрологического процесса и поэтому не 
всегда точно учитывают факторы, определяющие рассчитывае
мую характеристику. В этом отношении применение методов, 
представляющих физический процесс в виде аналитических 
уравнений, имеет определенное преимущество. Несмотря на оп
ределенную схематизацию, при формулировке задач можно 
учесть многообразие взаимодействующих факторов, получить ко
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личественные соотношения между ними и выявить наиболее су
щественные.

Первые наиболее детальные аналитические исследования тер
мического режима моря в период осеннего охлаждения прове
дены А. Г. Колесниковым, П. С. Линейкиным и С. В. Лутков- 
ским. А. Г. Колесников [114] рассмотрел формирование темпе
ратуры моря в период от момента достижения морем максималь
ного прогрева до начала замерзания. Предполагалось, что из
менение температуры воды происходит за счет теплообмена 
с атмосферой и адвекции. При этом принималось, что адвекция 
тепла течениями задана, поэтому задача фактически являлась 
одномерной.

Близкими по характеру постановки задачи являются работы 
П. С. Линейкина [144] и С. В. Лутковского [146]. П. С. Линейкин 
дал решение одномерного уравнения теплопроводности с произ
вольным характером изменения коэффициента турбулентной 
теплопроводности от глубины. На нижней границе деятельного 
слоя принималось условие отсутствия теплообмена с нижележа
щими слоями. Задача об учете адвективных членов в уравнении 
теплопроводности рассмотрена им в самых общих чертах. 
С. В. Лутковский при решении одномерного уравнения тепло
проводности с постоянным коэффициентом температуропровод
ности учел поток тепла от грунта.

Л. А. Жуков в своих исследованиях охлаждения поверхност
ного слоя океана [83, 84] уравнение теплопроводности допол
няет уравнениями движения, что позволяет учитывать горизон
тальный перенос изменений температуры.

Во всех этих работах не принимался во внимание тот важ 
ный факт,- что в период охлаждения в море обычно развивается 
конвекция, в результате которой происходит интенсивное пере
мешивание воды с соответствующей теплоотдачей в атмосферу. 
При этом интенсивность перемешивания в слое конвекции и 
в нижележащих слоях различна. Верхний слой становится прак
тически гомогенным, и толщина его с течением времени растет. 
Поскольку уплотнение верхних слоев воды происходит не только 
за счет выхолаживания, но и за счет притока солей, то для оп
ределения температуры воды и глубины проникновения конвек
тивного перемешивания уж е недостаточно одного уравнения 
теплопроводности, а нужно учитывать и приток солей.

В какой-то степени глубина перемешивания учитывается 
в предложенном шведским ученым Родэ [192, 193] способе рас
чета образования льда в Балтийском море. Он исходит из пред
положения, что изменение температуры поверхности моря про
порционально разности температур воды и воздуха. Коэффициент 
пропорциональности зависит от глубины моря и определяется 
по имеющимся характеристикам сроков ледообразования и теп
лообмена. Сходная с этим способом методика вычисления даты
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ледообразования разработана группой японских ученых [246]. 
Они учитывают среднюю глубину распространения конвективного 
перемешивания и в .зависимости от ее величины определяют за 
паздывание даты ледообразования, относительно момента пере
хода температуры воды через точку замерзания. Ход температуры 
воды определяется по ходу температуры воздуха, но с меньшей 
амплитудой и некоторым запаздыванием по фазе. Оба эти спо
соба расчета образования льда можно отнести к категории полу
эмпирических методов, которые с той или иной точностью позво
ляют определить одну характеристику гидрологического режима.

Разработанная В. А. Цикуновым на основе решения уравне
ний баланса тепла и солей теория конвективного перемешива
ния, как уже отмечалось, позволяет определять несколько эле
ментов гидрологического режима при монотонном выхолажива
нии моря. Основы этой теории были использованы автором при 
разработке методики расчета на ЭЦВМ  значений гидрологичес
ких элементов в осенне-зимний период [77].

В основу этой методики расчета заложено положение, вы
сказанное еще Н. Н. Зубовым [87], об определяющей роли кон
вективного перемешивания в верхних слоях моря при формиро
вании осеннего термического и ледового режима. При этом по
лагается, что конвекция возникает в результате уплотнения 
верхних слоев воды либо за счет выхолаживания при теплооб
мене с атмосферой, либо за счет осолонения при испарении 
воды и ледообразовании, либо за счет адвекции более плотных 
вод.. Естественно, все перечисленные факторы могут действовать 
одновременно.

Д о'тех  пор пока конвекция отсутствует, изменение темпера
туры и солености может быть описано обычными уравнениями 
диффузии. Но самый верхний слой толщиной Н, который подвер
жен интенсивному волновому перемешиванию, предполагается 
гомогенным. В соответствии с этим для одномерного Случая 
можно записать

Изменение температуры верхнего гомогенного слоя происходит 
за счет теплообмена с атмосферой (Фв) и нижележащими сло
ями воды: '

<55)- __ д2&
1 Г  =  а ~Ш h ^  г  -< оо. (1.6)

( 2 .6 )

где
дг

-&0 — температура гомогенного слоя воды.
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Предполагается, что на поверхности моря выполняется ус
ловие баланса тепла, которое, как отмечалось, может быть пред
ставлено в виде ■

В уравнениях (2.6) и (3.6) принято, что поток тепла Фв поло
жителен в тех случаях, когда он направлен вверх (охлаждение 
воды), и отрицателен при его направлении вниз (прогрев воды). 
Таким образом, согласно уравнениям (2.6) и (3.6), на уровне 
z = t i  выполняется условие . .

Выбрав вторым граничным условием Ф ^  оо при z.—> оо, можно 
получить решение уравнения (1.6) тем ж е способом, который 
использовался в главе III при определении притока солей в слой 
конвективного перемешивания снизу:

Функции f я % имеют тот ж е вид, что и в главе III, и зависят от 
начального распределения температуры воды по глубине и ин
тенсивности вертикального турбулентного теплообмена. Так ж е
ДОЛЖНО ВЫПОЛНЯТЬСЯ уСЛОВИе h ^ Z n ^ Z ,  Z^Z j< C oО, А ^ 2к < 00. 
Для того чтобы получить формулу, позволяющую ВЫЧИСЛЯТЬ 
температуру гомогенного слоя, нужно в выражении (5.6) поло
жить z = h .  Тогда

Расчеты температуры воды по формулам (5.6) и (6.6) удобно 
проводить для малых отрезков времени t = т, в течение которых 
можно было бы принять входящие в г[) величины постоянными

Фв =  №9' о -  П. (3.6)

(4.6)

N N

b ( t , . z )  =  ± r  ^ j / B( z - z „ ) -  Д ; ( г , - - г )
/==М+1

м

м t
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(равными, например, их среднесуточным значениям if при т =  
=  1 суткам). Тогда

Легко вычисляется интеграл и в  выражении (5.6) при я|)=г])=  
=  const.

Поскольку входящая в ijj температура воды заранее не из
вестна, то ее вычисление производится с использованием метода 
итераций. По исходному значению температуры воды вычис
ляется нулевое приближение г|/°), по которому определяется пер
вое приближение О®. На основании полученной OW вычисляется

первое приближение ifiW, дающее возможность получить второе 
приближение О(02>, и т. д. При малых значениях шага т изменения 
Оо (t) невелики и обычно одной-двух итераций бывает достаточно 
для получения нужной для практических целей точности.

Для районов, в которых осеннее выхолаживание моря срав
нительно редко прерывается периодами прогревов, повышение 
температуры воды за период прогрева оказывается возможным 
определять по более грубой схеме. Это, в частности, касается и 
тех случаев, когда нет сведений о коэффициенте вертикальной 
температуропроводности. Грубая оценка величины прогрева мо
жет быть получена исходя из предположения о том, что прогрев 
распространяется лишь до глубины Z± и от горизонта Л до Zi 
изменение температуры воды меняется линейно в зависимости 
от глубины. В таком случае, если за интервал времени т изме
нение температуры воды гомогенного слоя при прогреве прои
зошло на величину ДО, то

Из этого выражения находится ДО. Поскольку Фв зависит от ис
комой температуры воды, то вычисление ДО производят методом 
последовательных приближений, выбирая в качестве нулевого 
приближения температуру на предыдущем шаге по времени:

где Oi — температура воды гомогенного слоя на i шаге по вре
мени;

ДОг+i — величина прогрева гомогенного слоя воды за 
(i +  1) шаг по времени;

N — среднее значение N за период т; 
т  — номер итерации.
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Приближенное значение Zi можно получить либо по много
летним характеристикам режима моря, либо по формуле (5.6) 
как глубину, на которой А# не превосходит некоторую заданную 
величину.

. Изменение температуры воды на горизонтах h ^ Z j ^ Z i  при 
прогреве в данном случае определяется формулой

(10.6)Щ г }) =  М1+1 1 \  — z x
которая имеет смысл до тех пор, пока выражение в скобках по
ложительно. Осолонение поверхностного слоя воды при испаре
нии влаги и диффузии солей снизу за интервал времени т опре
деляется по формулам, приведенным в главе III.

В тех случаях, когда теплообмен с атмосферой и приток 
солей приведут к возрастанию плотности поверхностного слоя 
воды до такой величины, что она окажется больше плотности 
нижележащих слоев воды, наступает конвекция. В главе III 
приведены выражения, позволяющие вычислять температуру, со
леность и глубину залегания слоя конвективного перемешивания, 
и изложена методика расчетов. Здесь эти выражения записаны 
с добавлением адвективных членов в той последовательности и 
форме, в какой они были использованы при составлении про
граммы на ЭЦВМ:

4 + 1
N (ft, +  0,5 A ^ i )  t г -  J  I7 ( t ) d t

j ( m  + 1)

»№ » =  0,5

t,

М' + Т ^ + Ч 1
Ъ.1
(+1

+

j ( m  + 1)
*1 + 1

г+i
+  ■% Jа ^ 0(т)

дг

*1 +1 ft(0

‘г+i

Sl+ i =  0,5 S t .1 +
firi+ 1

l+l
ф£т) dt ■

■ ft.I
a ! ? ! - » ,

dx

.+  &  1̂ —

*i +  l h(t)

Ь,
i-\-1

ii+1 S  I
v dS(m>

dx

+

d z d t ;

3i+ i

(11.6)
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В адвективных членах уравнений (11.6) х обозначает напра
вление, по которому происходит перенос тепла и солей. В третьем 
уравнении членом, содержащим фд, учитывается осолонение 
воды в слое конвекции как за счет испарения, так и за счет при
тока солей снизу.

Метод решения системы уравнений (11.6) уж е изложен 
в главе III. Здесь следует подчеркнуть, что для каж дого .п при 
определении" '

/,}"/;• /,г : it', h , . (12.6)

итерационный процесс по т  проводится до тех пор, пока невязки 
| и | — 5 ^  | не будут меньше некоторых

заданных величин.
При малом шаге т изменения температуры и солености в слое 

конвективного перемешивания невелики и обычно бывает д о 
статочно одной-двух итераций для достижения необходимой точ
ности. А при 1 суткам можно вообще не проводить итераци
онного процесса по т, так как испытания схемы на ЭЦВМ по
казали, что расчеты адвекции и притоков тепла и солей к слою 
конвективного перемешивания сверху и снизу по данным на на
чало интервала ti и уточненным в результате итерации практи
чески одинаковы. Во всяком случае возникающая при этом по
грешность за счет неточностей в определениях интенсивности 
турбулентного перемешивания и скорости течения Не меньше 
невязки между двумя первыми итерациями.

Как уж е отмечалось, полученной системой уравнений можно 
пользоваться до тех пор, пока температура поверхностного слоя 
воды не достигнет температуры замерзания 0. При этом пред

полагается, что на поверхности моря сразу ж е появляется лед. 
Теплообмен моря с атмосферой происходит уж е через лед, тол
щина которого меняется. Поскольку вертикальный профиль тем
пературы тонкого льда можно полагать линейным, то изменение 
толщины льда определяется из уравнения баланса тепла на его 
нижней поверхности, которое при этом записывается в виде

dH — 6~ в° ф' 
l p  d t Н  ’

где ©о — температура поверхности льда.
Решение этого уравнения представляется выражением

(i + i *i +1
- f i  J ( в - е д * - - £  J t ' . H d t  .
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В естественных условиях лед всегда покрыт слоем снега, по
этому необходимо выразить @0 через температуру поверхности 
снега ©с, которую, как ранее отмечалось, в большей или мень
шей степени можно отожествлять с температурой воздуха. При 
линейном вертикальном профиле температуры снега это соотно
шение легко получается. В целях упрощения подкоренного вы
ражения можно учесть, что температура воды подо льдом 
меняется во времени сравнительно слабо, поэтому без особой по
грешности она может быть представлена ее средней величиной 
за промежуток времени т. При этих условиях

н + 1.

1  «О

4 + 1

dt =  S-
1 +  е J 0с (О dt  -̂ j- 0,5^е (д1 -|- 0(+i)

где
A h

T J T  ■

В последнем члене подкоренного выражения ради Облегчения 
вычислений Н  заменяется средним значением в указанном.'интер- 
вале времени и выносится из-под знака интеграла. Поток тепла 
к нижней поверхности льда в данном случае уж е не зависит от 
атмосферных условий и вычисляется из второго уравнения си
стемы (11.6). С увеличением толщины льда линейность верти
кального профиля температуры в нем выполняется в меньшей 
степени. В этом случае для определения величины нарастания 
его следует использовать более точные формулы, приведенные 
в главе IV.

При образовании морского льда часть солей выделяется 
в воду, приводя к увеличению ее солености, что может привести 
к возрастанию толщины слоя конвекции. Этот приток солей за
висит, как известно, от солености воды и образовавшегося льда, 
а также от скорости нарастания толщины льда. Осолонение воды 
в слое конвективного перемешивания при этом было определено 
формулой (41.3), которую нужно в качестве одного из слагае
мых добавить в правую часть третьего уравнения системы (11.6). 
Естественно, параметр Фв в данном случае характеризует только 
приток солей снизу, так как из-за отсутствия испарения воды нет 
и соответствующего осолонения.

Температура воды в слое конвективного перемешивания при
нимается равной температуре замерзания и зависит от солено
сти воды. Принимая во внимание изложенное; система уравне
ний, определяющая элементы гидрологического режима после 
образования льда, записывается в виде:
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+  0,015^1)]};
*i + 1
j  9c(t)dt +  o ,5 ts  (0, +  e f t fW )

0-ftt4 =  - 1 0 ~ 2 { 0,3 +  s i f i  [5,27 +  4 • I0“a5 i(+)1 (l +

ci(®+ 1) “ i + i 1 +  8

(m + l) .
4 + 1

J -  j  ф 'а^ =  0,5{ (бг — &/) +

ЧН-1

+  [®i +  — 2 S ;+ tх)] ftj+i 1 +  J
U

4 + 1 л(0
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Порядок решения системы уравнений (13.6) и определения 
глубины распространения слоя конвективного перемешивания 
здесь таков же, как и при определении элементов конвекции до 
начала ледообразования. Наибольшей величиной изменения 
в итерациях от шага к шагу по т  в данной системе уравнений 
обладает Я. Поэтому оказалось возможным определять сходи
мость итерационного процесса по невязке лишь этого элемента. 
При небольшом шаге -с величина / i  невелика, и итерационный 
процесс сходится быстро.
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Адвективный перенос и приток тепла и солей в слой конвек
ции сверху и снизу, записанные в уравнениях (11.6) и (13.6) 
в общем виде, вычисляются по соответствующим формулам 
главы III.

§ 2. Расчетная схема и сопоставление результатов расчета 
с опытными данными

Изложенная в предыдущем параграфе задача была запро
граммирована для ее реализации на ЭЦВМ  «Урал-2». В каче
стве исходного материала использовалось распределение темпе
ратуры и солености в зависимости от глубины по данным глу
боководной гидрологической станции. Для расчетов адвекции 
тепла и солей по восьми румбам на некоторых расстояниях Xj 
от этой станции задавались осенние температура и соленость 
поверхностного слоя воды, принимавшиеся неизменными во вре
мени. При расположении станции около берега температура и 
соленость воды на направлениях на берег задавались не по по
верхностному слою, а по данным некоторой глубины, что позво
ляло в какой-то степени учесть сгон и подъем глубинных вод. 
Выбор отмеченного горизонта производился эмпирически.

Метеорологическая информация (температура воздуха, ра
диационный баланс, скорость и направление ветра) задавалась 
в виде среднедекадных величин. Средние суточные значения тем
пературы воздуха, радиационного баланса и скорости ветра для 
k  декады определялись по формуле

где коэффициенты Л, В и С на каждую декаду вычислялись из 
нижеследующей системы уравнений, полученной в предположе
нии параболического характера изменения элемента /  во времени:

здесь f — среднедекадная величина метеорологического эле
мента. Шаг времени т был выбран равным одним суткам.

Последовательность операций при счете следующая. По сред
ней суточной величине скорости ветра по формуле (29.3) вы
числялась глубина ветрового перемешивания, и если она оказы
валась больше hi, то использовалась в качестве hi. В соответст
вии со скоростью и направлением ветра определялась скорость 
и направление дрейфового течения. Затем решалась система

/  =  Л +  B t  +  СР, (14.6)

/ Л̂ А - Ь В + Ж \  

/ й =  А +  55 +  25С; 

/ * +1 =  Л +  15Я +  225С;
(15.6)
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уравнений (11.6) и вычислялось изменение глубины перемешива
ния по формуле (12.6) до тех пор, пока плотность гомогенного 
слоя воды не становилась равной или меньшей плотности ниже
лежащих слоев воды. Причем если оказывалось ./■ <0,. то 
вместо J/hi+1 во второе уравнение системы (11.6) подставлялось 
выражение (9.6) и изменение температуры воды ниже уровня 
hi+i определялось по формуле (10.6). По вычисленной солености 
воды в • гомогенном слое рассчитывалась, согласно формуле 
(40.3), температура замерзания, с которой сравнивалась полу
ченная величина ■&{+!• Если она оказывалась выше температуры 
замерзания, то происходил переход к вычислению гидрологичес
ких элементов для следующего шага т, а уже рассчитанные #, S, 
h использовались в качестве исходных.

Если ж е 1Э4+1 оказывалась равной или ниже температуры за 
мерзания, то фиксировался номер шага т,'позволяющий вычис
лить дату ледообразования, и дальнейшие расчеты величин гид
рологических элементов проводились на основании уравнений
(12.6) и (13.6).

Первоначально в уравнении (12.6) полагалось п = 0 и ре
шались уравнения (13.6) до тех пор, пока итерационный процесс 
не сходился. Затем проверялась выполнимость условия

■ог*+1 < а ' .
Если это условие не выполнялось, то п в формуле (12.6) увет 
личивалось на 1, рассчитывалось новое fti+i и снова решались 
уравнения (13.6). Так происходило до тех пор, пока плотность 
воды в слое конвективного перемешивания не становилась рав
ной или меньшее плотности нижележащих слоев воды. После 
этого' осуществлялся переход к расчету гидрологических элемен
тов для следующего шага т.

В том случае, когда за счет тепла глубинных вод й горизон
тальной адвекции лед полностью стаивал, снова счет произво
дился по первоначальной системе уравнений до нового появле-- 
ния льда. При этом фиксировался номер шага и этого, второго, 
появления льда.

Поскольку заранее не известна ни толщина снега на льду, ни 
его теплопроводность, то параметр е, входящий во второе урав
нение системы (13.6), определялся на основании среднемного
летних данных, и величина его принималась постоянной для осен
него периода.

Испытание изложенного метода расчета элементов осеннего 
гидрологического режима в верхнем слое моря проводилось бо
лее чем для 400 гидрологических станций, выполненных в раз
личных районах Карского моря за период десять—пятнадцать 
лет в июле— октябре. Выбор этих районов определялся, во-пер
вых, наличием необходимого комплекса наблюдений, на основе 
которых производился расчет, во-вторых, тем, чтобы методику
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расчета проверить в районах с различными гидрометеорологи- 
ческими особенностями режима.

Наибольший объем фактического материала имелся по сро
кам ледообразования, поэтому и наиболее детальная проверка 
методики расчета проведена по сопоставлению вычисленных и 
фактических дат ледообразования [77], результаты которой при- 
ведены на рис. 23. По координатным осям на этих графиках от
ложена продолжительность периода в сутках от начального мо
мента, за который принималась дата выполнения гидрологичес
кой станции, до даты устойчивого ледообразования. Линиями 
ограничено поле, в котором рассчитанные даты не выходят за 
пределы ±20%  амплитуды сроков устойчивого ледообразования 
за многолетний период.

Как видно из рис. 23, наиболее хорошее совпадение сравни
ваемых величин получено для района в. Здесь в 75% случаев 
вычисленные величины отличаются от фактических не более чем 
на 4 суток. Для района д большинство вычисленных сроков ле
дообразования хотя и находится в пределах ±20%  амплитуды,, 
смещено в сторону более раннего ледообразования по сравнению 
с фактическим. Вероятно, причиной таких отклонений может слу
жить неучтенный схемой приток тепла постоянными течениями.. 
При расчете адвекции тепла и солей дрейфовыми течениями для: 
этих двух районов оказалось возможным использование средних 
многолетних данных температуры и солености воды. Но уж е для 
районов б учет аномалий солености воды за данный год приво
дит к несколько лучшим результатам. Для района а положи
тельные результаты получаются только при учете в расчетах ад
векции ежегодных аномалий солености. Поскольку в этом районе 
нельзя было использовать неизменную температуру поверхности 
воды для расчета адвекции тепла, то здесь производился учет 
только адвекции солей.

Роль адвекции в формировании гидрологического режима и, 
в частности, сроков ледообразования во всех этих районах раз
личная. Если в районах в и д учет адвекции приводит к измене
нию сроков ледообразования на 1—2 суток, то для района б — 
до 6—7 суток, а в районе а адвекция солей сдвигает ледообра
зование в сторону более поздних сроков в среднем на 2 недели 
(в отдельные ж е годы сдвиг составляет больше месяца). Этим и 
объясняется необходимая корректность в выборе исходных дан
ных для расчета адвекции. В центральной части моря горизон
тальные градиенты солености и температуры воды невелики, 
поэтому здесь можно не учитывать адвекцию водных масс.
/| Различная роль адвекции в формировании осеннего гидроло
гического режима объясняется ее влиянием на "толщину слоя 
конвективного перемешивания, так как при вовлечении в кон
вективное перемешивание более глубоких слоев воды их. тепло- 
запас влияет на температуру поверхностного слоя воды, а тем
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УЛр(сутни)

Рис. 23. Сопоставление сроков устойчивого ледообразования расчетных (УЛР) 
с фактическими (УЛф) по районам а, б, в, г, д [77].



самым и на сроки ледообразования. Обычно к началу осеннего 
выхолаживания моря летний прогрев распространяется на глу
бину 20— 50 м. Поэтому если вовлекается в конвективное пере
мешивание большая толща воды, то теплоотдача осуществляется 
сразу большой массой воды, и понижение температуры воды бу
дет меньше, чем при малой толще слоя конвекции. И з-за этого 
при прочих одинаковых условиях ледообразование должно про
исходить тем позднее, чем больше глубина слоя конвективного 
перемешивания. На рис. 24 показана глубина проникновения 
конвективного перемешивания на дату ледообразования. Этот 
рисунок построен на основании результатов расчета по данным 
83 гидрологических станций за 18 лет для района а.

УЛф
1/1-

1/Х-1---------- 1-------- :-1--------- 1------------1-----------1---------- 1---------- 1— ' '
Ю  20  3 0  4 0  5 0  6 0  70

Рис. 24. Зависимость сроков устойчивого ледообразования УЛф 
от глубины распространения конвекции.

Несмотря на то что величина прогрева и стратификация на 
каждой станции могут быть различными, несмотря на своеобраз
ный характер метеорологических условий в осенний период, в це
лом на рисунке видна связь между сроками ледообразования и 
глубиной распространения конвекции. Естественно, из-за разно
родных метеорологических й гидрологических условий для при* 
веденного пункта рис. 24 носит иллюстративный характер,/од
нако ясно видно, что при малой толщине слоя конвективного' 
перемешивания ледообразование бывает преимущественно ран
ним, при распространении конвекции до большой глубины ледо
образование преимущественно позднее. Это положение в общем  
справедливо и для других районов моря/

Изложенное заставляет полагать, что помимо теплозапаса 
моря к моменту осеннего выхолаживания и характеристик теп
лообмена его с атмосферой, большую роль в определении сроков 
ледообразования играет плотностная стратификация воды, по
скольку именно она определяет глубину проникновения конвек
тивного перемешивания./Так как плотность воды в основном
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.определяется ее соленостью, то по распределению последней 
в предосенний период можно получить представление о возмож
ной интенсивности конвекции. Действительно, при значительных 
вертикальных градиентах солености в поверхностном слое воды 
по всей акватории моря вряд ли можно ожидать позднего ледо
образования даж е при большом теплозапасе моря. При малых 
ж е градиентах солености больше вероятности, что конвективное 
перемешивание охватит большую массу воды и охлаждение 
поверхностного слоя будет происходить медленнее, чем в первом 
случае. Поэтому во втором случае может ожидаться более позд
нее ледообразование.

Следует заметить, что этот факт может быть одной из причин 
разброса точек на графиках статистических связей устойчивого 
ледообразования с характеристиками атмосферных процессов, 
которые были получены различными авторами [102, 126, 206 и 
др.]. Эти связи устанавливают корреляционное соотношение 
между сроками устойчивого ледообразования и характеристи
ками температуры воздуха в летний и осенний периоды, ледови
тостью моря и разностями давления на различных створах, 
индексами циркуляции и т. д. Состояние водной массы: стратифи
кация по плотности, перенос водных масс, влияющий на плот- 
ностную стратификацию, либо учитывалось постоянным эмпири
ческим параметром, либо вообще не учитывалось. Вместе с тем, 
в некоторые годы учет этого фактора, по-видимому, позволил бы 
объяснить, почему начало ледообразования не соответствует раз
витию атмосферных процессов.

Фактического материала по другим элементам (величина ко
торых вычислялась изложенным методом) имелось меньше, чем 
по срокам ледообразования. Так, например, сопоставление вы
численных толщин слоя конвекции с фактическими можно было 
проводить только в том случае, если в одном й том ж е пункте 
глубоководные гидрологические наблюдения производились по 
крайней мере дважды в течение летне-осеннего периода. Таких 
случаев, к сожалению, оказалось немного (табл. 17).

Как известно, большое влияние на нарастание толщины льда 
оказывает снежный, покров. В настоящее время, к сожалению, 
толщина снега на льду не прогнозируется. Поэтому расчет вели
чины нарастания льда выполнялся в предположении, что снег 
на льду составляет 0,1 толщины последнего. Такое соотношение 
между ними было выбрано на основании средних многолетних 
толщин снега и льда по центральной части Карского моря и оно 
оставалось неизменным при расчетах по всем пяти районам. Со
поставление расчетных величин с результатами наблюдений 
в районах полярных станций (рис. 25) позволяет сделать заклю
чение о реальности вычисленных толщин льда. Во всех приве
денных на рис. 25 случаях начальный момент выбирался еще до 
начала ледообразования, и промежуток времени, на который
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Таблица 17 
Расчетные и фактические толщины слоя 

конвективного перемешивания

Д а т а  в ы п о л н е н и я с т а н ц и й Т о л щ и н а  слоя к о н в е к ц и и  (м)

Р а й о н
п е р в о й п о в т о р н о й р а с ч е т н а я ф а к т и ч е с к а я

в 18/V III 1955 10/Х . 11 15
8 /V III 1954 2 7 /XI 8 12 J
6 /V III 1964 5/X I 8 10

16/V III 1952 10/Х 11 12
16/V III 1952 10/Х 12 „ 13
16/V III 1952 10/Х 13 12
16/V III 1952 10/Х 11 10
23 /V III 1952 2/Х 10 10

а 16/V III 1962 13/Х 20 20
16/V III 1962 13/Х 30 30—35

д 25/V III 1947 2 4 /XI 12 14

производился расчет толщины льда, составлял не менее ме
сяца.

Толщина льда зависит не только от атмосферных условий и 
слоя снега, но и от температуры и плотностной стратификации

Рис. 25. Сопоставление расчетной толщины молодого 
льда Яр с фактической Н ф.

водной массы. И в тех случаях, когда вертикальные градиенты 
плотности воды таковы, что конвективное перемешивание рас
пространяется до большой глубины, увеличение толщины льда
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замедляется или даж е происходит уменьшение ее. В "качестве 
примера на рис. 26 приведено изменение глубины распростране
ния конвективного перемешивания и толщины льда в районах 
выполнения двух гидрологических станций в центральной части 
Карского моря. Метеорологические условия в обоих пунктах оди
наковы. Толщина слоя конвекции на момент ледообразования и 
сами даты ледообразования одни и те же. Но в районе станции

Н (с м )

Рис. 26. Изменение толщины льда и глубины распро
странения конвекции по гидрологическим станциям 

№ 1 и № 2

№ 1 на нижней границе слоя конвекции сформировался боль
ший градиент плотности, чем в районе станции № 2. Поэтому 
в первом случае осолонение при нарастании льда оказалось не
достаточным, чтобы конвекция распространилась до больших 
глубин и вызвала подток тепла ко льду. В районе второй стан
ции вертикальный градиент плотности был меньше, поэтому осо
лонение воды в результате ледообразования привело к большей 
толщине слоя конвективного перемешивания и большему подтоку 
тепла, что повлияло на нарастание льда.

Таким образом, различие в плотностной стратификации моря 
по его акватории в период нарастания льда является одной и з . 
причин неравномерной толщины льда, особенно в тех районах, 
где невелики вертикальные градиенты плотности.
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Рассмотренный метод расчета характеристик осеннего гидро
логического процесса с 1964 г. проверяется в ААНИИ на пред
мет использования его в качестве прогностического. И сход
ными данными служат результаты глубоководных гидрологи
ческих станций, выполненных в августе, и прогностические зна
чения температуры воздуха и направления ветра. Величины ос
тальных метеорологических элементов принимаются равными их 
климатическим нормам. Первая проверка данного метода в ка
честве прогностического, производившиеся по ряду районов Кар
ского моря, дала обнадеживающие результаты. Отклонения вы
численных дат ледообразования от фактических не превышали 
принятых допустимых величин.

§ 3. Влияние метеорологических факторов на сроки 
ледообразования

Предвычисление сроков ледообразования по изложенной ме
тодике предполагает знание на период предвычисления величин 
следующих метеорологических элементов: температуры и влаж
ности воздуха, радиационного баланса, скорости и направления 
ветра. Естественно, прогноз метеорологических элементов осу
ществляется с погрешностью, а некоторые элементы в настоящее 
время вообще не прогнозируются. Поэтому встает задача выяс
нить влияние погрешностей метеорологического прогноза на оп
ределение сроков ледообразования.

Для этой цели необходимо оценить роль каждого элемента, 
входящего в расчетную систему уравнений (глава VI, § 1). Эту 
оценку можно выполнить двумя способами: во-первых, задаваясь 
изменчивостью каждого элемента, рассчитать изменение сроков 
ледообразования; во-вторых, упростив решение системы, найти 
аналитическую зависимость сроков ледообразования от опреде
ляющих факторов.

В первом случае необходимо выполнить очень большой 
объем вычислений по всем районам, для которых дается прогноз. 
Во втором случае аналитическую зависимость срока ледообра
зования х от упомянутых метеорологических элементов можно 
получить лишь при некоторой схематизации как самого процесса 
развития конвекции, так и реальной изменчивости во времени 
метеорологических элементов и начальной стратификации. Од
нако характер взаимодействия атмосферы и гидросферы и по
рядок полученных величин должен быть правильным.

Здесь будет рассматриваться второй случай с использованием 
результатов, изложенных в работе [76]. Возможность упроще
ния расчетной схемы для оценки влияния гидрометеорологичес
ких факторов на сроки ледообразования обусловлена тем, что 
при прогнозировании используются данные метеорологического
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прогноза на сентябрь— октябрь, т. е. на период, когда преобла
дает монотонное охлаждение моря и приближенно можно счи
тать, что метеорологические элементы в этот период имеют ли
нейный ход во времени.

Таким образом, решение было выполнено при условии, что 
процесс охлаждения монотонный, изменение температуры воз
духа и радиационного баланса происходит линейно во времени. 
Температура и соленость верхнего гомогенного слоя определя
ются уравнениями баланса тепла и солей, ниже этого слоя они 
линейно меняются с глубиной и их градиент не зависит от вре
мени. При таких условиях уравнения § 1 можно записать сле
дующим образом:

h+i = ' i-H
+

i
+i

ni +1 

f
- S r

/+1 fl,1+1
S; dz  -

Ll+ 1

+ T i ! i r  i  ф * ‘“ ’
H 

»,(*) =  ** +  ( * - №  
5 / (z) =  5 i +  ( z - - A J) r ' ,

(16.6)

(17.6)

где ■&{, 'й’г+i — температура воды в начальный (ti) и. конечный 
(ti+i) момент времени; 

hi, hi+i — глубина конвекции в те же сроки;
Si, Si+i — соленость воды в слое конвекции в начальный и 

конечный момент времени;
Г, Г' — вертикальные градиенты температуры и солености 

воды ниже слоя .конвективного перемешивания.
Подставив выражения (17.6) в уравнения (16.6), будем 

иметь

о ,  , /



Поскольку предполагается, что теплообмен с атмосферой и 
приток солей известны, то. в двух уравнениях (18.6). содержится 
три неизвестных:' т&г-ы, Si+i и fti+i. Для замыкания системы вос
пользуемся уравнением состояния. Имея в виду, что зависимость 
плотности воды от температуры гораздо слабее, чем от солено
сти, можно приближенно положить, что y — f(S )  . В таком слу
чае в качестве третьего уравнения к системе (18.6) присоединим 
выражение соотношения плотностей слоев конвекции и нижеле
жащих в виде соотношения соленостей этих слоев

5 т < 5 г +  (^ +1- ^ )  Г'. (19.6)
Чем больше градиент солености, тем правильнее будет формула
(19.6), так как при этом изменение плотности воды при пониже
нии температуры не приведет к заметному увеличению глубины 
плотностного перемешивания. Естественно, при малых градиен
тах солености этой формулой пользоваться нельзя. В осенний 
период в большинстве районов арктических морей вертикальные 
градиенты солености довольно велики, поэтому использование 
формулы (19.6) вполне допустимо. В дальнейшем в ней будет 
учитываться только знак равенства, так как им определяется 
предельная величина fii+i-

Из уравнений (18.6) и (19.6) находим

»,+1 =  9,Н----------г  Г - ( У h‘ + 2 ^ r - h X  -
f  2- ТГ'

V

■tV

(20.6)

ТП

Раскроем содержание члена /  и упростим его. Параметр N,. вхо
дящий в / ,  при отрицательных температурах воздуха зависит 
в основном от скорости ветра. Температура воздуха сравни
тельно мало его меняет. Поэтому при оценке влияния метеороло
гических факторов на сроки ледообразования, когда требуется 
знание лишь порядка величин, можно в выражение для пара
метра N ввести некоторую среднюю температуру воздуха Т для 
осеннего периода дО начала замерзания моря. В таком случае

N =  N =  ma, (21.6)

LE0i  
CpP 

Срра'

где а =  1 +  0,622 еаТ ^  1,5;
С  р г

m
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При логарифмическом профиле скорости ветра а'  линейно 
зависит от V, поэтому ради упрощения выражения множитель 
т  можно приближенно представить зависимостью

m —  s- \ -vV .
Учитывая условие (21,6), параметр П  запишется

П  =  Б +  Ш  +  0,622 (г -  1) еаТ.

Из-за высокой относительной влажности воздуха в Арктике (г 
близко к I) и низких температур воздуха последний член выра
жения для П мал по сравнению с другими членами и может 
быть принят постоянным при некоторых средних значениях тем
пературы воздуха и относительной влажности

Таким образом, приближенное выражение члена /  будет

При вычислении интеграла заменим температуру поверхно
сти воды, входящую в подынтегральное выражение, ее средним 
значением для промежутка времени '0,о=О ,5 (-О-» '-f-
+  ■fl'i+i). Кроме того, учтем предположенную линейность измене
ния во времени Б и Г. Если отсчет времени вести от момента ti 
до даты ледообразования 1, когда температура поверхности 
воды станет равной температуре замерзания $,+1 = 6, то

J  —  0,5^ \2rnD -  Б, -  №  +  Т1+1) -  Бж  +  N (*/ +  6) ] /  (22-6)

где т = ^ + 1  — U — период времени от начального момента до ле
дообразования.

( Из выражений (20.6) и (22.6) можно определить интервал 
времени т до даты ледообразования как функцию гидрометеоро
логических характеристик

И з-за проведенных упрощений эта формула, по крайней мер»?.-- 
качественно позволяет оценить влияние гидрометеорологических 
условий на сроки ледообразования.

0,622 (г 1) еаТ= — mD.с р/-̂

J
h + \
j  ( ш о - Б  -  N 7  +  m D) dt.

2

m D  +  0,5 p  (* ,'+  6 - T -  Гг+1) -  (Б. +  Б/+1)]

(23.6)
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1. Влияние температуры воздуха на величину т. Запишем 
формулу (23.6) в виде

(24.6)

где

(»i — «) У  + 0 .5 Г ft?+ 2
<t>
КГ'

0,5 N

Д, =  -  °’5 (Б, ±_Б.№,
0,5 N

и построим по ней график (рис. 27) зависимости х от темпера
туры воздуха.

При построении графика принято .A i= 100  и £ i= . l ,0 ;  1,5; 2,0 
и 3,0. Такие значения параметров A i и Bi  получаются, если

Т(сутки)

i<VT,tl>

Рис. 27. Зависимость сроков ледообразования от 
температуры воздуха.

1 , 2 ,  3 ,  4  —  В и  р а в н о е  1,0 ; 1 ,5 ; 2 ,0 ; 3 ,0  с о о т в е т с т в е н н о .

использовать при их вычислениях обычно наблюдающиеся в осен
ний период в Арктике величины гидрометеорологических элемен
тов. Естественно, в конкретных условиях параметры А± и В± бу
дут несколько отличаться от принятых, и непосредственный 
расчет сроков ледообразования не может производиться по фор
муле (23*6) или (24.6) из-за принятых упрощений, однако оценка
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порядка величины изменения т при тех или иных погрешностях 
в определении Т, очевидно, может быть получена.

Из графика видно,.что, как и следовало ожидать, повышение 
температуры воздуха приводит к более поздним срокам ледооб
разования, а понижение — к ранним. Одинаковые погрешности 
в определении температуры воздуха приводят не к одинаковым 
изменениям т в зависимости от фона осенних температур. Если" 
осень относительно, теплая и замерзание моря происходит при 
сравнительно высоких температурах воздуха, то требуется боль
шая точность в определении температуры воздуха, чем в случае 
холодной осени.

Влияние температуры воздуха на величину т зависит и от от
носительного веса других метеорологических элементов. С умень
шением'относительной влажности воздуха, приводящей к уве
личению затрат тепла на испарение, и с увеличением эффектив
ного излучения возрастает параметр Вь  При этом, как видно из 
графика рис. 27, происходит уменьшение влияния изменений 
температуры воздуха на сроки ледообразования.

Глубина конвективного Перемешивания, температура воды и 
адвекция солей, определяющие величину парамётра Ai  в фор
муле (24.6), влияют и на зависимость сроков ледообразования 
от температуры воздуха. Увеличение А\  приводите большим от
клонениям в сроках ледообразования, а уменьшение /Ц — к мень
шим при одних и тех ж е аномалиях температуры воздуха.

2. Влияние радиационного баланса подстилающей поверхно
сти на срок ледообразования. Преобразуем формулу (23.6)

По формуле (25.6) при Л2= 1 0 3 и некоторых значениях В2 
построен график (рис. 28) зависимости т от Б. Из графика 
видно, что изменение радиационного баланса в положительную 
сторону приводит к более поздним срокам ледообразования, 
а в отрицательную — к более ранним, что находится в полном 
соответствии с физическими'представлениями о формировании 
температуры поверхностного слоя моря. Однако изменение Б

к виду \

В2- 0 , 5 (Б .+  Бт ) (25.6)

где

+

+  0 , 5 г ( д /  71?+ 2
2 1Ф

Т(Г'

в 2 =  m D  +  0,5 N (»(+  б -  T t -  T i+l).
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в положительную сторону сильнее сказывается на сроках ледо
образования, чем при изменениях в отрицательную.

Увеличение турбулентной теплоотдачи воды в атмосферу и 
увеличение испарения, происходящее при повышении скорости 
ветра, понижении температуры воздуха и уменьшении относи
тельной влажности воздуха, уменьшают относительную роль Б 
в тепловом балансе. Вследствие этого одни и те ж е изменения 
Б при больших значениях параметра Вг приводят к меньшим от-

I  ( с у т к и )

Рис. 28. Зависимость сроков ледообразования от радиационного баланса.
1 ,  2 ,  3 ,  4 — В 2, р а в н о е  100; 125; 150; 200 с о о т в е т с т в е н н о .

клонениям сроков ледообразования, чем при малых величи
нах Вг.

Увеличение  глубины слоя конвекции и повышение темпера
туры воды, приводящие к росту параметра А%, вызывают и рост т. 
Поэтому одна и та ж е аномалия радиационного баланса при 
больших значениях параметра Аг вызывает большие изменения 
т, чем при малых. Но если аномалию радиационного баланса Б 
принять равной среднему отклонению от многолетнего значения 
Б, то она приводит к изменению т приблизительно на 2 суток. 
Поэтому, если не требуется особая точность в определении срока 
ледообразования, можно вместо фактических величин радиаци
онного баланса использовать его среднемноголетние значения.'

3. Влияние скорости ветра на срок ледообразования. 1 1 1
13 Заказ № 555 '193



Преобразуем формулу (23.6) следующим образом:

' -г _______ - Ь ____
B z + V  ’ (26.6)

где

А3 =  ст
| / 2 + 2 ^ Г  + 0 .5 Г / 2 + 2  ФТГ' - h .

^  +  О,5(Э. +  0 - 7 \ - Г . +1).ча 

s£> +  0,5as (»г +  0 — 7’. — — 0,5 (Б. +  Б.+  1)

Z?, +  0,5(ftt +  e - ^ - T m ) :

На основании формулы (26.6) построен график (рис. 29) за 
висимости срока ледообразования от скорости ветра при еле-

Г ( с у т к и )

Рис. 29. Зависимость сроков ледообразования от ско
рости ветра.

/ ,  2 ,  3  —  р а в н о е  1; 3 ; 5  с о о т в е т с т в е н н о .

дующих значениях исходных параметров: А з =  100, В з= 1 ;  3; 5. 
Адвекция тепла и солей здесь во внимание не принимается. 
Из графика видно, что увеличение скорости ветра приводит к бо
лее ранней дате ледообразования, а уменьшение — к более позд
ней. Это объясняется тем, что с ростом скорости ветра происхо
дит увеличение теплоотдачи в атмосферу, а следовательно, более 
быстрое понижение температуры воды. Ослабление скорости
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ветра способствует уменьшению теплоотдачи и замедляет пони- 
жение температуры воды.

Следует иметь в виду, что при малой толщине слоя конвек
ции в результате воздействия ветра динамическоеперемешивание 
может привести к возрастанию ft, что увеличит параметр Аз. 
Если учитывать это обстоятельство, то увеличение скорости 
ветра приведет к более поздним срокам ледообразования. В дан
ной формуле это может быть учтено лишь изменением вели
чины //.

Вообще при увеличении слоя конвективного перемешивания 
(за счет каких бы факторов оно ни происходило) и повышении 
температуры воды, что вызывает увеличение параметра Аз, а сле
довательно, и т, влияние аномалий скорости ветра на изменение 
сроков ледообразования возрастает из-за роста интервала вре
мени т, в течение которого существуют эти аномалии. При 
уменьшении Аз уменьшается и отрезок времени т, поэтому те же 
самые аномалии скорости ветра могут оказать меньшее воздейст
вие на гидрометеорологические процессы, т. е. приведут к мень
шим изменениям т. Качественная картина такого двойственного 
характера влияния скорости ветра на ледообразование отмеча
лась С. В. Лутковским [147]. При этом большая роль отводится 
сгонно-нагонным явлениям.

В зависимости от скорости и направления ветра происходит 
адвекция солей, которая в формуле (23.6) учитывается членом
Ф. Вследствие схематизации постановки задачи адвекция тепла 
течениями здесь не рассматривается. Производится учет лишь 
начальной термической стратификации параметром Г;

Из формулы (23.6) следует, что увеличение. температуры 
воды с глубиной (Г > 0 )  способствует позднему замерзанию, 
а понижение температуры воды с глубиной (Г < 0 )  приводит 
к более раннему сроку ледообразования. Но это влияние страти
фикации температуры воды имеет значение лишь при наличии
адвекции солей и испарения, т. е. при Ф=^0. Это объясняется 
тем, что в данной постановке задачи изменение глубины про
никновения плотностной конвекции происходит лишь при уве
личении солености верхнего гомогенного слоя. Вообще же роль 
второго члена в числителе формулы (23.6) мала. По сравнению 
с первым он составляет величину около 5%, и его в дальнейшем 
не будем учитывать.

Запишем формулу (23.6) в виде

(27.6)

где А4 =  сч
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и построим по ней график (рис. 30) при Й* =  5 м и Ak=. 1; 2 ; 3 ;
4 и 5. Из рис. 30 видно, что приток солей (Ф > 0 ) приводит к бо
лее поздним срокам ледообразования, а распреснение верхнего
гомогенного слоя ( Ф < 0) — к ускорению ледообразования. 
В данной постановке задачи полагалось, что адвекция солей на 
всех горизонтах гомогенного слоя, одинакова, поэтому чем 
больше толщина этого слоя, тем сильнее сказывается влияние 
адвекции на изменение сроков ледообразования.

U  2, 3, 4, 5  — А 4, р а в н о е  1; 2; 3; 4; 5 со о тветствен н о .

Влияние адвекции солей на т зависит и от начальной страти
фикации солености: чем больше расслоенность воды, тем меньше 
влияние адвекции солей на срок ледообразования. Это вполне 
очевидно, так как большая расслоенность воды мешает проник
новению конвекции до большой глубины и приводит к раннему 
ледообразованию.

Таким образом, анализ формулы (23.6) позволил отметить 
основные закономерности изменения сроков ледообразова
ния в зависимости от метеорологических характеристик: темпера
туры воздуха, радиационного баланса, скорости и направления 
ветра. Поскольку эта формула была выведена безотносительно 
к конкретным районам, то полученные общие закономерности 
должны быть справедливы для всех арктических морей. Разли
чия могут быть только в числовых характеристиках, зависящих 
от местных особенностей и от диапазона изменчивости каждого 
элемента, характерного также для каждого района. От. этого за
висит выбор той или иной кривой и отрезка на ней, определяе
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мого изменчивостью заданных характеристик. Эти различия 
можно проследить на конкретных районах [76].

Естественно, прежде чем получить какие-то числовые харак
теристики на основании формулы (23.6), необходимо было про
верить, насколько правильно она отражает реальный физический 
процесс в конкретных условиях. Для этого по среднемноголетним 
данным метеорологических и гидрологических элементов в осен
ний период А. В. Сметанниковой были рассчитаны по этой фор
муле среднемноголетние сроки первого появления льда в пяти 
районах Карского моря с различным гидрологическим режимом 
(табл. 18). Среднемноголетние характеристики были выбраны 
потому, что они более плавно меняются во времени, чем ежегод
ные. Поэтому проведенные при выводе этой формулы упрощения 
в. данном случае будут более или менее оправданы.

Таблица 18 '>
Среднемноголетние сроки первого появления льда 

по районам Карского моря

№  пункта

Д ата л ед о о б р азо в ан и я V - хф

■расчетная Тр
ф ак ти ч е ск ая

тф
сутки

%  ам п л и 
туды

1 23/Х 28/Х —5 7
2 7/XI . 3/XI 4 10
3 5/Х 8/Х —3 6
4 4/Х 7/Х —3 8
5 25/1X 4/Х —9 12

В целом, как следует из табл. 18, формула (23.6) правильно 
отражает зависимость сроков ледообразования от гидрометеоро
логических факторов, поэтому по ней можно оценить влияние 
того или иного элемента на срок ледообразования в конкретных 
условиях. Такая работа была выполнена А. В. Сметанниковой 
по данным ряда наблюдений с 1934 по 1963 г. Сроки ледообразо
вания вычислялись при изменениях каждого анализируемого 
фактора в пределах его колебаний, характерных для выбранного 
района. При этом остальные элементы полагались постоянными 
и равными их среднемноголетним значениям.

В табл. 19 приведены вычисленные изменения сроков ледо
образования в зависимости от .аномалий температуры воздуха 

7 в осенний период, характерных для рассмотренных районов. 
Из табл. 19 видно, что сроки ледообразования, особенно по трем 
первым районам, меняются очень сильно с изменением темпера
туры воздуха. Это обстоятельство нужно иметь в виду при ис
пользовании изложенной методики расчета как прогностической.
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Таблица 19

Изменение сроков ледообразования (в сутках) в зависимости от аномалий 
температуры воздуха в осенний период

№
пункта в° 5° 4° 3° 2° 1° 0° —1° —2° —3° - 4 ° —5° . - 6°

1 .71 . 45 30 19 10 4 0 —3 —7 —9 — 11 —14 —15
2 41 24- 11 6 0 —5 —9 —13 —15 —17 —1»
3 52 28 11 6 0 —2 — 6 — 8 —9 — 10
4 22 13 7 3 0 — 2 —4 ■ ^ 6 —7 —7 —Я
5 13 И 8 5 3 1 0 — 1 — 2 — 2 —3 —3 —4

В значительно меньшей степени влияет радиационный баланс 
на сроки ледообразования. Амплитуда радиационного баланса 
поверхности моря в осенний период составляет примерно 1,0— 
1,5 икал!см2 • мес. Вычисленная на основании этих данных по
грешность, которая может быть внесена в расчеты при игнориро
вании межгодовых колебаний Б, не превышает для перечислен
ных рай<энов 2—4 суток. Если же принять во внимание, что знак 
аномалий радиационного баланса часто не сохраняется в течение 
всего осеннего периода, то погрешность в определении срока ле
дообразования без учета колебаний Б становится еще меньше.

Аномалии осредненной скорости ветра для периода сентябрь— 
октябрь по всем'упомянутым районам Карского моря имеют пре
дельные значения ±2  м/сек. Если учесть, что в 80% всех случаев 
величина этих аномалий не выходит .за пределы ± 1  м/сек, то 
при характерных величинах средней скорости ветра 4—8 м/сек 
это соответствует изменению величины т примерно на 2 суток 
в большую или меньшую сторону. В данном случае направление 
скорости ветра не играет роли. Кроме влияния на интенсивность 
теплообмена и связанную с ним величину т, ветер определяет 
направление и скорость дрейфа. И здесь точность определения 
направления ветра в районах с большими горизонтальными гра
диентами солености играет значительную роль. В табл. 20 при
ведены изменения т в зависимости от горизонтальных градиентов 
солености поверхностного слоя, вычисленные при средних много
летних значениях остальных элементов. Наиболее существенно 
влияние адвекции в первых трех районах, указанных в табл. 20, 
и совсем невелико в районах 4 и 5. Это объясняется различием 
в вертикальном распределении солености. В последних двух рай
онах из-за берегового стока пресной воды создаются очень боль
шие вертикальные градиенты солености, препятствующие разви
тию конвекции даже при адвекции солей. Лишь при очень боль
ших величинах адвекции солей в поверхностном слое конвектив
ное перемешивание может охватить более глубокие слои воды и
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Таблица 20

Аномалия сроков ледообразования в зависимости от адвекции солей
(в сутках)

№
Г ори зо н тал ьн ы й  гр ад и ен т  солен ости  п о в ерхн остн ого  сл о я  воды  (% 0 на 50 км)

пункта
- 2 , 0 —1,5 —1,0 - 0 ,5 0,0 0,5 1,0 1,5 2,0 3,0 4,0

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

привести к запаздыванию ледообразования. Второй причиной, 
обусловливающей слабую зависимость т от адвекции солей в этих 
районах, являются небольшие глубины, определяющие макси
мально возможную толщину слоя конвекции. Таким образом, 
требуемая точность в направлении и скорости ветра для каждого 
района определяется не только характером распределения соле
ности по площади вокруг пункта, для которого производится 
расчет т, но и местными особенностями: глубиной и вертикаль
ной стратификацией солей.

§ 4. Метод расчета развития осенне-зимнего гидрологического 
процесса на большой акватории

Полученные в предыдущих параграфах уравнения позволяют 
вычислять ряд элементов осеннего гидрологического процесса 
в каком-то пункте в предположении, что вокруг него распреде
ление температуры и солености воды известно и постоянно во 
времени. В действительности лишь в редких случаях величины 
гидрологических элементов в осенний период не претерпевают 
больших изменений, так как в результате взаимодействия с ат
мосферой и окружающей водой в любой точке моря происходит 
и приток водных масс с соответствующими характеристиками, и 
их трансформация. Поэтому более точные результаты могут быть 
получены в том случае, если в изложенной в § 1 схеме полагать 
температуру и соленость воды вокруг выбранного пункта меняю
щимися. Но эти изменения определяются той же системой урав
нений, которые описывают гидрологический процесс в централь
ном пункте.

Таким образом, для расчета элементов гидрологического Про
цесса в какой-то точке моря необходимо знать развитие его На 
окружающей акватории. Естественно, решение такой задачи
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может быть проведено только численным методом а  помощью- 
ЭЦВМ. В данном случае будут вычисляться элементы гидрологи
ческого процесса в узлах регулярной географической сетки на 
некоторой акватории моря. При этом предполагается, что вели
чины необходимых метеорологических элементов в узлах сетки 
известны. Если нет непосредственных наблюдений, то они могут 
быть получены расчетным путем с учетом изложенной в преды
дущем параграфе оценки влияния каждого элемента на гидроло
гический процесс. Причем не обязательно решать совместно за
дачу взаимодействия атмосферы и гидросферы. Если выбрать 
достаточно малые шаги по времени, то вследствие большой те
плоемкости воды и интенсивного перемешивания температура ее 
поверхности в пределах одного шага меняется крайне незначи
тельно. Поэтому трансформацию воздушной и водной массы 
можно рассматривать раздельно. По заданным начальным ха
рактеристикам поверхности моря определяется трансформация 
воздушной массы, затем по вычисленным значениям метеороло
гических элементов рассчитывается состояние моря. Для повы
шения точности эту последовательность в решении задачи взаи
модействия атмосферы и гидросферы удобно представить итера
ционным процессом.

В излагаемой расчетной схеме метеорологический материал 
в виде среднедекадных величин задается только для метеоролд- 
гических станций, а затем аппроксимируется в узлы сетки. В мо
нографии Е. П. Борисенкова [18] показано, что при достаточно 
густой сетке станций на территории размером порядка 103Х  
ХЮ3 км2 метеорологические поля можно аппроксимировать по
линомами второй или третьей степени с вполне надежной точ
ностью. Размеры акваторий морей, для которых проводились, 
расчеты, не превышают отмеченную величину. Кроме того, сред
недекадные поля метеорологических элементов являются более 
гладкими, чем неосредненные. На основании этих соображений 
и была выбрана для аппроксимации формула

п~2
т  =  2

Р(.Ч> ^ )=  2  а!пп9т̂П’ (28-6)
«7 = 0
п — 0

где . Р — искомое-значение элемента в узле;
а-тп —  коэффициенты, определяемые из этой же системы 

уравнений при заданных Р, <р, X; 
ф, Я'— широта и долгота.

Для определения коэффициентов атп, как следует из фор
мулы (28.6), требуется знание интерполируемого элемента не 
менее чем в 9 пунктах. Но для обеспечения большей точности
200



желательно иметь' значения Р в нескблько большем числе пунк
тов. В излагаемой схеме использовалось 12— 15 метеорологиче
ских станций, в которых были известны интерполируемые дан
ные. Их выбор осуществлялся в соответствии с рекомендациями 
работы [18] таким образом, чтобы они более или менее равно
мерно покрывали область. В ряде случаев вводились 1—2 фик
тивных пункта, для которых данные снимались е карт. По
скольку число уравнений в этом случае превосходит количество 
неизвестных атп,то получается несовместная система уравне
ний, сведение которой к системе нормальных уравнений проис
ходит по известным правилам. В матричной форме эта система 
представляется следующим образом:

АХ - R,
где А.—  \\атп\\— вектор-строка коэффициентов;

^ =  ||ф™Я"Рг||— вектор-столбец;

k ...................
k

• 2
t= l

k

2  ?т ч  • 
; =  i

k

• - ' 2  ? г гхг  
i =  1

k — число метеорологических станций; 
т и п пробегают все значения от 0 до заданных.

- Из теории матричного исчисления известно, что для опреде
ления вектор-строки А достаточно умножить справа последнее 
уравнение на обратную матрицу X-1. Тогда получится уравнение

А Е =  RX-1, (29.6)

где Е — единичная матрица.
Поскольку матрица X-1 не зависит от интерполируемых эле

ментов, а зависит только от координат метеорологических стан
ций, то она рассчитывается заранее и остается постоянной до 
тех пор, пока не. изменится число или координаты станций. Также 
постоянной является единичная матрица Е. Поэтому при вычи
слении элементов вектора А для интерполяции какого-то метео
рологического элемента в узлы сетки каждый раз вычисляется 
лишь вектор R и проводится решение уравнения (29.6).

После определения коэффициентов &тп для каждого метео
рологического элемента происходит их . интерполяция в узлы 
сетки по формуле (28.6). Интерполируются температура воз
духа, скорость ветра (по флюгеру), радиационный баланс
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подстилающей поверхности и атмосферное давление (Р). По по
следнему определяются скорость и направление дрейфового те
чения:

«o =  a' +  arct g -J -,
( 3 0 .6 )

где -

и = дР
2“гв0Р COS <р (Л ’

ч  дР
2«гра0

Vo и ctq — скорость и направление поверхностного течения; 
а' — отклонение течения от направления ветра; 
т — соотношение между скоростями течения и ветра; 

а 0 — радиус Земли.
По V и а дрейфового течения вычисляются координаты точки I, 

из которой в данный узел за интервал времени т происходит 
перенос воды с соответствующими характеристиками. Если коор
динаты узла, для которого вычисляется адвекция элемента S, 
определить через jk, то по а находятся три другие узла, оконту- 
ривающие область, содержащую точку I. По исходным данным 
в этих четырех узлах производится интерполяция соответствую
щего элемента в точку /  в предположении его линейного измене
ния в пределах выбранной области. Поэтому шаг сетки выби
рался на основании режимных особенностей моря таким, чтобы 
более или менее удовлетворять этому условию.

Поскольку расстояние между узлами сетки по параллели 
с увеличением широты несколько изменяется, то при интерполя
ции за линейный шаг сетки по параллели принимается средняя 
величина шага для широт, между которыми находится точка /,

где — шаг сетки по меридиану;
6ф — шаг сетки по меридиану в градусах (знак перед бф 

определяется знаком cos а ) .
Проекции отрезка x =  Vx на параллель и меридиан находятся 

по формулам:

Заменив таким образом элемент географической сетки прямо
угольником, что при небольших шагах не вносит существенных

х \  —  х ?  c o s  ( ?  ±  0,58ср), (3 1 .6 )

ЛХ =  х cos а,

Acp =  xsin  а.
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погрешностей, легко получить простую интерполяционную фор
мулу

S , = / +1, k

(32,6)

+

Такая интерполяция исходных данных температуры и солености 
воды производится на каждом горизонте, вплоть до глубины 
трения, которая определяется по средним данным и принимается 
постоянной для всего района. При этом, как уже отмечалось 
в главе III, скорость и направление течения в слое конвективного 
перемешивания принимаются неизменными по глубине.

Если в каком-то из узлов глубина меньше, чем в jk узле, то 
при интерполяции производится восполнение отсутствующих эле
ментов данными соответствующего горизонта jk узла. Далее по
лагается, что проинтерполированные в точку /  температура и 
соленость воды, а также толщина гомогенного слоя Н течением 
переносятся в узел jk и принимаются за исходные при расчете.

Особые трудности возникают при формулировке' граничных 
условий. Если дрейфовый перенос воды в граничные узлы про
исходит изнутри области, то исходные данные рассчитываются 
вышеизложенным способом. В тех же случаях, когда дрейф 
в граничные узлы происходит с внешней стороны области, при
ходится заранее задавать некоторые характерные значения ги
дрологических элементов по соответствующим направлениям и 
учитывать их адвекцию. Таким же образом, как отмечалось в § 1, 
происходит учет сгонов и подъемов глубинных вод при ветре 
с берега, т. е. выбор граничных условий производится эмпириче
ским путем исходя из режимных особенностей данного района 
моря при соответствующих ветровых условиях.

При небольшой величине шага т расстояние х, проходимое 
водной массой за этот отрезок времени, обычно невелико. По
этому значения таких метеорологических элементов, как темпе
ратура и влажность воздуха, скорость ветра и радиационный 
баланс, на этом отрезке пути х можно полагать постоянными и 
равными их величинам в узле jk. Не составляет труда аппрокси
мировать эти метеорологические элементы в точку /  по ее коор
динатам, а затем учесть их изменение на отрезке от /  до узла jk. 
Однако вследствие того, что обычно величина х не превышает 
нескольких километров, такое уточнение величин метеорологиче
ских элементов много меньше погрешностей, связанных с их ап
проксимацией и получением среднесуточных значений. Поэтому 
проводить это уточнение нецелесообразно.

Подготовленные описанным способом метеорологические и 
гидрологические данные принимаются в качестве исходных, для
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/
расчета элементов гидрологического процесса в jk узле на конец 
интервала времени т по схеме, изложенной в § 1 этой главы. 
Но адвективные члены в выражениях (11.6 и 13.6) уже опу
скаются.

Как известно, большое влияние на ход осеннего гидрологи
ческого процесса оказывают старые льды. Во-первых, их таяние 
приводит к распреснению поверхностного слоя воды, что сказы
вается на интенсивности перемешивания и переноса тепла и со
лей в вертикальном направлении. Во-вторых, часть тепла, посту
пающего из атмосферы в воду, расходуется на таяние льда, что 
приводит к меньшему прогреву воды. В данной схеме стаивание 
льда сверху (АН) вычислялось по формулам главы V при сред
них значениях альбедо льда и эффективного излучения.

В предыдущей главе подробно рассмотрено боковое таяние 
льда и прогрев воды в массиве льда. Однако в данной задаче 
нельзя было использовать полученный в главе V алгоритм из-за 
технических возможностей ЭЦВМ «Урал-2», на которой происхо
дила реализация всех задач, изложенных в настоящей работе. 
Поэтому для получения хотя и приближенного, но более простого 
способа расчета распределения тепла, поступающего из атмо
сферы в разводье, был использован вывод о том, что величина 
потока тепла, идущего на прогрев воды Фп, примерно пропорцио
нальна площади чистой воды и теплообмену с атмосферой . 1

Остальная часть поглощенного водой потока тепла расходуется 
на таяние льда. Предположив, что величина этого потока тепла 
в течение интервала времени т постоянна, легко определить по 
схеме Н. Н. Зубова изменение сплоченности льда в массиве за 
счет термических факторов

1аяние льда приводит к образованию слоя воды толщиной

Если полагать, что соленость льда очень мала и талая вода прес
ная, то при распределении ее по всему гомогенному слою про
изойдет уменьшение солености на величину

Поправки, определяемые формулами (33.6) и (36.6), во мно
гих случаях оказываются существенными, поэтому при наличии 
старых льдов вычисление величины прогрева /  и солености воды

Фп= ( 1 - Л 0 Ф а. (33.6)

(Nt — N /+1) =  (1 — УУг) ехр
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в jk узле проводится с учетом этих формул. При отрицательном 
теплообмене, когда лед не тает и происходит выхолаживание 
моря, поправка, определяемая формулой (36.6), принимается 
равной нулю, а величина теплообмена J вычисляется без учета 
сплоченностй льда.

Последовательность операций при реализации изложенной 
схемы на ЭЦВМ «Урал-2» приводится на примере программы, 
составленной А. С. Грушкиной.

Рис. 31. Обеспеченность метода расчета сроков устойчивого ледо
образования (процент числа случаев, находящихся в пределах 

± 0 ,2  амплитуды). 
а —  К а р с к о е  м о р е ; 6  — м о р е  Л а п т е в ы х ; в —  В о сто ч н о -С и б и р ск о е  м оре .

В узлах регулярной сетки в море (рис. 31) задается на стан
дартных горизонтах температура и соленость воды, толщина и 
сплоченность старых льдов на конец лета или начало осени. Эти 
данные являются начальными. В граничных узлах добавочно за
даются температура и соленость воды в соответствующих октан
тах за пределами выделенной области. Например, для гранич
ного юго-западного узла в ВЮВ октанте Карского моря задава
лась несколько меньшая соленость воды, чем на поверхностном 
горизонте в этом узле, в остальных октантах (ЮЮВ, ЮЮЗ,

205



ЗЮЗ, ЗСЗ и ССЗ) — несколько повышенная по отношению к со
лености данного узла. Температура воды во всех отмеченных 
октантах принималась несколько выше, чем в поверхностном 
слое этого узла после ледообразования. Это обусловлено тем, 
что в настоящей схеме адвекция тепла из-за пределов области 
в любой граничный узел учитывалась только после образования 
в нем льда. Таким же образом, исходя из режимных особенно
стей моря в районах граничных узлов, определялись температура 
и соленость воды по каждому внешнему к данной области ок
танту.

В прибрежных узлах отмечаются горизонты, с которых при 
сгонных ветрах происходит подъем воды с соответствующими 
значениями температуры и солености.

В соответствии с числом и координатами станций, по которым 
имеется информация среднедекадных величин температуры воз
духа, скорости ветра, радиационного баланса и атмосферного 
давления, составляются единичная и обратная матрицы Е и X-1. 
Затем по формуле (29.6) вычисляются по каждому аппроксими
руемому элементу для трех последовательных декад вектор- 
строки А. По этим данным рассчитываются коэффициенты, по
зволяющие по формуле (14.6) получать среднесуточные величины 
метеорологических элементов. Эти коэффициенты запоминаются 
для каждого узла вместе с гидрологической информацией.

После этой подготовительной работы находятся значения ги
дрологических элементов в каждом узле сетки. Сначала по фор
муле (14.6) вычисляются средние суточные величины метеороло
гических элементов для выбранного узла сетки. По ним, согласно 
формулам (30.6), определяются скорость и направление дрейфо
вого течения, а также рассчитывается адвекция тепла и солей за 
интервал времени т. На основании выражения (37.3) проводится 
расчет притока солей к гомогенному слою снизу. В зависимости 
от температуры и влажности воздуха, радиационного баланса 
и скорости ветра определяется осолонение гомогенного слоя за 
счет испарения и распреснение его при таянии льда (формулы 
32.3 и 36.6). Рассчитывается теплообмен моря с атмосферой, и, 
если Фа< 0 ,  прогрев гомогенного и нижележащих слоев воды 
вычисляется по формулам (7.6) —- ( 10.6). По температуре и соле
ности воды определяется ее плотность. Если условие (27а.3) не 
выполняется, то происходит пересчет температуры, солености 
слоя конвективного перемешивания и его толщины по уравне
ниям (11.6), в которых опущены адвективные члены. Такой же 
пересчет производится и в случае увеличения толщины гомоген
ного слоя при ветровом перемешивании (формула 29.3). По соле
ности поверхностного слоя находится температура замерзания, 
с которой сравнивается полученная температура гомогенного 
слоя воды. Если последняя окажется равной или ниже первой, 
то фиксируется номер шага и снова проводится пересчет рассчи
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тываемых величин по уравнениям (13.6), в которых также опу
щены адвективные члены. В дальнейшем, пока в данном узле 
существует лед, расчеты проводятся по уравнениям (13.6).

После перечисленных операций следует переход к вычисле
ниям величин гидрологических элементов-в следующих узлах. 
Узлы, попавшие на сушу, имеют отличительные признаки и 
в счете не участвуют. Полученные значения гидрологических эле
ментов во всех узлах сетки являются исходными при счете на 
следующем шаге т.

§ 5. Анализ результатов расчета
Проверка рассмотренного в предыдущем параграфе метода 

расчета элементов осенне-зимнего гидрологического режима про
водилось на материалах метеорологических и гидрологических 
наблюдений, полученных в районах морей Карского, Лаптевых и, 
Восточно-Сибирского. Среднедекадные значения метеорологиче
ских элементов с августа по декабрь получены по результатам 
наблюдений на полярных станциях. Исходные гидрологические 
данные определялись по результатам гидрологических станций, 
проведенных патрульными судами в течение августа, а данные 
ледовых условий преимущественно выбирались с карт ледовых 
разведок.

В некоторые годы наблюдения в отдельных районах морей 
не проводились. В таких случаях вместо недостающих данных 
брались значения соответствующего элемента из аналогичного по 
развитию процессов года. Таким образом, число случаев про
верки метода по каждому морю, определялось наличием гидро
логического материала.

Граничные условия, учитывающие адвекцию тепла и солей 
в граничные узлы из-за пределов области, определялись для ка
ждого узла в зависимости от направления переноса на основа
нии средних многолетних данных и принимались одинаковыми 
для любого года. Интенсивность турбулентного перемешивания 
ниже гомогенного слоя полагалась неизменной по глубине и по
стоянной во времени. Величина ее для каждого узла подбира
лась экспериментально.

Наиболее обширный фактический материал для сопоставле
ния с результатами расчетов имелся по срокам ледообразования 
в морях, меньше данных по толщине льда и совсем мало по тол
щине, температуре и солености гомогенного слоя. Поэтому оценка 
эффективности данного метода расчета производилась по срокам 
устойчивого ледообразования. Фактические даты ледообразова
ния в узлах сетки выбирались с карт изохрон, построенных по 
результатам ледовых разведок.

В ААНИИ оценка качества метода расчета какого-либо ги
дрологического элемента или метода прогноза производится по 
обеспеченности расчетных величин, не выходящих, за пределы
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заданной погрешности. За величину допустимой погрешности 
принимается ± 2 0% многолетней амплитуды вычисляемого эле
мента. А. В. Сметанникова провела такую оценку согласованно
сти расчетных и фактических дат устойчивого ледообразования 
по всему имевшемуся материалу. Результаты этой проверки 
представлены на рис. 31. Наилучшая обеспеченность расчетных 
величин оказалась в морях Карском и Лаптевых, где отклонения 
рассчитанных сроков ледообразования от фактических почти для 
всей акватории морей в 80—90% всех случаев не выходят за 
пределы отмеченного допуска.

Наибольшие расхождения между расчетными и фактическими 
датами устойчивого ледообразования отмечаются в граничных 
узлах. Объяснить это можно рядом факторов. Во-первых, учет 
адвекции тепла и солей с внешней стороны акватории в гранич
ные узлы производится довольно грубо. Во-вторых, в северных 
областях морей из-за ледовых условий глубоководные гидроло
гические наблюдения выполняются не каждый год. Да и сами 
остаточные льды, их толщина, сплоченность и дрейф опреде
ляются наблюдениями и учитываются схемой довольно при
ближенно. Между тем, от количества остаточных льдов и интен
сивности их таяния зависит прогрев и.распресненность поверх
ностного слоя воды в разводьях, что впоследствии сказывается 
на сроках ледообразования.

Поэтому при анализе согласованности расчетных данных 
с фактическими не принимались во внимание результаты, полу
ченные в тех узлах, которые ограничивают область со стороны 
открытого моря. Кроме того, при анализе следует, иметь в виду 
точность самих фактических данных, которая для некоторых 
районов открытой части моря весьма невысокая из-за отсутствия 
регулярных наблюдений. В частности, более низкая обеспечен
ность метода расчета сроков устойчивого ледообразования в Во
сточно-Сибирском море отчасти может быть объяснена отсутст
вием во многих случаях фактического исходного гидрологиче
ского материала.

Критерием эффективности метода расчета той или иной ха
рактеристики может служить разность между обеспеченностью 
метода и обеспеченностью нормы. На рис. 32 приведена эта 
оценка в отношений определения дат устойчивого ледообразова
ния. Из рисунка следует, что почти повсюду расчет приводит 
к более реальным результатам, чем в случае использования сред
немноголетних сроков. Причем наибольший эффект достигается 
в экстремальные годы. Это хорошо видно из табл. 21. Практиче
ски во всех экстремальных случаях, когда обеспеченность нормы 
оказывается низкой, расчет улавливает особенность развития 
процесса.

В 1965 г. была издана инструкция [91], которая рекомендует 
оценку метода проводить по отношению средней квадратической
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погрешности рассчитываемого элемента (б) к среднему квадра
тическому отклонению его величины от нормы за многолетний 
ряд наблюдений (а ) . Для такой оценки была использована реко-

Рис. 32, Эффективность метода расчета сроков устойчивого ледо
образования (в процентах). 

а  — К а р с к о е  м о р е ; б — м о р е  Л а п т е в ы х ; в — В о сто ч н о -С и б и р ск о е  м оре.

мендованная инструкцией формула, связывающая это отноше
ние с коэффициентом корреляции (к),

-L- =  y r = W .

Такая проверка эффективности метода расчета также была про
ведена, и результаты ее даны в табл. 21. Коэффициент корреля
ции при этом находился' между полем вычисленных сроков ус
тойчивого ледообразования в узлах сетки и полем фактических 
значений этой характеристики в этих же узлах.

Согласно инструкции, при том количестве членов ряда (узлов 
сетки), по которым определялась согласованность полей, метод

g
считается приемлемым, если полученные —- =^0,62. А если учесть,о
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0 0 0 ^ 0  0 0 0 0 0 0  0  0 0 0 0  о о о о

аа.
' J* <М СО 05 СМ Ю СО *-< 00 O W ОО 00 СЧ Ю О 05 СЧ СМ 05 О5О5*'-С'-ООС-~05ООО5ООСООООООООО ОО ОО 05 00

сГсГ0 * 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0  о о о о .
Я
0)
оиоОч

СО
СОСООСПООСО̂ СТЮОЮЮСООМО *Ф СО 05 00 СО СЧ *-< т-н -ф гф СЧ *Ф | СЧ т^н гнсо | со

и Oi t-- О 1—1 СЧ СЧ 00 СЧ г- t-. СО СО СО СО 05 СЧ OCOLON ЮО5О-сОЮС0СОС01О00С0-̂ 00СЧЮ 05 со СП LO

- OtsfHr-O*H0CDOi-ir4SCOr-i(» СОУСОЮ 0>С0 а0 00ОС©а0̂ О0500С0С01>-С0 $>-«>-0005I- 1 1—1

Г
од
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что в большинстве районов промежуток времени от начального 
момента до даты ледообразования превышает два месяца, допу-

g
стимая величина отношения —  увеличивается до 0,75—0,80.

В этом случае почти во все годы погрешности расчета ложатся 
в допустимые пределы.

Сравнение оценок метода расчета двумя изложенными спосо
бами показывает, что они не всегда однозначны. Так, если ледо
образование происходит почти одновременно по всему морю, то 
коэффициент корреляции между расчетными и фактическими 
данными может оказаться низким, хотя их разность лежит в пре
д е л а х .+20%  амплитуды. Если же процесс ледообразования 
сильно растянут по времени, то даже при больших отклонениях. 
вычисленных сроков от фактических коэффициент корреляции 
между этими полями оказывается высоким. Примером первого 
случая могут служить оценки эффективности расчета сроков ус
тойчивого ледообразования в море Лаптевых в 1952 и 1962 гг., 
а второго случая — оценки 1956 г. в том же море. Аналогичные 
примеры имеются и по другим морям.

Большие трудности возникают при проверке согласованности 
вычисленных толщин льда с  фактическими. Поскольку в откры
той части моря наблюдения над толщиной льда в начале зимы 
отсутствуют, то реальность расчетных величин Я  можно было, 
оценить только путем сопоставления их с результатами наблюде
ний на полярных станциях. Поэтому невозможно было вычислить 
обеспеченность расчета толщины льда для открытого моря. В тех 
районах, где узел сетки располагается вблизи полярной станции, 
согласованность вычисленных и наблюденных толщин молодого 
льда удовлетворительная. Коэффициент корреляции между этими 
характеристиками, взятыми на 10 декабря для двух лет с раз-

8
личными условиями ледообразования, составляет 0,72 и —  = 0 ,69 .

К сожалению, чрезвычайно мало фактического материала 
имелось для проверки расчетных значений температуры, солено
сти воды и глубины распространения конвекции. Это объясняется 
тем, что патрульные суда обычно не проводят повторных наблю
дений. Косвенным критерием, характеризующим реальность вы
численных величин температуры и солености гомогенного слоя, 
может служить согласованность расчетных и фактических сроков 
ледообразования, так как они определяются температурой и со
леностью воды.

При сравнении глубин распространения конвективного пере
мешивания, вычисленных по результатам наблюдений и данной 
схемой, А. В. Сметанникова использовала весь фактический ма
териал в районах, прилегающих к соответствующим узлам сетки 
(рис. 33).

14* 211



Таким образом, сопоставление расчетных характеристик 
с фактическими дает возможность считать изложенный метод 
расчета элементов гидрологического режима в осенний период 
вполне пригодным для практического использования. Поскольку 
метод учитывает воздействие всех основных факторов, обусло
вливающих развитие гидрологического процесса, то представля
ется возможность определить различные характеристики режима 
моря в осенний период и их взаимосвязь.

Рис. 33. Сопоставление расчетных глубин Йр распростра
нения конвективного перемешивания в Карском море с фак

тическими Йф.

Зависимость характера развития процесса осенне-зимнего 
охлаждения моря от различных гидрометеорологических факто
ров такова же, как отмечено в § 3 при анализе процессов охла
ждения по отдельным пунктам, т. е. термический режим поверх
ностного слоя моря, процессы ледообразования и нарастания 
льда зависят не только от интенсивности теплообмена с атмо
сферой и термического состояния водной массы, но и от ее плот
ностной стратификации.

Диффузия солей снизу вверх оказывает большое влияние на 
соленость гомогенного слоя и его толщину. Обычно она приводит 
к уменьшению плотностной расслоенности, увеличению глубины
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распространения конвективного перемешивания и более поздним 
срокам ледообразования. Но какого-либо количественного: соот
ношения между изменениями коэффициента диффузии и сро
ками ледообразования получить не удалось из-за влияния на
чальной плотностной стратификации в море и горизонтальных 
переносов. Стратификация солености играет чрезвычайно боль
шую роль в формировании морских гидрологических процессов.

В прилегающих к материковому побережью районах моря, 
где сток пресных вод приводит к распреснению поверхностных

Рис. 34. Средняя расчетная тол- Рис. 35. Средняя разность между
щина слоя конвективного переме- датой первого появления льда и
шивания (в метрах) на момент датой устойчивого ледообразова-

устойчивого ледообразования. ния (в сутках).

вод, толщина слоя конвекции значительно меньше, чем в обла
стях адвекции соленых вод. От глубины распространения конвек
ции зависит, как было показано и подтверждено расчетами по 
всей акватории морей, скорость изменения температуры воды и 
срок ледообразования. В районах интенсивного развития осенне- 
зимнего конвективного перемешивания ледообразование, как 
правило, наступает позднее, и разница между первым появле
нием льда и устойчивым ледообразованием больше. В качестве 
примера на рис. 34 и 35 показаны глубина распространения кон
вективного перемешивания и разность между датой первого по
явления льда и датой устойчивого ледообразования. Из рисун
ков видно, что в районах наибольшей толщины слоя конвекции 
лед устанавливается не сразу. Это объясняется тем, что по мере 
охлаждения моря в результате интенсивного развития конвек
ции до значительных глубин к поверхности поступает тепло из 
более глубоких слоев, которое препятствует устойчивому уста
новлению ледяного покрова. В годы, когда создается резко 
выраженная плотностная стратификация, конвекция разви
вается слабо. В этих случаях тепло из нижележащих слоев моря
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поступает слабо, поэтому сразу же после образования лед устой
чиво сохраняется. Основываясь на зависимости ледообразования 
от развития конвекции, можно сделать выводы прогностического

Рис. 36. Аномалии сроков устойчивого ледообразования в 1965 г.
(в сутках). 

а — прогностические; б — фактические.

Рис. 37. Аномалии сроков устойчивого ледообразования в 1966 г.
(в сутках). 

а — прогностические; б — фактические.

характера о том, что при сильной распресненности поверхност
ного слоя воды в летний период больше вероятность раннего 
ледообразования и наоборот.

Изложенный метод был использован для прогнозирования 
сроков устойчивого ледообразования и нарастания льда в осенне- 
зимний период в морях Советской Арктики. Основой для разра
ботки прогноза послужили полученные выводы о том, что наи
большую роль в изменчивости процессов ледообразования играют 
теплообмен с атмосферой и перераспределение водной массы по
2 1 4



акватории моря, которые определяются по температуре воздуха 
и атмосферному давлению. Величины скорости ветра и радиаци
онного баланса, как было показано, можно взять средними мно
голетними. Таким образом, при составлении прогноза были ис
пользованы фактические данные глубоководных гидрологических 
наблюдений, выполненных в августе, метеорологических наблю
дений, проведенных на полярных станциях в этом месяце, про
гностические характеристики температуры воздуха и давления, 
а также средние многолетние значения скорости ветра и радиа
ционного баланса на последующий период.

В качестве примера на рис., 36 и 37 приведены прогнозы сро
ков ледообразования. Прогноз был составлен в первой декаде 
сентября. В обоих случаях прогнозировались большие отрица
тельные аномалии сроков устойчивого ледообразования в райо
нах крайней юго-западной части моря и мыса Желания (рис. 36, а 
и 37, а) . На рисунках 36, б и 37, б представлены аномалии сроков 
образования льда по фактическим данным. Сопоставление про
гностических дат с фактическими показывает хорошее совпаде
ние этих данных.



Г л а в а  VII. ВЛИЯНИЕ СЕВЕРНОГО ЛЕДОВИТОГО 
ОКЕАНА НА ТЕМПЕРАТУРУ И БАРИЧЕСКОЕ ПОЛЕ 

АТМОСФЕРЫ

§ 1. Термическая трансформация воздуха над морем

Термическая трансформация воздуха под воздействием те
плообмена с морем наиболее интенсивно протекает в Арктике 
в весенний и осенний период. В это время обычно наиболее ве
лики контрасты температуры поверхности моря и поступающего 
в Арктику воздуха. Вследствие теплообмена эти контрасты тем
пературы уменьшаются. При этом в наибольшей степени проис
ходит изменение температуры воздуха из-за его малой теплоем
кости по сравнению с водой.

Трансформацию воздуха под воздействием подстилающей по
верхности необходимо учитывать не только при прогнозировании 
температуры, но и при расчетах тепла, влаги, при прогнозе ту
манов и т. д. Множество практических приложений проблемы 
трансформации воздушных масс привело к большому вниманию 
со стороны ученых разных стран. И к настоящему времени эта 
проблема довольно хорошо разработана.

В наиболее общей постановке задача решена М. Е. Берлян- 
дом [9]. Он дал теоретическую разработку нестационарной транс
формации движущейся воздушной массы и показал,'что из об
щего случая достаточно просто получаются частные случаи: 
трансформация малоподвижных воздушных масс и стационарная 
трансформация движущихся воздушных масс. Е. М. Фейгельсон 
[232] предложила систему уравнений, описывающую теплообмен 
и влагообмен не только в атмосфере, но и в почве, и в океане. 
В этих уравнениях учитываются не только турбулентный тепло
обмен, но и лучистые потоки тепла, осадки, испарение. В общих 
чертах она наметила схему решения, но из-за сложности полу
ченных выражений практическая ре-ализация решения без су
щественных упрощений, очевидно, будет невозможна.

В большинстве случаев при решении задачи трансформации 
используется лишь уравнение притока тепла или добавляется 
еще уравнение диффузии водяного пара. При этом обычно счи
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тается, что скорость переноса воздушной массы и интенсивность 
турбулентного перемешивания известны. Иногда производится 
учет трансформации профиля скорости ветра и коэффициента 
турбулентности [137]. В последнее десятилетие Д. Л. Лайхтма- 
ном и его учениками [142, 238, 239 и др.] разрабатывается тео
рия строения пограничного слоя атмосферы, в которой скорость, 
ветра задается лишь на верхней границе этого слоя, а коэффи
циент турбулентности вычисляется из задаваемой системы урав
нений. Но решение такой задачи оказалось возможным при боль
шом упрощении уравнений.

При изучении трансформации нижних слоев атмосферы под 
влиянием подстилающей поверхности обычно не принимается во 
внимание роль упорядоченных вертикальных токов из-за их ма
лого влияния на изменение температуры по сравнению, напри
мер, с турбулентным теплообменом. Этот вывод был получен как 
теоретически Я. А. Сироткиным [211], так и экспериментально 
С. С. Гайгеровым и В. Г. Кастровым [44] на основании резуль
татов наблюдений в полетах на свободных аэростатах.

Вследствие теплообмена изменяется температура не только 
воздуха, но и той среды, над которой он движется. Однако если 
воздух движется над морем, то из-за большой теплоемкости и 
турбулентного перемешивания температура воды меняется зна
чительно слабее температуры воздуха. При этом, если принимать, 
теплопроводность моря по вертикали одинаковой, изменение тем
пературы поверхности моря очень сильно зависит от его глу
бины. Такой вывод, например, получен Ю. В. Николаевым [171], 
В действительности сильная расслоенность воды в арктических 
морях и существование гомогенного слоя приводят к тому, что 
скорость изменения поверхностной температуры зависит от тол
щины этого слоя. Легко показать, что чем толще гомогенный 
слой, тем медленнее, по сравнению с воздухом, меняется его тем
пература. Иллюстрировать отмеченное легче всего, рассматривая 
нестационарную трансформацию малоподвижной воздушной 
массы над морем, имеющим гомогенный слой толщиной Й. Урав
нения, описывающие изменение температуры воздуха (Т) и моря 
(■&), запишутся следующим образом:



где аг и а — коэффициенты температуропроводности воздуха и 
воды;

су —  объемная теплоемкость воды;
Q — приток тепла (адвективный, лучистый и т. д.);
Я — коэффициент теплопроводности воды.

В качестве краевых условий используются обычно употребляе
мые равенство температур соприкасающихся сред и уравнение 
баланса тепла на уровне z = £ = 0

- Х1^  +  Фв = Б’ (2'7>

условие склейки на уровне z = h '
дТ\ __  дТ2Тг =  Т.2, дг дг

и условие конечности температур.
Задается распределение температуры воздуха F (г) и воды 

<р(£) в начальный момент времени.
В уравнениях (1.7) в соответствии с выводами М. Е. Бер- 

лянда и результатами, изложенными в главе I, введена квазиста
ционарность прилегающего к поверхности моря слоя воздуха. 
В уравнении баланса тепла не участвуют в явном виде затраты 
тепла на испарение. Используя слабую изменчивость относитель
ной влажности над морем, эту компоненту можно представить 
в виде добавок к турбулентному потоку тепла и известному ра
диационному балансу. Действительно, градиент удельной влаж
ности представляется следующим образом:

= 0 ,6 2 2  - |L

После умножения на соответствующий множитель первое слагае
мое правой части добавляется к выражению турбулентного по
тока тепла, а второе — к радиационному балансу.

Используя операционный метод, легко получить решение си
стемы уравнений (1.7) с перечисленными краевыми условиями. 
В частности, получаются следующие выражения, определяющие 
в изображениях температуру поверхности воды и прилегающего 
слоя воздуха:

-<я-ч> К f ,У  т (%0 +  п У  а2т )
> ( г ) = -

ftcT'fO +  —  +  «ПТ J  71  ̂ а di\-
(А) ______

ис-fftr У  а +  (Ъ.’% 0 +  п У  аа2 ) г; УУ  +  сч%0 Уа +

00 — (
J  / { ^ ) е  
№ _

4-^1 У

------- —7= - J / ( -ц)е(Я T|> Yai йц
х0 +  п У а2т (i) (3.7)
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Тх(г, z)~- щг
ъ0 +  п / а2г 

_|_ хо+  (n — nj)Yatf

00 1Г г
|  /  (7\)е Т|) Й2 dv\ +

г д е

ô +  « y r«2r 
&о =  & (0 < С < й ) ;

ср0 =  ср(Й.);

(г), (4 .7 )

/ Ы  =  ^ Ы  4-
1 (г, 11) .

Я1 =  J g -in  x° +  ^  ;
1 a' v-o

Д =  П1|2=д'.
При переходе от функций-изображений к оригиналам можна 

учесть то обстоятельство, что последний член знаменателя в фор
муле (3.7) на порядок меньше предпоследнего. Если это малое 
слагаемое отбросить, то получается довольно простой переход 
к оригиналу

t

К  ( 0  =  <РоХ (“1V 7 )  +  J Б (/! -  5) X («1 VT) Ъ +
о

оо

+  ~Jy r ) dyiJr

с тх.0% 1 + т г )

где

f t  1 K 't

H + Г
tJ 0

—  X ̂«3 l A  .

a j

VT j"1'
«1 / a  .

f t

a 3 “
_  Xq

У Т

х [“i Vz  

d l d i\,

а4
Vi

(5.7).
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З н а я  о р и ги н а л  Фо, л е гк о  р е а л и з о в а т ь  и в ы р а ж е н и е  (4 .7)

Ti{t, -г)-- П\
пУа2

-  азх f o  V t , -р=~)  +  J Q{t — s, v)

dt &o (*■-&) 1 -  .-тг-X (азУ^ d\. (6.7)

При анализе формулы (5.7) сразу же обнаруживается четкая 
зависимость температуры гомогенного слоя моря от его толщины. 
С увеличением ft изменчивость Фо во времени убывает. Но даже 
при ft—.5 м температура поверхности моря меняется в зависимо
сти от t настолько мало по сравнению с температурой воздуха, 
что в задачах трансформации воздуха над морем можно считать 
Фо в течение нескольких суток неизменной. В качестве иллюстра
ции на рис. 38 приведено относительное изменение температуры 
воды и воздуха на высоте 2 м в зависимости от притока тепла Q. 

. Все остальные члены полагались нулевыми. При расчетах при
нято Q постоянным по высоте и во времени, ft'=  100 м, а —

, см2 м2
---- - 1 ------- , а2= 5 ---------.

сек сек
■ Из рисунка видно, что источники тепла в атмосфере (адвек

тивные, лучистые и т. д.), по крайней мере, в первые несколько 
суток их действия, практически не изменяют температуры воды 
и заметно влияют на температуру воздуха.

Если бы не было никаких внешних источников тепла, а только 
происходила бы трансформация температуры воздуха и воды 
в результате теплообмена между этими средами, то и при этом 
изменения температуры воды по сравнению с температурой воз
духа оказываются незначительными. На рис. 38 пунктиром пред
ставлен характер изменений Фо и Т (2 м) для гипотетического
случая трансформации первоначально изотермических моря и ат
мосферы с-начальной разностью температур 10°. При этом при
нималось B =  Q =  cp =  0.

По формулам (5.7) и (6.7) можно произвести расчеты терми
ческой трансформации воды и воздуха для любого реального со
стояния этих сред, но вывод будет таким же: в результате тепло
обмена с атмосферой изменение температуры гомогенного слоя
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воды составляет малую величину по сравнению с изменением 
температуры воздуха. Это хорошо известно из практики. По
этому, рассматривая трансформацию воздуха над морем в тече
ние нескольких суток, без особого ущерба для,, точности расчетов 
температуру воды можно полагать неизменной. Использовав

Рис. 38. Относительная изменчивость температуры воздуха и воды.
58-а 5й0 Ь Т1 —Л =5 ж, %= -уг- (в сутках); 2 — Л =  10 м, %= -j=p- (в сутках); 3 — К = 5  м, %= ■

(в сутках); 4 — Й=5 м, %=
Q .............. ...........  * Q

(в градусах); 5 — Л = 5  м, Х=Т2м (в градусах).

условие неизменности температуры поверхности воды во вре
мени, М. Е. Берлянд и Ким Зин Мун [11] решили задачу о неста
ционарной трансформации движущейся воздушной массы над

морем. Полученное решение оказалось различным для К  —  и

д л я - Е с л и - д л я  первого случая изменение температуры

воздуха зависит от начальной стратификации, то для второго—• 
полученное выражение Г полностью совпадает с решением за

дачи для стационарного случая
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С о гл а с н о  это й  р а б о т е , д л я  t <

T\{t, z ) ==&0 ( * ) - - £ - — -t' jx («зV t )  +

U ______ 00

+ j х(«з'(/Г-̂ --?) ̂о(0-гр̂-| F{.x-

ut, y \ r f i d y

для t >  —  и

M O ) x ( ^ V  T - ) +

+ ! * ( « ,

' t~> 4 F * \ i r ’ r' ! dr‘

( 7 . 7 )

(8.7)

где и — горизонтальная скорость движения воздушной 
массы по направлению х\

F (х, z) — стратификация воздушной массы в начальный 
момент;

F'(t, z) — стратификация воздушной массы в начальном 
пункте;

_ 4 _
р ,у,ч

Последняя формула удобна для изучения репрезентативности 
измеренных на береговых и островных станциях температур воз
духа. Из нее следует, что температура воздуха зависит от его 
стратификации, интенсивности турбулентного перемешивания и
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температуры поверхности, над которой он движется. При измене
нии температуры подстилающей поверхности в результате тепло
обмена происходит термическая трансформация воздушной 
массы. И она будет тем сильнее, чем больше перепад температур 
поступающей воздушной массы и подстилающей поверхности. 
На рис. 39 представлен, согласно формуле (8.7), характер изме
нения температуры воздуха, поступающего летом с материка на

Г

Рис. 39. Термическая трансформация воздуха над морем при 
z=2  м в первой декаде июля.

покрытое льдом море. При использовании средних для этого пе
риода времени значений исходных величин (и =  5 м/сек, верти
кальный градиент 6 град/км, радиационное выхолаживание 
2 град/сутки) теоретическая кривая трансформации воздуха 
довольно хорошо согласуется с экспериментальными данными, 
полученными А. Я. Николаевой и Н. П. Шестериковым *. Это сви
детельствует о верном учете основных факторов, определяющих 
трансформацию.

Из рисунка видно, что температура нижнего слоя воздуха до
вольно быстро стремится к температуре подстилающей поверх
ности. Поэтому часто температура воздуха, измеренная на мате
риковых полярных станциях, отличается от температуры воздуха 
над морем. Особенно велико это отличие при ветрах с материка

1 Метод расчета толщин льда и положения кромки в море Лаптевых. JI 
фонды Аркт. и антаркт. ин-та, 1965.
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в начале лета и осенью. В первом случае прогретый воздух по
ступает на море, покрытое еще льдом, температура которого не 
может подняться выше 0°, и происходит очень быстрое выхола
живание нижних слоев воздуха. Во втором случае холодный воз
дух поступает на не замерзшее еще море и прогревается. Это об
стоятельство необходимо учитывать при использовании данных 
материковых полярных станций для характеристики термиче
ского режима над морем и для различного рода расчетов, в ко
торые входит в качестве исходных температура воздуха, в част
ности для расчетов таяния льда и замерзания моря. Но при ветре 
с моря температура воздуха, измеренная на береговых полярных 
станциях, близка к ее значению над прилегающими участками 
моря, так как в этом случае воздушная масса проходит очень 
небольшой участок суши и не успевает трансформироваться. 
Также репрезентативными для окружающей акватории оказы
ваются данные температуры воздуха над небольшими островами, 
если, естественно, нет других микроклиматических особенностей. 
Этот вывод следует из формулы (8.7). Действительно, полагая, 
что температура подстилающей поверхности меняется скачком 
на границё раздела море—суша на величину б Фо и далее остается 
постоянной, из выражения (8.7) можно легко найти изменение 
температуры воздуха бТ

Из последней формулы следует, что наибольшие изменения 
температуры воздуха происходят у подстилающей поверхности,

х
где пх мало. С высотой б Т убывает. Поскольку при малых — ■
функция % близка к единице, то и 6776#о в этом случае мало 
уже на высоте 10—20 м. Но вблизи подстилающей поверхности 
даже недалеко от берега это отношение может составлять замет
ную величину. В частности, на высоте метеорологической будки

(Ф т \—-— -) ~  0,2 , несколько колеблясь в ту или другую сторону 
бФо '

в зависимости от скорости ветра. Такая величина вполне согла
суется с экспериментальными данными А. Я- Николаевой и 
Н. П. Шестерикова. Они провели параллельные измерения тем
пературы воздуха на высоте 2 м над льдом на расстоянии 200 м 
от берега и на полярной станции. Осреднив данные 15 случаев, 
эти авторы составили таблицу поправок для перехода от тем
пературы воздуха на полярной станции к температуре воздуха 
на высоте 2 м над льдом (см. ниже).
Температура воздуха на 

полярной станции . . 0 1,0. 2,0 4,0 6,0 8,0 10,0 14,0
П о п р а в к а ................. .0  —0,3 —0,6 —1,0 —1,2 —1,4 —1,5 —1,6
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Если полагать, что температура почвы на полярной станции 
близка к температуре воздуха, то данные верхней строки таб
лицы можно отождествить с б#0 между сушей и тающим льдом. 
В этом случае расчетные значения б Т близки к эксперименталь
ным величинам, приведенным в нижней строке таблицы.

§ 2. Термическая трансформация воздуха над льдом

Трансформация воздушной массы над льдом отличается от 
трансформации над сушей тем, что в первом случае происходит 
изменение толщины льда, влияющее на величину теплообмена 
и температуру воздуха. При этом стационарное состояние мо
жет наступать лишь при неизменной толщине льда или во время 
его таяния, когда температура поверхности льда.постоянна. 
В остальных случаях к используемым обычно в задачах по 
трансформации уравнениям необходимо, добавлять еще одно, 
определяющее изменение толщины льда. Решение уравнения 
теплопроводности льда с условием Стефана на нижней границе 
позволяет определить теплообмен через лед в зависимости 
от его толщины и потоков тепла или температуры на его гра
ницах.

Теплообмен через лед, являющийся одной из составляющих 
теплового баланса, нужен для расчетов трансформации воздуха 
над льдом. Однако точное аналитическое выражение этой ком
поненты имеет сложный вид и практически не может быть ис
пользовано для дальнейшего решения задачи. Поэтому целесо
образно использовать полученное ранее приближенное выраже
ние потока тепла из толщи льда к его поверхности (72.4) и 
подставить в уравнение теплового баланса (2.7). При этом не
обходимо переменить знаки, так как положительное значение Фв 
в (2.7) обозначает отток тепла.

В результате уравнение теплового баланса поверхности льда 
принимает вид

: Фв +  А 8 ( 0 = Б ,  ■ . (10.7)

где Л — теплопроводность льда (остальные обозначения'преж
ние).

Решение первых двух уравнений (1.7), описывающих изме
нение температуры воздуха, при тех же начальных и граничных 
условиях, за исключением уравнения баланса тепла, которое бе
рется в виде выражения (10.7), получается довольно просто. И с
пользовав операционное преобразование Лапласа—Карсона,
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можно получить формулу, определяющую температуру поверх
ности льда через функции изображения:

Параметры Ai, Л и /1 слабо зависят от температуры, поэтому 
при переходе от оригиналов к изображениям они принимались 
постоянными.

.Оригинал выражения (11.7) легко получить с помощью тео
ремы свертки и табличных операционных соотношений [59]

Температура поверхности льда ©о(0  находится из выражения
(12.7) методом последовательных приближений. Если скорость 
изменения толщины льда v известна заранее, например, из на
блюдений, то, полагая сначала б = 0, находится ' первое при
ближение ©о. Затем вычисляется б, знание которой позволяет 
уточнить решение и получить второе приближение ©о, и т. д. 
Сходимость получающихся при этом решений быстрая, особенно 
для тонкого льда.

Если v неизвестно, то его можно определить, использовав 
формулу (29.4). Предположив, что в течение интервала времени

[Б -f/iTi® +  Фв — Л8] +

(11.7)

оо

где
о

© о  (0  [Б +  +  Фв -  АВ]+

t
— 5 ? = -  Г [Б (?) +  I w  (?) +  Фв (?) -У %а2

где

(12.7)
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U, в котором исследуется трансформация воздуха, изменение 
толщины льда происходит с постоянной скоростью, приведем 
выражение (12.7) к виду

где D обозначает остальные члены выражения (12.7).
Подставив в формулу (29.4) вместо ©о последнее выражение 

и решив получившееся при этом уравнение относительно v, бу
дем иметь

Вычисление р, как и 0о, проводится методом последователь
ных приближений. Сначала находится скорость изменения тол
щины льда при- 6 = 0 .  Полученная величина v подставляется 
в формулу (12.7), что позволяет вычислить первое приближение 
@о. Затем находится второе приближение v с учетом 6 , которое 
рассчитано по первому приближению 0 О. Эта операция повто
ряется до получения и и б о с  необходимой точностью.

Зная температуру поверхности льда, можно легко определить 
температуру воздуха в пределах квазистационарного подслоя. 
Для этого следует использовать уравнение баланса тепла (10.7) 
и решение второго; уравнения из системы (1.7). В результате 
температура воздуха может быть представлена формулой .

В качестве примера на рис. 40 даны результаты расчетов 
температуры поверхности льда и величины изменения его тол
щины при следующих исходных данных:

Г (0, К') =  — 20°, 0 ==—1,8°, Б == —110 кал\см2 сутки,
Г =  5град1км, а2 =  5м21сек, Х1 =  1'- 10“ 4 кал/см • сек ■ град, 

Н 0 =  5 0 см, 5 Л =  4°/00>

(13.7)

1\пК
3п У яя2

■2

T^t, z ) = 0 o( O - T r ( B  +  / lTl̂  +  OB- 8). (14-7>
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На этом рисунке представлены два первых приближения, третье 
совпадает со вторым. При выбранной толщине льда уточнение 
при втором приближении составляет величину порядка градуса. 
С уменьшением толщины льда нестационарность тепловых по
токов во льду уменьшается, и уже для льда толщиной 25 см 
разница между первым и ' вторым приближениями составляет 
сотые доли градуса.

Рис. 40. Температура поверхности и толщина льда.
1, 2, 3 — первое приближение соответственно v, ©о без членов, 
содерж ащ их 6  и @о; 4, 5 — второе приближение соответственно

V И ©0.

Нестационарность теплового потока через лед играет боль
шую роль в тепловом балансе, если лед толстый. Но в этом 
случае относительные изменения толщины льда обычно невелики 
и их можно не учитывать, что значительно облегчает решение 
задачи о трансформации воздушной массы, сводя ее к виду, рас
смотренному, например, в работе [171].

На основании формул (12.7) и (14.7) можно видеть, как 
влияют составляющие теплового баланса льда на температуру, 
его поверхности и прилегающего слоя воздуха. Лучистый поток 
тепла, адвекция тепла и теплообмен между льдом и нижележа-
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щими слоями воды понижают температуру воздуха и увеличи
вают нарастание льда, если они отрицательные, и вызывают про-, 
тивоположное изменение, если они положительные. При этом 
в первом случае происходит увеличение теплоты, выделяющейся 
при кристаллизации, во втором — уменьшение. Эти изменения 
в теплоте кристаллизации, противоположные по знаку внешним 
притокам тепла, уменьшают колебания температуры воздуха, 
вызванные первыми тремя компонентами баланса. Увеличение 
толщины льда приводит, как следует из формулы (13.7), к умень
шению скорости его прироста и уменьшению количества выде
ляющегося тепла. Поэтому в любом случае это способствует по
нижению температуры воздуха.

С удалением от поверхности льда влияние радиационного ба
ланса и потока тепла, проходящего через лед, на температуру 
воздуха, т. е. термическое влияние подстилающей поверхности, 
ослабевает. Это хорошо видно из формулы (14.7). Полученные 
формулы позволяют оценить влияние различных слоев атмо
сферы на температуру льда и прилегающих слоев воздуха, 
а также на изменение толщины льда. Вклад верхних слоев тро
посферы возрастает с увеличением интенсивности турбулентного 
перемешивания и интервала времени трансформации. Для пе
риода времени около суток обычно бывает достаточным учесть 
начальную стратификацию слоя воздуха толщиной 2—3 км.

При движении воздуха над льдом различной толщины к нему 
будет поступать снизу различное количество тепла, что ска
жется на величине-термической трансформации воздуха. Естест
венно, что и изменение толщины льда в каждой точке по пути 
движущегося воздуха окажется различным. Чтобы оценить 
трансформацию движущегося над льдом воздуха, нужно в урав
нении теплопроводности сохранить адвективную составляющую 
и добавить граничное условие в начальном пункте. Осталь
ные краевые условия могут быть аналогичными использо
ванным.

При исследовании трансформации движущейся воздушной 
массы принято обычно считать известными траекторию и ско
рость перемещения воздуха и. Если направить ось х по траек
тории и принять условие квазистационарности прилегающего ко 
льду слоя воздуха, то исходные уравнения могут быть записаны 
следующим образом:

дТ
%' <  оо;

-§г(*о +  «'2) д2

0 < z < b '.

(15.7)
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г!=0 Т2(0, х> z) =  F(x, z);
Ta(t, 0, z)=<p(t, z);

дТ\

К р а е в ы м и  у с л о в и я м и  б уд ут:

-хгдг

Z--

Z -

— IfixV — ФВ +  Л8= Б ;

дТ\ _  д-Тъ .

• со

Тг =  Т 2 ,

Т2фсо.
дг дг

(16 .7 )

М. Е. Берлянд [9] показал, что скорость переноса воздушной 
массы можно принять неизменной по высоте, так как основной 
перенос тепла по горизонтали происходит в слое z>h '. Измене
ние температуры в квазистационарном подслое, где скорость 
ветра наиболее существенно меняется с высотой, осуществляется 
в основном за счет турбулентного обмена по вертикали, поэтому 
во второе уравнение (15.7) адвективный член не входит.

Поскольку в подобного рода задачах интервалы времени 
между началом и концом процесса обычно не превышают не
скольких суток, хотя бы из-за изменений в динамике атмосферы, 
то ради упрощения , решения целесообразно ' полагать приток 
тепла ко льду и изменение его толщины постоянными во вре
мени. Для отыскания решения (15:7) при указанных начальных 
и граничных условиях, следуя работе [9], сначала переведем все 
функции в изображения согласно формуле

Т (г, q, z) = -Vt —qXT (t, x, z)dtdx. (17.7)

При этом получаем систему обыкновенных дифференциальных 
уравнений, решение которых позволяет получить функции-изоб
ражения искомых элементов. В частности, температура-поверх
ности льда в изображениях определяется выражением

■V а 2а А 8 +  -^ (/,Т 1® +  Фв)

1 С г  (Я' V к  dri>

где

Уа2а

/= =  F  (q, z) -I-Мер (г, z); 
а =  г -\-uq.

(18.7)

При получении оригинала этого выражения следует иметь 
в виду важное обстоятельство, отмеченное М. Е. Берляндом.
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Как уже отмечалось, он показал, что решения для —  и 

хг >  —  различны. 
и

Использовав приведенные в монографии [9] правила пере
хода от функций-изображений к оригиналам в случае двойного 
преобразования Лапласа, а также табличные выражения опе
рационных соотношений [59], будем иметь: 

хдля случая г -< —

X

0 О (af, х ) =  Б — -А8 + / 1т1,о -)- Фв

СО

+  Ф +  п) F (x -a t, yi)d̂ , (19.7)

для случая t >  —

0 О (t, д:) =  1-  Б — Л8 +  / 1Т1-г; +  Фв +

и

+  7 7 | r J  1Б 0  +  ̂ ( 0  +

■ Фв (5)] 5) 1/2 d%
+  7 5 Г , И ^ '  ’’’К

(20.7)

где
н и  ч ) = 7 у ехр

(■'1— %')2
Aaot

В формулы (19.7) и (20.7) входят не известные пока и и б. 
Для их определения можно рекомендовать тот же способ, что 
и рассмотрен ранее, т. е. первоначально не учитывать нестацио- 
нарность тепловых потоков во льду, полагая 6 =  0, а ско
рость изменения толщины льда находить из формулы (29.4),
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подставляя туда вместо температуры поверхности льда ее значе
ние по формулам (19‘7) п (20.7). При этом интеграл от темпера
туры следует разбить на два с пределами от 0 до х/и и от х/и 
до ti. В первое подынтегральное выражение должна входить 
температура льда, определяемая формулой (19.7), а во второе—■ 
формулой (20.7). Если предположить, что v постоянна по напра
влению движения воздушной массы, то для ее расчета можно 
использовать формулу (13.7) с соответствующей заменой содер
жимого D для двух интервалов интегрирования. Уточнение 
полученного решения производится описанным методом после
довательных приближений.

Температура движущегося воздуха в пределах квазистацио
нарного подслоя может быть вычислена по формуле (14.7), в ко
торую должна быть подставлена соответствующая температура 
поверхности льда. Сравнение формул (19.7), (20.7) и (12.7) поз
воляет отметить, что характер зависимости температуры движу
щейся и неподвижной воздушной массы от различных состав
ляющих теплового баланса ледяного покрова одинаков. Раз
личны лишь пределы интегрирования и начальные условия, но 
в случае замены х/и на t последние формулы полностью пере
ходят в первую.

Анализ полученных выражений, определяющих трансформа
цию движущихся воздушных масс, дает возможность определить 
изменение температуры поступающего в Арктику воздуха как 
за счет теплового потока через лед вообще, так и за счет океа
нического тепла в частности. Поток тепла через лед приводит 
к повышению температуры воздуха. Чем тоньше лед и холоднее 
поступающий воздух, тем больше будет повышение, так как 
в данном случае быстрее происходит нарастание льда и выделя
ется большее количество теплоты кристаллизации (hyiv). По
скольку v зависит от толщины льда, уменьшаясь с увеличением 
последней, то на трансформацию воздушной массы оказывает 
влияние неравномерность толщины льда по пути движения воз
духа. Переход воздушной массы с более тонкого льда на более 
толстый способствует ее выхолаживанию, и наоборот. С увели
чением толщины льда влияние его неравномерности на измене
ние температуры воздуха ослабевает. Оценить порядок величины 
изменений температуры движущейся воздушной массы за счет 
теплообмена через лед можно на основании формул (20.7) и
(14.7). Если предположить, что скорость изменения толщины 
льда и поток океанического тепла неизменны вдоль траектории, 
то получается простое выражение

i ĥv + Фв — да

Легко подсчитать, что при движении воздушной массы в те
чение суток над молодым льдом с в « 1  см/сутки за счет тепло-

(21.7)
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Обмена через него произойдет прогрев нижних слоев воздуха на 
величину порядка 4°: Над многолетним льдом величина прогрева 
воздуха за счет этой компоненты теплового баланса падает до 
1—2° в сутки.

Формула ■ (21.7) позволяет оценить влияние океанического' 
тепла на трансформацию воздуха. При средней величине Фв =  
=  300 кал/см2 в месяц происходит прогрев нижних слоев воз
духа на 1— 1,5° в сутки. Наличие связи между величиной океа
нического тепла и температурой воздуха отмечается в работе 
[270]. Авторы провели корреляцию- между величиной тепла, вно
симого атлантическими водами в Арктический бассейн, и коли
чеством градусодней мороза в ряде пунктов в последующие годы,, 
учитывая время добегания. Оказалось, что с увеличением ад
векции океанического тепла уменьшается сумма градусодней 
мороза в зимний период. Причем коэффициент корреляции 
в большинстве случаев составляет 0,50—0,75.

Поток тепла через лед компенсирует значительную часть 
тепла, уходящего в верхние слои атмосферы посредством лу
чистых потоков и турбулентного перемешивания. Этим, в част
ности, объясняется отсутствие зимой в Арктике таких низких 
температур, какие бывают в Антарктиде.

Большое влияние на поток тепла через лед, а следовательно,, 
и на термическую трансформацию воздуха оказывает находя
щийся на льду снег. Являясь плохим проводником тепла, он спо
собствует ослаблению теплообмена, уменьшает нарастание льда 
и изменение температуры. Произвести оценку роли снежного по
крова можно очень просто, если предполагать вертикальный про
филь его температуры линейным. В этом случае вид уравнения 
баланса тепла не меняется, а приведенные формулы для расчета 
температуры поверхности льда будут определять температуру 
поверхности снега. Остается также в силе формула (14.7), опре
деляющая температуру воздуха. Но скорость изменения толщины 
льда должна вычисляться уже не по формуле (13.7), а по дру-" 
гой, учитывающей наличие снега. Для этого достаточно выразить 
температуру на границе раздела снег—лед через ее значение на 
поверхности снега и поток тепла через лед и провести дальней
шие действия, аналогичные операциям при получении формулы

• При этом для температуры на границе раздела снег—лед по
лучается выражение, аналогичное формуле (12а.7):

(13.7).

(22.7)

гд е D 1 =  D .+  A (o b_ A 8);

h — толщина снега;
Ас — теплопроводность снега.

233'



Формула для определения скорости изменения толщины льда 
будет отличаться от (13.7) лишь тем, что вместо D в нее будет 
входить Di, а параметр Ai будет иметь вид

Детальный анализ влияния снежного покрова на нарастание 
льда проведен в главе IV. В общем, оказывается, что при отсут
ствии притока тепла от глубинных вод слой снега, толщина ко
торого составляет 10— 15% от Н, приводит к уменьшению v при
мерно вдвое. Поэтому на такую же величину убывает поток 
тепла через лед и прогрев за счет него прилегающих слоев 
воздуха.

Более точный учет влияния снежного покрова на термичес
кую трансформацию воздуха над льдом может быть произведен, 
если принять во внимание нестационарность тепловых потоков 
в снеге. Для этого необходимо добавить к приведенным уравне
ниям еще уравнение теплопроводности, решение которого позво
ляет определять температуру снега и поток тепла через него 
в зависимости от условий на его границах. Нестационарность 
тепловых потоков в снеге учитывалась при определении скорости 
нарастания льда под снегом в главе IV. Получить формулу для 
расчета и в этом случае оказалось возможным лишь при неко
торых упрощениях. Еще большие трудности возникают при на
хождении оригиналов для функций-изображений температуры 
воздуха. Обращение их и получение расчетных формул достига
ется ценой значительных упрощений. В частности, при не очень 
малых t для определения температуры воздуха на уровне по
верхности снега при постоянных Б, v и Фв можно получить вы
ражение

11

г2

б (1 +  - ^ - | Л 4 ) +  ( ^  +  ф , ) - / ( 0  +



кс — температуропроводность снега;
Г — линейный градиент температуры снега в начальный 

момент.
Сравнение формул (23.7) и (12.7) при тех же условиях 

позволяет определить уточнение решения за счет учета неста- 
ционарности тепловых потоков в снеге. Появившиеся добавоч
ные члены имеют множителем экспоненту с показателем, зави
сящим от температуропроводности, толщины снега и времени. 
Экспонента довольно быстро убывает с уменьшением h и увеличе
нием t. Для слоя снега толщиной 10 см уже через 6 ч от началь
ного момента эти члены составляют только 10% от первоначаль
ной величины. При слое снега 20 см они до этого значения 
убывают примерно через сутки. Поэтому при расчетах трансфор
мации на промежутки времени около суток оказывается воз
можным не учитывать нестационарность потоков тепла в снеге.

§ 3. Модель строения пограничных слоев атмосферы и моря

В рассмотренных методах расчета трансформации воздуха 
известной предполагалась динамика пограничного слоя атмо
сферы. Д. Л. Лайхтман [135] предпринял попытку получить 
строение пограничного слоя, задаваясь только условиями на его 
внешних границах и закономерностями распределения метеоро
логических элементов внутри этого слоя. Решение этой задачи 
позволило по фиксированным внешним параметрам определять 
скорость ветра, температуру, влажность воздуха и коэффициент 
турбулентности в пограничном слое атмосферы. При такой по
становке проблемы можно находить и трансформацию воздуш
ной массы.

На первом этапе исследований Д. Л. Лайхтман решал стацио
нарную задачу о строении пограничного слоя атмосферы в Цент
ральной Арктике при линейном вертикальном профиле влажно
сти и температуры воздуха, льда и снега. Профиль скорости
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ветра описывался моделью Экмана при постоянном коэффици
енте турбулентного обмена:

~ > и

cos г

v=V „e  ~ ' к [-slnz'yr~  ,

(24.7)

где Vg — геострофический ветер.
Верхняя граница пограничного слоя h находилась из условия

dz ■{u? +  tf)\z=h =  0 . (25.7)

Уравнение баланса тепла поверхности льда при перечислен
ных предположениях представляется следующим образом:

— кр — Р(0_7'о) =

=  Q +  Q <зТ\ — 4вГ?(7а — Tj), (26.7)

где н
А

h
17

G — длинноволновое излучение атмосферы;
Q — суммарная радиация, поглощенная деятельной по

верхностью; 
а — постоянная Стефана—Больцмана;

Ti, qi — температура и влажность воздуха на верхней гра
нице пограничного слоя.

В этом уравнении неизвестными являются температура Го, 
удельная влажность q0 на уровне подстилающей поверхности, 
интенсивность турбулентного обмена и толщина пограничного 
слоя. Удельную влажность воздуха с помощью известных соот
ношений легко выразить через температуру воздуха и относи
тельную влажность, которая в Арктике известна с достаточной 
точностью. В этом случае для определения трех неизвестных 
(То, к, К) имеются только уравнения (25.7) и (26.7). Для замы
кания системы Д. Л. Лайхтман использовал условие постоян
ства запасов энергии турбулентности во времени

I  [ ( •§ ■ ) ’ + ( - £ - ) !  *  -  Ж 4 г + г .)  * = (27.7)

где Га— средняя температура воздуха в пограничном слое, вы
раженная в абсолютной шкале.
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Решение трех последних уравнений при всех перечисленных 
условиях приводит к формулам:

V;g у  ~  +  ГД );
Та

% У ^  = 2 ,2 8 ;

L$k dqH
(T’o - T ’i) dT т=т

(28.7)

=  Q + Q - a r \ - J * L q H (7’1)( 1 -  г,) +  р (0 -  Т j),.

где 9h(7’i ) — насыщенная удельная влажность воздуха при тем
пературе Тй

ri — относительная влажность воздуха на уровне Й.
Из трех последних выражений получается для определения Й 

уравнение третьей степени

(29.7)

где

. Y  -

2,28 Т& j /-2 
^Га * * ’

5,2 (4а ̂  +  р)

°>zC РР 1 +
l d-q.н
Ср dT т = т,

Е  =
+  Q -  , Т \ +  р (6 -  T J  -  qH (J j )  (1 r l}

Га(4«7* +  [»)

Последний член числителя параметра Е содержит еще не из
вестную Й. Но этот член мал по сравнению с остальными, и 
в первом приближении здесь Й полагается равной некоторому 
климатическому значению. После определения Й остальные не
известные находятся элементарно. В частности,

5,2

То  —  1 \  : 1'а?» (1 “ р - )-

(30.7)

(31.7)

Несмотря на сильную схематизацию закономерностей атмо
сферных, процессов при такой постановке задачи, вычисленный
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Д. JI. Лайхтманом годовой ход температуры и составляющих 
теплового баланса правильно отражает реальную картину, по
лученную по опытным данным.

Перспектива найти распределение метеорологических элемен
тов в пограничном слое атмосферы по одним внешним парамет
рам чрезвычайно привлекательна. Поэтому предложенная 
Д. Л. Лайхтманом теоретическая схема продолжает разраба
тываться. Основной упор в дальнейших исследованиях делается 
на различного рода уточнения исходных положений. В уравне
нии теплопроводности учитывается лучистый поток тепла в ат
мосфере, принимается во внимание диссипация энергии турбу
лентности в теплоту, задаются различные модели изменения 
коэффициента турбулентности с высотой [136, 142, 240]. В неко
торых моделях делаются попытки учесть нестационарность. 
В частности, для определения потоков тепла в почве использу
ется нестационарное уравнение теплопроводности [238, 239].

Схема Д. Л. Лайхтмана позволяет получить представление 
о взаимодействии атмосферы и моря. При этом предполагается, 
что в море существует пограничный слой, аналогичный атмо
сферному. Распределение в нем гидрологических элементов опи
сывается теми же уравнениями, что и в атмосфере, лишь вместо 
удельной влажности принимается во внимание соленость воды. 
На нижней границе этого слоя полагаются известными значения 
температуры, солености, скорости течения. На границе раздела 
моря и атмосферы задаются условия склейки скоростей, пото
ков и «уравнение, теплового баланса. Совместное решение систем 
уравнений для атмосферы и моря дает возможность получить 
величины тепловых потоков между этими средами и значения 
температуры и скоростей движения воды и воздуха [97, 99]. 
Делаются попытки применить схему взаимодействия атмосферы 
и гидросферы для предвычисления гидрологических характери
стик на поверхности моря [140]. Предполагается, что в свободной 
атмосфере и в море процессы определяются уравнениями гид
родинамики, и их решения известны. В пограничных слоях этих 
сред выполняются условия квазистационарности. Но для описа
ния температуры воды используется нестационарное уравнение 
теплопроводности. Взаимодействие пограничных слоев со сво
бодной атмосферой предлагается учитывать, задавая непрерыв
ность потоков тепла и количества движения на их совместной 
границе. В первом приближении уравнения гидродинамики ре
шаются без учета воздействия пограничного слоя на свободную 
атмосферу, затем находятся распределение метеорологических 
элементов в нижнем слое, потоки тепла и количества движения, 
учитываемые при новом решенйи уравнений для свободной ат
мосферы. Задавая соотношения между ветром и волнением, ока
зывается возможным предвычислить не только температуру по
верхности воды и ветровое течение, но и элементы волнения. .
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Разработанная Д. JI. Лайхтманом теоретическая схема строе
ния пограничного слоя над неподвижным льдом в Арктике 
в дальнейшем получила развитие применительно к случаю сво
бодно плавающей льдины [96]. Для описания распределения 
гидрометеорологических элементов в пограничных слоях атмо
сферы и океана использовались уравнения, аналогичные приве
денным. Делалась попытка учесть адвекцию тепла и солей, счи
тая их заданными. Скорость движения льдины принималась 
пропорциональной касательным напряжениям на ее поверхно
стях и обратно пропорциональной ее массе. Автор работы [96] 
отмечает, что полученная в результате расчетов картина зави
симости гидрометеорологических характеристик от внешних па
раметров качественно согласуется с природной. Но толщина ква- 
зистационарного пограничного слоя в океане в этой работе, да: 
и в других, была более 1. км, в то время как, согласно опытным 
данным, ветровое течение распространяется до гораздо меньшей 
глубины. Возможно, что такое расхождение результатов проис
ходит из-за большой схематизации гидрологических процессов. 
В частности, не принимается во внимание существование поверх
ностного гомогенного слоя в море и слоя скачка, которые играют 
чрезвычайно большую роль, особенно в Арктике, где они ярко 
выражены. Очевидно, дальнейшее развитие теоретических схем 
взаимодействия атмосферы и океана потребует учета особенно
стей развития процессов в океане. Необходимы коррективы 
к гипотезе квазистационарности пограничных слоев, так как она 
хорошо подтверждается опытными данными только для слоя 
воздуха толщиной несколько десятков метров и для воды — не
сколько метров.

В качестве краевых условий для уравнений диффузии тепла,, 
влаги и солей, используемых во всех схемах, задаются извест
ные значения соответствующих элементов на внешней границе 
пограничных слоев. Но толщина этих слоев — величина искомая. 
Поэтому невозможно заранее знать эти величины. В принципе 
их придется подбирать методом последовательных приближений, 
что значительно осложняет решение задачи. Но в целом иссле
дования в данном направлении перспективны, так как позво
ляют получить полную картину взаимодействия моря и атмо
сферы и строение пограничных слоев этих сред по одним внеш
ним параметрам.

§ 4. Влияние теплообмена с океаном на барическое поле 
атмосферы. Модель для численного эксперимента

Теплообмен с подстилающей поверхностью влияет не только 
на температуру атмосферы, но и на ее динамическое состояние 
и на другие погодные факторы. Это было отмечено давно и уже 
на самых ранних этапах развития метеорологии были сделаны

239



попытки связать характер подстилающей поверхности с погод
ными условиями. В результате появляется ряд работ статисти
ческого направления, связывающих либо просто качественно, 
либо через уравнения регрессии состояние подстилающей по
верхности в одних районах с атмосферной циркуляцией и пого
д о й — в других. К исследованиям этого направления относятся 
работы В. Ю. Визе, С. П. Хромова, Э. А. Исаева, В. Г. Семе
нова, Дж. Бьеркнеса и др. Чаще всего в таких исследованиях 
рассматриваются особенности циркуляции и погодные условия 
в зависимости от контрастов температур море — суша..

Известно, что распределение материков и океанов опреде
ляет некоторые черты общей циркуляции атмосферы. X. П. По- 
госян [185, 186] произвел оценку изменений температуры в ниж
ней половине тропосферы, вызванных теплообменом с подсти
лающей поверхностью, и, сопоставив полученные результаты 
с картами относительной и абсолютной топографии, пришел 
к выводу о существенном влиянии этого фактора на циркуля
цию атмосферы. В соответствии с температурой материков и 
океанов зимой происходит формирование гребней тепла и абсо
лютной топографии над океанами и ложбин и очагов холода над 
континентами. Летом картина обратная. Но такие-изменения ба
рической топографии вызываются лишь очень крупными прост
ранственными неоднородностями в распределении температуры. 
X. П. Погосян отмечает, что морские бассейны размерами с Кас
пийское или Черное море влияют на температуру лишь самых 
нижних слоев проходящих над ними воздушных масс.

Делались попытки увязать зарождение и развитие баричес
ких образований лишь с одним термическим влиянием подсти
лающей поверхности. В ряде случаев это привело к положитель
ному результату. Так, например, бесспорна большая роль тем
пературных контрастов моря и суши при формировании бризов 
и муссонов. Эти циркуляции удалось описать достаточно про
стыми математическими моделями, принимавшими в качестве 
первоисточника движущей силы контраст температур между су
шей и морем [272].

В некоторых исследованиях особенности атмосферной цир
куляций ставятся в основном в зависимость от температурного 
состояния океана. Предполагается, что благодаря интенсивному 
перемешиванию в верхних слоях океана и большой теплоемкости 
воды он гораздо активнее участвует в теплообмене с атмосфе
рой, чем суша [141]. В цикле исследований В. Г. Семенов [207— 
209] рассмотрел влияние термического состояния океана на осо
бенности атмосферной циркуляции и получил эмпирические со
отношения между аномалиями температуры воды поверхности 
океана и интенсивностью воздушных переносов с довольно высо
ким коэффициентом корреляции. К такому же выводу пришел 
Бьеркнес [285], получивший связь' между аномалией, темпера
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туры поверхностного слоя воды в океане и интенсивностью за
падного переноса в атмосфере. Причем оказалось, что какого- 
либо запаздывания во времени изменения западного переноса 
по сравнению с аномалиями океанического потока тепла нет.

О тесной связи между отклонениями средних температур 
воды и высот поверхности 1000 мб от средних широтных значе
ний пишет Шерхаг [261]. В своей работе он приводит коэффи
циенты корреляции между этими величинами для семи широт 
южного полушария (см. ниже).

Широта . . . .  0° 10° 20° 30° 40° 50° 60°
Коэффициент кор

реляции . . . ■—0,64 —0,72 —0,51 —0,27 —0,24 0,66 0,72

На основании этих данных Шерхаг делает вывод о том, что 
в низких широтах южного полушария, где коэффициенты корре
ляции отрицательны, атмосферное давление в значительной сте
пени определяется температурой морской поверхности. В райо
нах с положительными значениями коэффициента — динамиче
ские факторы преобладают над термическими.

Известны попытки объяснить некоторые особенности цирку
ляции и в Арктике термическим состоянием ее поверхности. 
Так, в работе Дж. Немайеса [168] усиление весной высотных 
антициклонов в Арктике приписывается низкой температуре ле
дяных полей. Попытки количественного учета влияния на дина
мику атмосферы термического состояния моря при различном 
распределении на нем льда были предприняты Дрогайцевым мо
нографии: «Взаимодействие арктических морей с атмосферой». 
В своей теории он исходил из статического состояния атмо
сферы и в зависимости от температуры подстилающей поверхно
сти вычислил тенденции к изменению давления в ту или дру
гую сторону. Но без учета взаимодействия с окружающей средой 
трудно сделать однозначный вывод об изменении атмосферной 
циркуляции, хотя бы в. Арктике.

С развитием гидродинамических методов расчета атмосфер
ных процессов и особенно с использованием в метеорологии бы
стродействующих ЭЦВМ появилась возможность более или ме
нее полного анализа и количественной-оценки влияния теплооб
мена с подстилающей поверхностью на атмосферные процессы.

Первым крупным исследованием, в котором наиболее полно 
учитывалось влияние термического состояния океанов и матери
ков на' температуру атмосферы и ее циркуляцию, явилась работа 
Е. Н. Блиновой [13]. При постановке задачи предполагалось, 
что термическое и динамическое состояние атмосферы и тепло
обмен с подстилающей поверхностью взаимосвязаны. Единст
венным внешним термодинамическим источником энергии яв
ляется солнечное тепло, которое в основном поглощается океа
нами и материками, а затем в соответствии с уравнением
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баланса тепла перераспределяется в окружающую среду. Иначе 
говоря, задача оформилась в виде полной системы уравнений 
термодинамики атмосферы, которая может быть представлена 
следующим образом:
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(32.7)

(33.7)

(34.7)

(35.7)

(36.7)

(37.7)

(38.7)

X', X "  — коэффициенты вертикальной и горизонталь
ной турбулентной теплопроводности воздуха; 

wz — вертикальная скорость;
0 — дополнение широты;

Q =  Qn +  QK — лучистый приток тепла (Qu) и приток тепла 
за счет фазовых преобразований влаги (QK); 

k — коэффициент (вертикальной турбулентной вяз
кости; 

ао — радиус Земли;
R^- газовая постоянная.

В качестве граничных условий к этим уравнениям наиболее 
часто используются условия затухания изменений температуры 
и скорости ветра при бесконечно большом увеличении высоты,
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условие прилипания на поверхности Земли и уравнение тепло
вого баланса

(39-7>

В приведенных уравнениях не учтены не только некоторые 
явно малые по величине члены, но и ряд других, малость которых 
не очевидна. В частности, к ним можно отнести горизонтальный 
турбулентный перенос количества движения, отсутствующий 
в первых двух уравнениях. Но и в таком виде уравнения для 
решения чрезвычайно сложны, поэтому проводятся добавочные 
упрощения в зависимости от конкретных требований к задаче. 
Е. Н. Блинова в своей работе предположила стационарность со
стояния, отсутствие вертикальных скоростей, вязких членов 
в уравнениях движения и адиабатического изменения темпера
туры, определяемого вторым членом левой части уравнения
(36.7). Не принималось во внимание тепло фазовых преобразо
ваний влаги. Таким образом, задача свелась к определению не
которого среднего состояния атмосферы, которое создается в ре
зультате поглощения атмосферой радиационного тепла и тепло
обмена с подстилающей поверхностью. Причем поток тепла 
в почву или в воду принимался пропорциональным их теплофи
зическим характеристикам и коротковолновой радиации.

В результате решения такой стационарной системы уравне
ний Е. Н. Блинова получила средние значения сезонного рас
пределения температуры и давления в северном полушарии, ко
торые оказались в прямой зависимости от величины теплообмена 
с подстилающей поверхностью. Наиболее сильно влияние тепло
обмена на температуру атмосферы проявляется на малых высо
тах. С увеличением высоты происходит затухание незональности 
в ходе температуры и давления, обусловленное различием 
в термическом состоянии материков и океанов. Причем мелко
масштабные термические возмущения затухают быстрее крупно
масштабных. Эти полученные Е. Н. Блиновой выводы и расчет
ные распределения температуры и давления довольно хорошо 
согласуются с фактической картиной.

Таким образом, разработанная Е. Н. Блиновой теория кли
матического распределения температуры и давления при всей ее 
схематичности позволила провести оценку влияния некоторых 
неадиабатических источников тепла на крупномасштабные атмо
сферные процессы и механизма перераспределения этого тепла. 
Эти выводы имеют большое значение для разработки численных 
методов долгосрочных прогнозов, так как теория климата и об
щей циркуляции атмосферы позволяет выявить роль различных 
факторов в развитии крупномасштабных атмосферных процес
сов. В дальнейших исследованиях Е. Н. Блиновой и ее школой 
по проблеме гидродинамической теории климата и долгосрочного
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прогноза погоды проводятся различного рода уточнения перво
начальной схемы. В первую очередь эти уточнения касаются 
учета нестадионарности процесса, упорядоченных восходящих, 
потоков и теплообмена с подстилающей поверхностью. В част^ 
ности, для определения потока тепла в почву или в воду привле
кается одномерное уравнение теплопроводности, решение кото
рого с той или иной степенью точности позволяет выразить поток 
тепла в подстилающую среду в зависимости от температуры 
на поверхности этой среды [14, 15, 156 и др.]. Специально вопрос 
влияния теплообмена с подстилающей поверхностью в этих ис- 
следованяих не рассматривался, поэтому анализ этого процесса 
освещен лишь в самых общих чертах, да и то не во всех рабо
тах. Так, в работе С, А. Машковича [157] отмечается, что 
в первоначальный момент развития процесса изменения темпе
ратуры воздуха обусловлены главным образом турбулентным 
перемешиванием и радиацией. Эффект различия свойств подсти
лающей поверхности проявляется лишь в самом нижнем слое 
атмосферы. Спустя 5— 10 ч возникающая циркуляция вносит 
существенные коррективы в развитие процесса. И лишь через 
сутки начинает прослеживаться искривление изотерм вблизи бе
реговой линии. Причем разность температур над центральными 
частями материков и океанов прослеживается до верхней тропо
сферы. С. А. Машкович предполагает, что причину такого быст
рого распространения температурных контрастов на большие вы
соты следует искать в особенностях циркуляции, возникающей 
над материками и океанами. Но', в конце концов, в данной модели 
эта циркуляция порождается турбулентным теплообменом с под
стилающей поверхностью, следовательно, роль последнего в фор
мировании климата и незональности общей циркуляции атмо
сферы является определяющей.

В последнее время все шире пытаются проводить учет теп
лообмена с подстилающей поверхностью и в краткосрочных 
численных прогнозах. И. А. Кибель [105] показал, что при этом 
можно предварительно выделить в атмосфере пограничный слой, 
для которого решается одномерное уравнение теплопроводности 
в предположении, что условия на границах этого слоя известны. 
В свободной атмосфере неадиабатические эффекты не учиты
ваются, но полученное решение для пограничного слоя привле
кается в качестве граничного условия. Аналогичный метод ис
пользуется и в ряде других работ [140, 158]. В большинстве ис
следований пограничный слой не выделяется.

Наибольшей общностью обладают решения, полученные 
Н. И. Булеевым и Г. И. Марчуком [37] и В. С. Пурганским [188, 
189]. Они исходили из уравнений (32.7)—-(39.7), преобразован
ных в прямоугольную систему координат. Полученные ими ана
литические решения относительно производных высоты изобари
ческой поверхности и температуры по времени содержат в под-
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интегральных выражениях турбулентные потоки тепла, в свою 
очередь зависящие от искомой температуры. Поэтому получить 
в чистом виде зависимость величины геопотенциала и темпера
туры воздуха от потока тепла трудно, но некоторый анализ 
о влиянии неадиабатических факторов проведен. В частности, 
в первой работе проведен качественный анализ, а В. С. Пурган- 
ский [189] дал ряд количественных оценок. Он отметил, что 
в краткосрочном прогнозе неадиабатические факторы слабо 
влияют на высоту и температуру поверхности 850 мб. Наиболее 
заметна их роль при прогнозе приземного давления. Так, по 
оценке В. С. Пурганского, учет горизонтальной неоднородности 
температуры подстилающей поверхности в краткосрочном про
гнозе может привести к изменению величины наземного давле
ния на 1—2 мб. Еще слабее тепловое влияние подстилающей 
поверхности на изменение давления оказывается по оценкам 
А. П. Нагурного [165]. Он отмечает, что за счет этого фактора 
наземное давление меняется на величину 0,2—0,5 мб/сутки.

Большую роль неадиабатическим источникам тепла в крат
косрочном прогнозе отводит И. 3. Лутфулин [148]. Для того 
чтобы проанализировать влияние теплообмена с подстилающей 
поверхностью на циклогенез, он преобразовал уравнение притока 
тепла в уравнение термического вихря, которое позволило ему 
сделать ряд выводов прогностического характера. В частности, 
зависимость термического вихря от лапласиана притока тепла 
в атмосферу (V<E>a) позволяет объяснить тенденцию к образо
ванию циклонического вихря в областях, где прогрев воздуха 
больше, чем в окружающих районах, или охлаждение меньше, 
чем на периферии области, т. е. там, где V 0 a< 0 .' Тенденция 
к росту давления и антициклогенезу происходит в областях,' Где 
теплообмен приводит к V 0 a> 0 .  '

Оказалось также, что учет пространственной неоднородности 
величин теплообмена между атмосферой и подстилающей по
верхностью в краткосрочном прогнозе уточняет Траектории ба
рических образований.

Большое внимание влиянию неадиабатических' притоков 
тепла на состояние атмосферы уделяется и в исследованиях за
рубежных ученых. В краткосрочных прогнозах турбулентный 
теплообмен с подстилающей поверхностью часто принимается 
пропорциональным скорости ветра и разности температур воз
духа и подстилающей поверхности. Причем температура послед
ней считается известной [291,303,307,323].

В работе [291] было показано, что учет переноса тепла Из 
океана в численных прогнозах на сутки дает более реальную 
картину упорядоченных вертикальных токов на уровне поверх
ности 600 мб, чем в чисто адиабатической модели. Н. Такаси 
[323] исследовал толщину слоя атмосферы, учет неаднабатичес- 
ких факторов в котором дает лучшие результаты. Он пришел
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к выводу, что, приток тепла, нужно распространить практически . 
на ‘всю толщу тропосферы. К выводу о необходимости учитывать 

неадиабатические притоки тепла в бароклинных моделях при
шел Д. Мартин [307]. Он вычислил, величину нагрева, необходи
мую для того, чтобы ошибки в прогнозе толщины некоторого 
слоя атмосферы стали бы нулевыми. Она оказалась такого же 
порядка, как и суммарный приток тепла за счет турбулентного 
теплообмена, испарения и радиации.

Но в . некоторых исследованиях делается вывод о невозмож
ности заметных изменений в атмосферных процессах за счет из
менений термического состояния океана. Термическое взаимо
действие океана и атмосферы предлагается учитывать лишь 
в долгосрочных прогнозах [329]. Причем иногда для предвычис- 
ления средних температур воздуха за месяц, сезон или более 
длительные промежутки времени предлагается принимать во 
внимание только неадиабатический приток тепла, в том числе и 
океанический [278—280]. При этом предполагается, что прост
ранственное распространение изменений температуры воздуха 
осуществляется только макротурбулентностью, а не упорядочен
ной адвекцией. Но, как следует из приведенного в работе [280] 
сопоставления прогностических и фактических аномалий темпе
ратуры для северного полушария, согласованность этих данных 
пока невысокая. Очевидно, все же при таких расчетах следует 
учитывать динамическое состояние атмосферы более полно.
, Попытка определить влияние теплообмена с подстилающей 
поверхностью на планетарный поток сделана в работе [291]. 
Решение уравнений термодинамики, переведенных в прямоуголь
ную систему координат, проводится в ней для стационарного 
случая и зависит от предположений о вертикальном профиле 
средней зональной скорости ветра. Анализ результатов числен
ного эксперимента, выполненного для области от 35° с. ш. до 
55° с., ш., показал большое влияние этого источника тепла на 
изменение высоты изобарической поверхности не только вблизи 
поверхности земли, но и для # = 5 0 0  мб: Области повышенного 
и пониженного давления у поверхности земли. сдвинуты не
сколько к востоку относительно центров холода и тепла. В сред
ней тропосфере над областями холода и тепла картина распре
деления давления обратна наземной, но сдвиг остается примерно 
таким же. При неподвижной атмосфере изменения высоты гео- 
потенциала за счет термических факторов, согласно расчетам, 
оказались примерно в 3 раза больше, т. е. атмосферные движе
ния приводят к сглаживанию термических контрастов в атмо
сфере.

Весьма интересными в смысле оценки роли неадиабатичес
ких притоков тепла являются работы по моделированию атмо
сферных процессов, которые выполнены Чарни, Смагоринеким, 
Минцем и др. Во всех этих исследованиях решается система
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уравнений (32.7) — (37.7), предварительно в различной степени 
упрощенная, задается некоторый распределенный тепловой ис
точник и рассматривается развитие под его воздействием атмо
сферных 'процессов из некоторого начального состояния. Но этот 
источник тепла чаще всего задается весьма схематично и не по
зволяет выявить собственно тепловое влияние подстилающей 
поверхности. Так, у Чарни [247] нагревание или охлаждение воз
духа зависит от того, является ли его температура более высокой 
или более низкой, чем температура радиационного равновесия: 
Такое же предположение относительно учета неадиабатических 
факторов используют Аихара [281], Мацумото [308].

В последних моделях [309, 310, 319, 320] теплообмен с подсти
лающей поверхностью учитывается более точно. Обычно при 
этом считается, что на поверхности суши лучистые потоки тепла 
балансируются турбулентным теплообменом с атмосферой, 
а поток тепла в почву отсутствует. Теплоемкость океана прини
мается бесконечно большой, и теплообмен между поверхностью 
и нижележащими слоями океана определяется по данным адвек
ции тепла. Но уже в модели Б. Л. Гаврилина и А. С. Монина 
[41] учитывается изменение температуры воды. :

Из краткого обзора следует, что проблема влияния океана 
на атмосферу привлекает внимание многих ученых. Статистичес
кие и гидродинамические методы исследования показали, что 
между аномалиями температуры океана и, состоянием атмо
сферы существует определенная связь. Поэтому с теоретической 
и практической точки зрения интересно выяснить влияние со
стояния Северного Ледовитого океана на крупномасштабные 
атмосферные процессы. Решить эту задачу наиболее просто 
с помощью численного моделирования, используя для этой цели 
уравнения гидродинамики.

Численное решение уравнений (32.7) — (37.7)- записанных 
в сферической системе координат, сопряжено с рядом трудно
стей, обусловленных необходимостью раскрытия особенностей 
у полюса и неравномерностью линейной величины шага сетки по 
параллели. Поэтому целесообразно спроектировать эти уравне
ния на плоскость и перевести в декартову систему координат. 
Используем. исходные уравнения движения и притока тепла, 
предварительно переведенные в ^-координаты (первые взяты 
в форме уравнения вихря), и спроектируем на плоскость по со
отношениям проекции Ламберта:

г =  2а0[х sin -Е- ; ]

' Х =  ф, . j ...
(40 .7 )

гд е  ji — м а с ш т а б  к ар ты .
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Полученные уравнения переведем в декартову систему коор
динат с центром в полюсе по формулам:

== г co.s ф; 
у —  г sin ф. ( 4 1 .7 )

В декартовой системе координат после замены составляющих 
скоростей геострофическими соотношениями уравнения вихря и 
притока тепла записываются следующим образом:

dQ
dt

дТ
dt

(Я , 2 ) 

Т)

W  dw
W  v > Р 0 . дС

кТ,

^ $ г ж г-2ж - ’ <42-7>

w ■ . g*a д С2| Г  ( 4 3 J )
R2Tl Л
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Га — среднее значение абсолютной температуры; 
k — коэффициент вертикального турбулентного переноса 

количества движения; 
а, К ■—-коэффициенты вертикальной и горизонтальной тур

булентной температуропроводности.
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В правой части уравнения (42.7) не учтены малые по срав
нению с остальными члены

Q dw w dQ
~  Р0 di'о di: р 0 d i

а в уравнении (43.7) приняты во внимание только притоки тепла 
за счет вертикального и горизонтального турбулентного переме
шивания. Коэффициенты турбулентного перемешивания полага
ются постоянными.

Сопоставляя полученное выражение вертикальной составляю
щей вихря скорости с обычно используемым в з'адачах прогноза 
по ограниченной области, видим, что первое отличается от вто
рого рядом добавочных членов, играющих заметную роль при 
больших размерах области, для которой решается задача.

Уравнение теплового баланса (39.7), записанное в £-коор- 
динатах, и другие краевые условия для уравнений (42.7)‘ и (43.7) 
задаются в виде:

Ради упрощения задачи предполагается, что затраты тепла на 
испарение известны и учтены в величине Б'.

В данном случае ставится задача определить влияние тепло
обмена с подстилающей'поверхностью на характер циркуляции 
атмосферы, представление о которой может быть получено по 
осредненным по всей толще атмосферы значениям элементов.
Для этой цели подходит термотропная модель Томпсона и Гейтса 
[325], привлекающая своей относительной простотой и возмож
ностью непосредственного учета потока тепла между атмосфе- ^  
рой и подстилающей поверхностью. Л. Берковский [283] иссле- f / 
довал модель и отметил, что она лучше;'отражает реальную ат 
мосферуг чем. двухуровенная. С' помощью'термотропной модели . ” 
прогноза погоды на сутки М. Е. Швецу, Б. Е. Шнеерову и 
Л. Ф. Колосковой [257] удалось учесть влияние поглощения ра
диации в атмосфере и теплообмена с подстилающей поверхно
стью и показать, что относительная ошибка в прогнозё средней 
температуры воздуха в неадиабатическом случае несколько 
меньше, чем в адиабатическом. Заметного изменения поля геопо
тенциала при этом не отмечено. Возможно, что увеличение про
должительности действия неадиабатических факторов и области, 
для которой проводится прогноз, приведет к большему эффекту 
этих факторов.

при С =  О

(44.7)
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Для получения осредненных величин по - всей толще атмо
сферы вихря и температуры проинтегрируем уравнение (42.7) по 
£ от 0 до' 1, в результате чего будем иметь

где

Г )  =  | (  ) Л ;
О

дй \ _  дО.
~хГ)1~~Ж~ С=1

Чтобы получить уравнение для определения средней темпе
ратуры, нужно, проинтегрировав уравнение (42.7) по £ от 0 до £,• 
найти выражение для ш,. подставить его в уравнение (43.7) и 
проинтегрировать последнее по £ от 0 до 1. В результате этих 
операций получаем

Прибавив к полученному выражению уравнение (45.7), будем 
иметь

Для дальнейшего решения нужно в уравнениях (45.7) и (47.7) 
от осредненных произведений перейти к произведению средних 
величин. Этот переход осуществляется с помощью гипотезы тер- 
мотропности [325]:

о

где с р = 1  +  Ш С.

(48 .7 )

где. F (£) — некая функция, определяемая эмпирически. 
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С л е д у я  И . А. К и б е л ю  [105], п р е д с т а в и м  я к о б и а н  (Я , й ) - в  в и д е

(Я , 2 ) =  -Д-[(;(//,

Заменив в двух последних членах этого выражения производные 
по £ через уравнение состояния и применив условие термотроп- 
ности, будем иметь

(Я , =  S)] +  ^ [ ( 7 \ й )  +  ( я ,  а ’)], (49.7)

где £У имеет тот же вид, что и £2, но аргументом является тем
пература воздуха. Проинтегрировав затем выражение (49.7) по 
£ от 0 до 1 и проведя некоторые преобразования, получим

( 7 7 7 а )  =  (77 ,  й ) + J L ( i  _ 27 ^ ) . ( Г , . а ' ) ,  (5 0 .7 )

где . ф =  1 — J  d i.
с

Производную вихря по L, на уровне подстилающей поверх
ности можно выразить через значения вихря от геострофичес
кого ветра. Предположив, что в пограничном слое атмосферы 
профиль скорости ветра удовлетворяет модели Экмана, можно 
получить производные скорости ветра по вертикали. Подставив 
их в выражение производной вихря, будем иметь

/ дО. )  RTzQo 1 f W ~
\ dt J! g V 2k ■

С учетом проведенных преобразований уравнение (45.7) при
нимает вид

Q) +  ^ r ( l _ 2^ ) ( f ,  ■■

(51-7)

где k.:

Аналогичным образом преобразуется уравнение притока 
тепла. Использование условия термотропности приводит
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к  со о тн о ш ен и ям :

<%Г\ -  <Й R —Г dQ'
У  ~ д Г )  ~  v  ~ d i  ~ g ~  ^  ~ ~ д Г

( Я ,  Т )  =  ( Я ,  Т );

>(Я, й) =  ? ( я ,  2)  + ^ ^ 2 (7 7 2 ' ) -

-  4 -<рф [(Я , S') +  (Т, 2 )];

f - 3 h 8- £ - ) = a - Q‘ -

2 Х =  2 Я

RTa

а .

V —У  2 k

Подставим эти соотношения в уравнение (47.7), в результате 
чего после некоторых преобразований получим

дТ
dt

к Я Т ’а - Г  < ? 2 ' ___ g  / R , , л ,ч  у  к Т *  j  Я<Р<К Г /Т Т  о ' \  |
W g dt СрР0 Г

+  (Г, S)j -  J r  (Т, Qf) +  ^  S' -  * А  } -  - | г  (Я , 7 ) +RT{

■KVT +ф -ч»,.

W

(52.7)

Выразив производные по времени от Q и £У через Я  и Г, приве
дем уравнения (51.7) и (52.7) к виду

V / Af2

2 Л Л (л:

+  2ху-
(?2/

2 

, .2

.2 , , 28йдР-
(?2/

(Ьс д у д у 2

с)х2 1

(53.7)

(V — v)s = Af2̂ .{■?f ( 7 \  Q ' ) _  * | 1 [ ( я ,  2') +  (7’, 2)]

gtkW 2
RZT\

— KV T

т И я ’ r > (Б' +  Ф)-

w.

- Ц ' - Ш Пх г
d 2s ,  , 0 d2s
Ж 2~ +  2xy

d2S
(fy2 (54.7)

252



г д е a\v?KRT& срф
. M 2W 2

В правых частях этих уравнений пока еще не определены w 1
и Qo. Будем полагать, что так как. основные изменения
скорости ветра происходят в пограничном слое. Для определе
ния входящей в Wi производной по времени от геопотенциала на 
уровне £ = 1  достаточно проинтегрировать по всей толще атмо
сферы барометрическую формулу и полученный результат про
дифференцировать по t. Это приводит к выражению

Теперь, если считать F (Z) и компоненты теплового баланса 
на подстилающей поверхности известными, можно получить ре
шение уравнений (53.7) и (54.7) численным способом, применяя 
метод итераций.

Представив производные в виде центральных разностей, легко 
получить разностные аналоги этих уравнений, из которых на
ходятся значения искомых функций в ij точке следующим об
разом:

дН
dt

дН _  R дТ 
dt g dt

Таким образом,

(55.7)

4~ О &х ~  Сх2) /["-л]) -(- (1 -f- By — Су2) / г ”/+1 +

+  (1 _  By -  Су2) f U - \  -  0,5Сху ( / ^ „  ;■+1 + / 1-+1,1} - !  -
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Ф
М2
«о^2 (Г ’ Q') -  ( И ’ Q') -  (г > s ) -s cp(j;

, Й,ТГ -g
я2г2^  R <Рф +  v ■ f  ("■ г > -  т ^ ( Б ' + ф )

- K V T  - - Ф - W,

2 4

s  =  w J r  K1 +  ~  Сл2) я *+ь} +  (1 -  Вх  -  С*2) я ,_ь} +
+  ( 1 +  By -  Cf) Н и ж  +  (1 - B y -  Cf) Ни у_! -

_  (4 -  2Сх2 -  2 Cf) H V! -  0,5Cxy(Hi+h j+1 +  -
Hi-1, j-f i y-i)];

|3— параметр релаксации; 
d — шаг сетки; 
n — номер итерации.

Ради сокращения записи в приведенных разностных форму
лах даны индексы только элементам, не принадлежащим ij узлу, 
все остальные переменные следует считать принадлежащими ему.

Вычисленные по формулам (56.7) и (57.7) f и s позволяют 
получить значения геопотенциала и температуры на следующем 
шаге по времени с помощью экстраполяционных формул:

7 7 (* -Ь ‘с) =  7 7 (0  +  / ' с; 1_  _  (58.7)
■7’ (* +  т) =  7'00 +  эт.\ j

Новые Я и Г используются в качестве начальных данных для 
расчета на следующий шаг. На границах области примем, как 
это обычно делается, неизменность геопотенциала и температуры 
во времени, т. е. f =  0, s = 0 .

§ 5. Результаты экспериментов по оценке влияния океана 
на температуру и барическое поле атмосферы

Экспериментальная оценка влияния теплообмена с океаном 
на термодинамику атмосферы по приведенной выше модели была 
проделана для ограниченной территории, охватывающей Арктику, 
и для всего северного полушария. В первом случае в уравнениях
(56.7) и (57.7) были отброшены члены, в которые входят отно
шения произведения координат или их квадратов к квадрату 
радиуса Земли. При этом получается система уравнений, в точ
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ности соответствующая той, которая получается, если в исходных 
дифференциальных уравнениях не учитывать сферичности Земли.
ТЭ . „ 2юВ частности, если принять ■ |li =  1 и А =  —^~, то итерационные

W
формулы могут быть приведены к виду

/•(« + !) __ f(n) I о / fW 1 Г /■(«) I /(я + 1) I r(n) I
/  — /  - +-Р{ /  U l+l.J +  J l-l.J-T J I.J+1 +

+ / е т +
д 2

L £ 2̂
( 2 ^ - 1 )  (Г, 2 )  +

(я + 1)

Pog

C<n) _L

W y f y )

sw _ 1 _ j _  c(n + l)

где

4 +  vflf2

+  « е т  - й ( 2Ф ] } ,

ф = Л ^ ( т ,  2 ') -  ( / / ,  2 ') -  (Г, 2 )
g  <рф

Г^ 2  +  ̂ ( W xSx+ W ySy)+ v
R  '-f'k

Ср/̂ о

Л* 71?+ 

-Иг (Н. Т ) -

(59.7)

«■/-и +

(60.7) 

+
k g W Q . ’

W V H - W

- K V T - ^ w  

{WxH x +  WyH y)

kRTz yty 
db

s US -

Отличие этих формул от (56.7) и (57.7) состоит в том, что 
ряд членов, зависящих от сферичности Земли, здесь не учиты
вался и производные от f и s по осям координат предполагались 
известными по данным предыдущего шага по времени. Это было 
сделано для ускорения сходимости итерационного процесса.

При определении теплообмена с подстилающей поверхностью 
полагалось, что над сушей известны радиационный баланс и по
ток тепла от нижележащих слоев к поверхности суши, а также 
предполагались заданными радиационный баланс, толщина льда 
и снега в Арктике и температура поверхности открытой воды. 
Применительно к этим условиям' преобразовывался вид члена, 
■содержащего ( Б ' + Ф ) .  .
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Для того чтобы не считать испарение заранее известным, была 
использована связь удельной влажности с относительной и тем
пературой воздуха. В этом случае производную от удельной 
влажности можно представить таким же образом, как и в § 1. 
Подставив, это значение градиента удельной влажности в урав
нение теплового баланса (39.7), переведенное в ^-координату, 
приходим примерно к такому же выражению, что и (44.7), : -

ж - ( т г ) , = Б' +  ф ' (61'7)

где  ̂=  1' — 0,622 LE° ■ а..г,екГ‘;' СрРр 1

Б' =  Б — 0,622 еаТ'.

В Арктике относительная влажность меняется во времени 
мало и известна с довольно большой точностью. Поэтому урав
нение (61.7) позволяет учитывать затраты тепла на испарение, 
не рассматривая изменений удельной влажности, что облегчает 
решение задачи.

После использования выражения (61.7) в знаменателе соот‘ 
ветствующего члена уравнения (60.7) появляется параметр

£и он принимает вид — —— (Б '+  Ф). Приняв для суши извест-
Cpr’og

ные значения Ф, Б и г, оказалось возможным учесть теплооб
мен между атмосферой и сушей. Теплообмен через лед вычис
лялся по формуле, полученной в предположении линейного вер
тикального профиля температуры льда и снега. При этом

Б' + Ф — В (62,7)
А  1 Ас

где Нл, h, Л, Хс —  толщина и теплопроводность льда и находя
щегося на нем снега;

0 — температура на границе раздела лед—вода. 
Чтобы получить выражение, позволяющее учитывать теплооб

мен между открытой поверхностью воды и воздухом, задавался 
вертикальный профиль температуры воздуха над водой и Тi ото
ждествлялось с температурой на уровне zx =  2 м. Если считать 
профиль температуры в квазистационарном слое воздуха лога
рифмическим, то

Б' +  Ф = -----aCpP° ^ - ( & - 7 1), (63.7)
RTJi'\n^r

о
где Ф — температура воды;

fi' — высота квазистационарного слоя атмосферы.
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Расчеты геопотендиала и температуры воздуха по изложен
ной схеме для ограниченной территории были проведены 
Ю. Н. Колтаковым [78]. Область интегрирования охватывала по
лярный район размером 19X19 узлов с центром в полюсе и ша
гом 350 км, Полагалось F (Q = 2 £ . Для того чтобы получить мак
симальные контрасты температур между морем и атмосферой, 
рассматривался зимний период.
; Решение задачи происходило в следующем порядке. По из-,

■« веетным'начальным.полям Я и 7\ за которые принимались дан
ные поверхности 500 мб на 1 января 1960 г., вычислялись правые 
части уравнений (59.7) и (60.7). При этом Wi, fx, fy, sx, stJ, входя
щие в .правые части этих уравнений, для первого шага времени 
полагались нулевыми, а со второго шага времени определялись 
по предыдущему шагу. Затем вычислялись поля искомых функ
ций f и s при условии, что на границах области f и s для любого 
момента времени равны нулю. Полученные по формулам (58.7) 
поля геопотенциала и температуры служили исходными для сле
дующего шага времени, который принимался равным 1 ч.

Поскольку в данном случае определялась роль неадиабати
ческого источника тепла, то ради упрощения задачи, в расчетной 
схеме трение не учитывалось, т. е. полагалось k=0. Не прини
мался во внимание и горизонтальный турбулентный теплообмен. 
При решении сначала теплообмен определялся по фактическому 
состоянию подстилающей поверхности. Затем те же самые рас
четы были проделаны без учета теплообмена. Сравнение полу
ченных результатов показало, что при прогнозе на сутки этот 
источник тепла вносит крайне незначительные‘изменения полей
Я и Т. Приняв во внимание тот факт, что контрасты темпера
тур между покрытым льдом океаном, сушей и прилегающим 
слоем воздуха в зимнее время в Арктике сравнительно невелики, 
можно считать этот вывод в какой-то мере оправданным.

Для того чтобы определить влияние теплообмена с океаном
на изменение полей Я и Г при максимальных контрастах темпе
ратур воды и воздуха, фактическая подстилающая поверхность 
была искусственно изменена: предполагалось, что льда в Север
ном Ледовитом океане нет и температура поверхности воды по
стоянна и равна 0°. При этом условии разница температур воды 
и воздуха в некоторых районах Арктики достигала 40°. Возник
шие в результате увеличенного притока, тепла от океана измене-
.ния полей Я и Т в  общем оказались более заметными, чем в пре
дыдущем случае, и локализованными в районе максимальных 
контрастов температур.

На рис. 41, а показано повышение температуры и геопотен
циала за 1 сутки, возникшее в результате увеличения притока 
тепла в атмосферу, вызванного изменением ледовых .условий
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в Арктике. На рис. 41,6 дано изменение этих полей за 2 суток.
Из этого рисунка видно, что максимальные изменения полей Г и Я  
за 2 суток составляют соответственно 3° и 2 дкм. Естественно, в ре
альных условиях разница температур воды и воздуха, подобная

Рис. 41. Изменение Т  (в градусах) / и  Я  (в метрах) 2,
а  —  з а  1 сутки ;

принятой, в результате изменения ледовой обстановки может от
мечаться лишь на значительно меньших площадях, чем в данном 
эксперименте. Поэтому увеличение суммарного потока тепла и из
менение Я  и Г при этом не могут быть сколько-нибудь заметными.

При расчетах Я и Г по полусфере использовались уравнения
(56.7) — (58.7), причем теплообмен с подстилающей поверхно
стью, как и в первом случае, определялся формулами (61.7) —
(63.7). Шаг сетки принимался равным 2,4 см при = 4 * 1 0-8 и 
шаг времени — 4 ч.

Как и в предыдущем случае, ставилась задача выяснить роль 
теплообмена с подстилающей поверхностью в формировании ано
малий полей температуры и геопотенциала тропосферы, поэтому
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в расчетной схеме трение не учитывалось. Известно, что учет 
горизонтального турбулентного перемешивания приводит к повы
шению устойчивости расчетной схемы [274]. Поэтому в данной 
модели горизонтальный перенос тепла во внимание принимался.

вызванное увеличением потока тепла от океана.
6 — за 2 суток.

Однако учет этого члена с /\ =  5- 10е м2/сек в уравнении при
тока тепла не сказался заметным образом на устойчивости. 
Чтобы избавиться от возмущений, вызванных расчетной неустой
чивостью схемы, был использован предложенный Аракавой ме- 

. тод вычисления якобиана по формуле

(a, b) =  -ly(J0 -\-J1-\-J2), (64.7)

где Л  ~  4̂ 2 l(ai+l. j ' Ь j)(Pi, j~i) ■

( f l l ,  j + l  & 1, j  '  b i — 1, j ) ]  .
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J 1 — ~ ^ 2  [(̂ г+l. j+1 &i+1. ]-l)at+U j ~~ (bi-l, /4-1 &1+ 1, j-l)ai~h j

~  (bi+1, j+ 1 ~  bi_i, y+j) au +̂1 +  (йг+ ь j — йг_ ь ;-_x) auy_j];

■ J 2 =  -4^2 t ( ^ i ,  / -Н  ^H -l> j )  G-i+1, j+1 (P l—\< j  ^ 2, j —l )  # 2- 1. i —1 “ Ь  

“t"  {Pi—\, j  y + l ) a / - l .  Ж  —  (PI, j - 1 ^ 2+ 1, ; )  # 2+ ! > l l  •

В предыдущей расчетной схеме якобиан записывался в виде 
Jо. Использование формулы (64.7) приводит к более гладкому 
полю, чем в первом случае. Но и этого оказалось недостаточно 
для получения устойчивого решения на срок в несколько суток. 
Причем даже уменьшение шага т до 1 ч не дало желаемого 
эффекта. >

Рис. 42. Изменение Т (в градусах) 1 и Н  (в декаметрах) 2, 
вызванное увеличением потока тепла от Северного Ледовитого

океана.
а — за 2 суток; б — за 4 суток; е - ^ з а  4 суток, ложбины и гребни н а

чальных полей Т и Н сглажены.
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Значительно, повысило устойчивость решения применение 
сглаживания полей геопотенциала и температуры по формуле

I i} =  0,4Iij  +  0,09 ( / i - l - ! ,  j  +  11-Ъ j +  11, jJ,-1 + /  l, ;•_!■) +

-f- 0,06 ;-ы +  /j-b ;+ l +  /(+1, У-1 + (65. 7)

где /  — сглаженное значение / .
Такое сгла1кивание проводилось после каждого шага счета. 

В отличие от предыдущего случая только параметр w±, входящий 
в правую часть расчетных формул, полагался известным по дан
ным решения предшествовавшего шага т и нулевым — для пер
вого шага. Все остальные параметры и последовательность реше
ния были такими же, как в схеме, использованной для ограни
ченной области, т. е. первоначально рассчитывались Я  и Г при 
фактическом состоянии подстилающей поверхности в Арктике,, 
а затем — при отсутствии льдов в Северном Ледовитом океане. 
Разность вычисленных значений температуры и геопотенциала 
представлена на рис. 42, а и б.

В течение первых 2 суток расположение и величина аномалий
Я  и Т, вызванных увеличением притока тепла от океана, при
мерно таковы, как и в ранее рассмотренном случае, хотя уже на 
вторые сутки заметна тенденция к смещению области роста гео
потенциала в юго-восточном направлении, на Евразию. Через. 
4 суток центр этой области под действием общей циркуляции ат
мосферы еще больше сместился и оказался над материком, хотя
область роста Т сохранила свое положение над океаном. Расчеты 
распределения аномалий температуры и геопотенциала проводи
лись дважды: с учетом wi и при Ш1=0. В обоих случаях картина
распределения аномалий Т и Я  примерно одинакова.

Если ложбины и гребни начальных полей Г и Я сгладить, то 
циркуляция атмосферы принимает более или менее зональный 
характер и центр области роста геопотенциала из Арктики не 
смещается (рис. 42 ,в). Однако в результате воздействия макро-
турбулентной диффузии возникшие аномалии ,Т  и Н, как 
и в первом случае, распространяются за пределы источника 
тепла.

С увеличением продолжительности действия источника тепла 
его роль становится все более и более заметной. И, как видно
из рисунков, уже через 2 суток величины изменений Г и Я стано
вятся настолько заметными, что их необходимо учитывать. Ко
нечно, условия заданы гипотетическими, приток тепла принят 
очень большим и в естественных условиях он таким быть не мо
жет. В реальных условиях, как отмечалось выше, изменение
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ледовой обстановки при краткосрочных прогнозах можно не 
учитывать. Однако устойчивое изменение температуры океана 
в реальных масштабах в течение длительного периода времени 
создает определенный фон в характере относительной и абсолют
ной топографии не только над источниками тепла на подстилаю
щей поверхности, но и за пределами их действия.. Поэтому 
определение изменений температуры и давления воздуха, а сле
довательно, и циркуляции атмосферы, вызванных крупными ано
малиями в распределении температуры океана, является перво
очередной задачей в исследовании крупномасштабного взаимо
действия океана и атмосферы.



Г л а в а  VIII. ИСПОЛЬЗОВАНИЕ РАДИАЦИИ 
И ТЕПЛОЗАПАСА ВОДЫ ДЛЯ УНИЧТОЖЕНИЯ ЛЬДА

§ 1. Ускорение стаивания льда при искусственном изменении
его альбедо

\  Естественная снежно-ледяная поверхность обладает большой 
отражательной способностью для коротковолновой радиации. 
Если каким-то образом ее уменьшить, то возрастает доля погло
щенной радиации, что в соответствующих условиях может при
вести к ускоренному таянию снега и льда. Этот факт давно из
вестен и претворяется в жизнь.

Уменьшение альбедо снежно-ледяной поверхности проводится 
путем распыления на ней угольной пыли, песка, шлака или окра
шивания различными красителями. К настоящему времени про
ведены многочисленные опыты по выбору вещества, наиболее 
способствующего поглощению радиации, его оптимальной кон
центрации на .единицу площади [164, 182, 212, 250]. В результате 
проведённых опытов большинство авторов приходят к выводу, 
что лучше всего использовать для этой цели мелкий угольный 
шлак, который практически не смывается водой и не сдувается 
ветром, с нормой посыпки 0 .3 -0 /!  кг/м-. При этом альбедо 
уменьшается до величины порядка 0,2, а таяние снега ускоряется 
в 2—3 раза и льда — на 50— 150%. Было проведено несколько 
экспериментов по окрашиванию льда на водоемах в средней по
лосе и в Арктике с .целью более раннего вскрытия бухт, проливов 
и образования каналов. /Опыты показали, что искусственное 
уменьшение альбедо снежно-ледяной поверхности дает возмож
ность открыть навигацию на 1— 1,5 недели, а в благоприятных 
случаях — на 2—3 недели раньше естественных сроков.|

Особенно эффективным такой метод ускорения таяния снега 
и льда оказывается там, где радиация является основным источ
ником тепла. Проведенные в больших масштабах работы по со
зданию радиационных каналов в припайных льдах Арктики пока
зали перспективность радиационного метода разрушения льда 
для навигационных целей, особенно в годы. позднего естествен
ного вскрытия припая.'|
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Большую роль при изменении альбедо снежно-ледяной по
верхности имеет выбор срока проведения этого мероприятия. 
Производить окрашивание снега на льду следует тогда, когда 
его температура [@с] на окрашенном участке будет близка к ну
левой. При более низких значениях ©с таяния происходить не 
будет, а возможные снегопады и метели могут засыпать эти уча
стки. В случае позднего окрашивания эффективность метода 
снижается.

Расчет температуры поверхности окрашенного снега и льда 
можно проводить по формулам главы V (13.5) и (9.5), подставив 
в них соответствующее значение радиационного баланса с уче
том измененного альбедо. Заранее задавшись тем альбедо, кото
рое поверхность будет иметь после окраски, и использовав про
гностические значения остальных необходимых метеорологиче
ских элементов, легко по упомянутым формулам рассчитать ход 
температуры поверхности снега или льда окрашенного участка. 
То значение t, при котором вычисленная температура переходит 
через 0°, используется для определения даты опыления или окра
шивания льда. Это же значение t принимается как исходное при 
расчетах стаивания льда. Если образующаяся при таянии льда 
вода стекает, то величина стаявшего слоя льда на окрашенном 
участке может быть вычислена по полученной в работе [73] фор
муле '

ti

A +  A // =  tJt I  [Б(0 +  /и7’9(6 )- /я г г +  Фс(0 ]Я  +
Q

t

+  7 ^  J  [Б  (?) +  э (?) —  т 'Ч +  Фл (£)1 d \ ,  (1 .8 )
• t,

где ti — время полного стаивания снега;
Фе, Фл — потоки тепла, расходуемые на прогревание снега и 

льда, обычно из-за небольшой величины их не 
учитывают (остальные обозначения здесь те же, 
что и в главе V ).

Для облегчения расчетов некоторые параметры в формуле
(1.8) были заменены их числовыми значениями, а интегралы 
представлены в виде суммы, в результате чего она приняла вид 
формулы (16.5). Естественно, входящий в эти 'формулы радиа
ционный баланс вычисляется с учетом измененного альбедо.

В том случае, когда вода остается на окрашенном участке 
льда, для поверхности воды уравнение теплового баланса 
может быть записано в виде, аналогичном выражению (8.5),

m [ ( l  +  ai,)ft +  7 , - 7 ’8] ' - X B- g -  = Б ,  (2.8)2=0
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—̂— — градиент температуры воды;
Хв — теплопроводность воды.

На границе воды и тающего льда выполняется условие ба
ланса тепла

, d H  . д@  , , ^  / о  о \

1Р - 1 т = А ж - ^ - д Г -  ( 3 -8)

В работе [71] отмечается, что во время экспедиции в устье 
Енисейского залива весной 1960 г. проводилась посыпка уголь
ной пылью полосы льда шириной 17 ж и длиной 260 м. Альбедо 
окрашенной полосы уменьшилось до 20—-15%. В канале, образо
вавшемся при: таянии льда на этой полосе, проводились измере
ния температуры воды. Оказалось, что вода в канале интенсивно 
перемешивается, и вертикальный профиль температуры ее можно 
считать линейным. Температура поверхности воды не поднима
лась выше 0,2°. Правда, и глубина воды в канале не превышала 
20—30 см. Но даже и в больших снежницах, площадью до 1 км2, 
температура воды в штилевую погоду в послеполуденные часы 
редко превышала 0,5°. Достаточно же было слабого ветра, как 
в результате перемешивания температура воды понижалась.

Из изложенного следует, что практически все тепло, посту
пающее на поверхность воды, тратится на таяние льда. На про
грев воды расходуется крайне незначительная часть тепла, кото
рую можно в практических расчетах не. принимать во внимание. 
Поэтому из уравнений (2.8) и (3.8) будем иметь

> ^  =  Л ^  +  Б + т [ Г э - ( 1 + а , 1) & - 7 1]; (4.8)

t

ш  =  ту  j  { Б ft) +  m [Та 00 -  V] -  (1 +  *71).» ft)] +  Фл f t ) ) dt (5.8)
о

Если не учитывать тепло, расходуемое на прогрев воды, т. е. от
бросить член, содержащий Ф, а также вести расчет стаивания от 
момента начала таяния льда ^ .= 0 , то формулы (5.8) и (1.8) 
будут, одинаковы.

На рис, 43 приведен расчет стаивания льда на окрашенной 
полосе по данным наблюдений в Енисейском заливе весной 1960 г. 
Шероховатость поверхности воды в канале принималась равной 
10~5 м и не учитывалось тепло, идущее на прогрев воды и льда. 
Исходными данными являлись радиационный баланс полосы, 
температура и влажность воздуха, а также скорость ветра, изме-. 
ренные на одной высоте. Толщина стаявшего льда определялась 
по рейкам стаивания как средняя величина из отсчетов по пяти 
рейкам, расположенным поперек канала (см. рис. 43 2). Кроме

гд е  Ф —  т е м п е р а т у р а  п о в е р х н о сти  во д ы ;
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того, вытаивание термометров сопротивления из льда также по
казывало величину стаивания (кривая 3 на рис. 43). Станвание 
снега определялось по рейке, установленной за полмесяца до на
чала таяния.

На рис. 43 видно хорошее совпадение рассчитанных и наблю
денных величин стаивания. Со 2 по 5 июня произошло похолода-

h (см)

Рис. 43. Стаивание окрашенного снега и льда.
1 — расчетные величины стаивания; 2, 3 — наблюденные.

ние и в канале образовался лед толщиной 5,5 см. Эта величина 
удовлетворительно согласуется с.расчетной, равной 4,4 см. Стаи
вание неокрашенного льда происходило значительно медленнее, 
чем окрашенного. За этот же период он стаял всего на величину 
25—35 см, т. е. окраска льда ускорила его таяние в 2 раза, что 
согласуется с отмеченными ранее результатами отдельных опытов.

§ 2 .  Использование теплозапаса воды для создания 
незамерзающих акваторий

/  Температура открытой водной поверхности зимой бывает 
обычно много выше температуры воздуха. Поэтому вода теряет 
большое количество тепла вследствие интенсивной турбулент
ной теплоотдачи, испарения и излучения. Отдавая тепло, вода
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охлаждается или, если ее температура равна температуре замер
зания, замерзает, т. е. потери тепла компенсируются теплотой 
ледообразования. Чтобы не происходило образования и роста 
льда, нужно подводить к поверхности воды тепло, в количествен
ном отношении не меньшее оттоку в атмосферу. Источником 
этого тепла может служить теплозапас глубинных слоев воды. 
В тех случаях, когда в осенне-зимний период ветровое или кон
вективное перемешивание не успевает распространиться до дна, 
температура воды ниже слоя перемешивания бывает обычно 
выше температуры замерзания. Если эту воду каким-то образом 
поднять к поверхности, то одновременно произойдет и соответ
ствующий перенос тепла, либо уменьшающий скорость нараста
ния льда, либо вообще препятствующий его образованию.

В настоящее время мероприятия по использованию тепла глу
бинных вод для борьбы со льдом проводятся в различных, мас
штабах как в нашей стране, так и за рубежом [6,n/1 83, 312]. 
Подъем теплой воды к поверхности осуществляется преимуще
ственно с помощью потока воздуха, выходящего из проложен
ного на некоторой глубине (К) трубопровода. При этом расход 
воздуха и мощность пневматической аппаратуры должны опре
деляться температурной стратификацией воды и метеорологиче
скими условиями района, где создается незамерзающая аквато
рия.  ̂ Применительно к этой задаче в работе [70] рассмотрен 
метод расчета теплопотерь с акватории и расхода воздуха, 
потребляемого для подъема необходимой массы глубинной 
воды.

В настоящее время известен ряд теоретических работ 
(Д.'Л . Лайхтмана, М. П. Тимофеева, Л. С. Гандйна и др.), по
священных вопросам теплообмена на ограниченных водоемах.

'$|Троведенный в некоторых работах анализ решения показал, что 
при теплоотдаче .и испарении с небольших водоемов существен
ную роль играет горизонтальное перемешивание воздуха, а при 
теплоотдаче и испарении с больших водоемов важно учитывать 
ветер, роль же горизонтальной диффузии несущественна. I 
Д. Л. Лайхтман [134] отмечает, что продольная диффузия суще
ственна для нескольких метров от края водоема и пренебрежимо 
мала для нескольких десятков метров. Для водоемов, размеры 
которых не меньше нескольких десятков метров, можно прене
бречь боковой диффузией.

По Г. X. Цейтину [237], учет горизонтальной диффузии вно
сит существенную поправку в теплообмен для водоемов, линей
ные размеры которых Х-сЮО м. Такие же размеры водоемов, 
для которых горизонтальная диффузия существенно влияет на 
теплообмен с атмосферой, у М. П. Тимофеева [225] и у Л. С. Ган- 
дина, Р. Э. Соловейчика [46]. Последние определяют, что для 
испарителя с линейными размерами 4—5 м погрешность, вы
зываемая неучетом горизонтального перемешивания, при под-
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счетах суммарного испарения составляет около 5%. С ростом 
неустойчивости атмосферы эта ошибка убывает.

Таким образом, при линейных размерах открытой водной по
верхности в несколько десятков метров установившееся суммар
ное испарение и турбулентный поток можно определить из урав
нения

Как известно, вертикальный профиль метеорологических эле
ментов, и в частности скорости ветра.V и коэффициента турбу
лентного обмена а, зависит от стратификации атмосферы.

Вблизи подстилающей поверхности, где велика роль динами
ческих факторов турбулентности, скорость ветра изменяется 
с высотой по закону, близкому к логарифмическому. Следова
тельно, и коэффициент турбулентного обмена изменяется при
мерно пропорционально высоте. Поскольку в данной задаче не 
требуется знания распределения метеорологических элементов,, 
а представляет интерес только величина потоков на поверхности, 
то вполне можно полагать профиль скорости ветра логарифмиче
ским, а коэффициент турбулентного обмена — линейным. Влия
ние стратификации на турбулентный обмен наиболее просто 
учесть, в соответствии с выражением (24.1), добавочным мно
жителем

где принято P r =  1.
В целях упрощения задачи будем искать не абсолютное зна

чение эквивалентной температуры над открытой водой, а ее от
клонение от значений над льдом или берегом, для чего поймем

(6.8)

при следующих условиях:

х  =  0 T3 — cp(z);
2 =  0 Тэ =  &;

2  =  со Т э =̂= СО ,

(7.8)

где Т э =  Т Н------- q — эквивалентная температура.Ср

Т'э =  ?(2) +  Т'(х, z). (8.8)
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В т а к о м  с л у ч а е  д л я  о п р е д е л е н и я  Т ' (х , г )  п о л у ч и м  у р а в н е н и е

V  * { '  +  * ■ ) & д -(ц +  к # ) " '%0 ] дх dz v"u 1 дг

К р а е в о е  у с л о в и е  д л я  э т о г о  у р а в н е н и я  н а  п о в ер х н о ст и  в оды  

Т' (г =  0) = Т 90 — ср (z =  0) =  То •

(9.8)

Другие краевые условия будут нулевыми. Введем новые пере
менные

k\ х

В этих переменных уравнение (9.8) будет иметь вид

дТ' да г
^  . dS ' d'Q2 (10.8)

и краевые условия при £ =  0 Т' =  Т'0;
£ = о о  Т' =  0;
£ = 0  Т '=  0;

При решении этого уравнения воспользуемся методом последова
тельных приближений М. Е. Швеца [256]. Условие на бесконеч
ности заменяется в таком случае условиями на верхней границе 
«слоя Проникновения тепла» £i:

при C =  ti(S) Т' =  0, дГдС 0.

После двух приближений имеем

т =  п  1 4 - - | - [ ( ^  +  '4С + 'б )ее -  б — 2С] |

- А [ ( С?_2С  +  2 )е ?- - 2 ] ) ,  (11.8)

где d.%

Для определения функции £i(g) имеем уравнение

1 C , - 3  +  -
ti- if

решением которого будет выражение

•Cl, (12.8)



Для определения удельной величины потока Ф. субстанции Т' 
получаем формулу .' ' . .

Ф cpfk2T О 
X

е<-' 1 1 ___ — а . JL
1 Ci ^  с?

где X  — длина участка открытой воды по направлению ветра.
Сделав переход от переменной х к переменной |  в подынте

гральном выражении, получим

knX f  [ 2 - e Cl (С? -  2^ +  2 ) ] ^ ,  (14.8)
- Ч

где £ находится из уравнения

й х
2. (15.8)

Интеграл в формуле (14.8) легко вычисляется, и в таком слу
чае она приобретает вид

Ф — с ppk2T'Qf{X), (16.8)

где j(X)- v
k\x 1 +■ табулируется (рис. 44).

i(X)
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Использовав выражение (16.8),.легко получить формулы для 
расчета испарения и турбулентной теплоотдачи. Если предполо
жить, что профиль ф (г) логарифмический, т. е.

то величину Ф можно представить в виде

(17.8)

На основании выражения (17.8) записываются формулы для 
расчета турбулентной теплоотдачи Фт и испарения Фи:

В этих формулах Т и q' обозначают температуру и удельную 
влажность над льдом, т. е. при х=0. Индексы при Т, q' и q 
обозначают соответствующие уровни над подстилающей поверх
ностью, причем индекс «О» отмечает данные, относящиеся к под
стилающей поверхности.

Следующим элементом, подлежащим расчету, является ра
диационный баланс открытой водной поверхности. Здесь будем 
иметь в виду, что при небольших размерах участка чистой воды 
противоизлучение атмосферы G можно принять таким же, как и 
на краю участка. Из уравнения радиационного баланса снежно
ледяной поверхности Бс находим

Полученное выражение подставим в уравнение радиацион
ного баланса водной поверхности Бв.

где А с, ©а — альбедо и температура в °К снежно-ледяной по-

Ав, 'б'а — альбедо и температура в °К поверхности воды. 
Сумма полученных потоков тепла составляет величину об

щего теплообмена между открытой поверхностью воды и возду
хом. Чтобы не происходило понижения температуры воды, и ле

Фт=  n k „ \  Т2 ------ 1 - / (Л г)(7 ’0 - » ) ! , .  (18.8)

Фи =  Z.p&2 Ч2~% (19.8)

tf =  Bc - Q ( l A c) +  o0j.

Бв =  Бс +  Q (Лс - А в) - о  $  -  02), (20.8)

верхности;
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дообразования, этот отток тепла должен компенсироваться под
водом снизу не меньшего теплового потока, т. е.

Фв =  - ( Ф Т +  Фи +  Б): (21.8)

Иногда бывает достаточно производить неполное очищение 
ото льда некоторой акватории, т. е. подводить ко льду такое ко
личество тепла, чтобы толщина льда Я не превышала некоторую 
наперед заданную величину. Обычно представляет интерес лед 
небольшой толщины, чтобы его легко преодолевали суда. Верти
кальный профиль температуры такого льда можно считать ли
нейным. В таком случае из уравнений балансов тепла для верх
ней и нижней поверхности льда находим

lP  Т  +  ф т +  ф и +  Б 4- Ф„ =  0.

Из этой формулы следует, что для того, чтобы не изменялась 
толщина льда, должно выполняться то же соотношение (21.8). 
Но величины составляющих теплового баланса при этом опре
деляются для снежно-ледяной подстилающей поверхности. При 
отсутствии данных по Фт и Фи для определения Фв можно вос
пользоваться формулой (31.4). Согласно этой формуле, толщина 
льда при постоянной температуре воздуха не будет изменяться 
в том случае, если приток тепла из воды ко льду равен

ф . - д + ^ 1 " * . < в - Л17' + й - Бь <22-8>

Вычисленные по приведенным формулам величины теплопо
терь в атмосферу позволяют определить минимально допустимый 
расход воздуха U, который, усиливая перемешивание воды, при
ведет к необходимому увеличению притока тепла к поверхности.

И. М. Коновалов [121] получил приближенную зависимость 
между потоком воды W, увлекаемой пузырьками воздуха, и рас
ходом воздуха

W = = U 4 6 a w z , ,  (23.8)

Г gU(Po +  yh)  , Po +  yh  ТА
где w =y -------- Q ----------------------------------------------------- In ' \ р ----------- J — средняя скорость подъ

ема воды по оси по- 
' тока;

2 — расстояние от трубо
провода; 

у ;— плотность воды;
Ро — атмосферное давление; 

а — эмпирический коэффи
циент.
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На основании опытных данных для плоской струи с развитой 
турбулентностью принято полагать а »  0,1 [1]. Б. С. Бородкин [20] 
отмечает, что вследствие приближенности теории скорость подъ
ема воды w оказывается завышенной по сравнению с результа
тами экспериментов и при глубинах ft> 0 ,8 4  м следует вводить 
поправочный коэффициент п = 0 ,6 1 . Зная вертикальный поток 
воды, легко определить и поток тепла.

Если температура воды вне поднимающейся струи 'fl’(z), то 
каждый элементарный слой струи единичной длины получает 
тепло

аФ B =  c^(z)-^~dz.  (24.8)

Отсюда находим, что на уровень h поступает с поднимающейся 
водой поток тепла

Л
Фв =  l,46«a®)cy j  b(z)dz. (25.8)

о

Выражение (25.8) определяет величину потока тепла, приходя
щуюся на всю ширину струи единичной’длины. Поэтому под
ставляемые в левую часть формулы теплопотери в атмосферу 
должны быть умножены на ширину струи, равную, по И. М. Ко
новалову, 3,82аН. В таком случае

4 rt-,3
U--

П.ба-гТ̂ Ф;
■ я
nc'f j" 9- (г)  dz

о

(26.8)

Согласно этой формуле, расход воздуха быстро возрастает 
с ростом теплопотерь в атмосферу и убывает с увеличением те
плозапаса воды; В качестве примера в табл. 22 приведены вели
чины теплопотерь в атмосферу, вычисленные по климатическим 
данным для Ленинградского порта при Х =  100 м.

Из таблицы видно, что лед даже небольшой толщины резко 
сокращает теплопотери в атмосферу. Поэтому при наличии льда 
требуется меньший расход воздуха и меньшая мощность пневма
тической аппаратуры. Вторым обстоятельством, которое необхо
димо иметь в виду, является то, что данный метод можно приме
нять лишь в том случае, когда теплозапас воды в бассейне над 
температурой замерзания превышает рассчитанную теплоотдачу 
в атмосферу. При ограниченном теплозапасе иногда можно 
лишь уменьшить толщину льда, но не поддерживать в те
чение заданного промежутка времени акваторию свободной ото 
льда.
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Таблица 22

Теплопотери с акватории в зависимости от состояния ее поверхности
(в ккал/см2 ■ мес)

Н (см) XI XII I II III

0 2 ,5 18,7 29,3 28,0 12,8
5 1,7 7,8 11,3 10,7 6 ,4

10 1,2 5,1 7 ,2 6,8 4 ,1

§ 3. Проблема уничтожения арктического льда р г = лд ; ы
/'

Геологические исследования показывают, что климат Арктики 
не всегда был суровым. Существовали периоды, когда масса 
дрейфующих льдов Северного Ледовитого океана существенно 
сокращалась или вообще исчезала. При этом происходило потеп
ление климата на прилегающих материках.

Выдвигаются различные гипотезы о первопричинах крупных 
климатических изменений.. Но в любом случае наиболее дина
мичными факторами, обусловливающими характер колебаний 
климата, являются процессы в атмосфере и гидросфере. Боль
шая роль отводится и влиянию подстилающей поверхности.
( Арктические льды оказывают существенное влияние на неко- 
торые климатические характеристики бассейна и окружающей 
территории. Большая отражательная способность снежно-ледя
ной поверхности приводит к тому, что большая часть энергии 
Солнца отражается. В летний период значительная доля погло
щенного льдом тепла расходуется не на нагревание океана, а на 
таяние льда. Это приводит к тому, что Арктический бассейн ле
том действует как огромный холодильник. Зимой лед препятст
вует охлаждению океана и ослабляет приток тепла от него в .'ат
мосферу.

Кроме таких климатических проявлений, лед отрицательно 
влияет и на хозяйственную деятельность человека, в частности 
на развитие судоходства в Арктике. В связи с этим вполне есте
ственна постановка проблемы об уничтожении ледяного покрова 
Арктики? В настоящее время известны несколько предложений 
на эту тему. Наибольшую известность получили проекты унич
тожения льда, предлагающие для этого использовать либо океа
ническое тепло [19], либо энергию Солнца, [27]. I

При разработке таких проектов нужно иметь в виду два мо
мента: возможность их осуществления и климатические измене
ния, которые могут возникнуть в результате их реализации! Су
ществуют мнения как о возможности положительных для дея
тельности человека изменений климата [19], так и отрицательных]
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[80, 104]. Д, А.Дрогайцев и В. Н. Степанов [80, 219] отмечают, 
что повышение температуры воды в Северной Атлантике будет 
сопровождаться уменьшением осадков и увеличением континен
тальное™ климата материка. /Флетчер [299] приходит к выводу; 
что уничтожение льда приведет в субарктических широтах к бо
лее холодному лету и теплой влажной зиме. Холодный полярный 
континентальный воздух зимой будет быстро трансформиро
ваться в морской полярный с высоким содержанием влаги. Об
щая величина ^испарения с поверхности .Северного Ледовитого 
океана, по его оценке, достигнет 30 см. Большая часть испаряю
щейся влаги поступит в атмосферу зимой и при переносах воз
духа с моря выпадет в виде снега в гористых районах береговой 
полосы. При ослабленном таянии летом это приведет к быст
рому развитию ледников.

В статье С. П. Качурина [104] высказывается опасение, что 
повышение температуры в Арктике приведет к таянию льдов 
вечной мерзлоты и ледников, в результате чего произойдет за-, 
топление низменных участков суши и развитие термокарста. Та
кие различные выводы относительно возможных изменений кли
мата обусловлены степенью учета влияющих факторов при ана
лизе проблемы.

На современном уровне развития гидрометеорологии трудно 
ожидать проведения количественных оценок возможных клима
тических изменений в результате искусственного уничтожения 
льда. Очевидно, основываясь на результатах палеоклиматических 
исследований, можно составить лишь качественное представле
ние о характере климата. Однако количественные оценки совер
шенно необходимы при решении вопроса о возможности осу
ществления проекта.

При разработке своего проекта П. М. Борисов [19] исходил 
из того, что дрейфующие льды Арктики можно расплавить, по
высив температуру атлантических вод, впадающих в Северный 
Ледовитый океан, и уничтожив поверхностные распресненные 
воды. Действительно, исследования показывают, что между при
током воды и тепла из Атлантического океана и ледовитостью 
некоторых арктических морей существует определенная связь:
с увеличением..притока тепла уменьшается ледовитость_[270].
Очень большое влияние на Передачу тепла от слоя: атлантических 
вод вверх оказывают поверхностные арктические воды. Приводя 
к большой плотностной устойчивости, они ослабляют интенсив
ность турбулентного теплообмена между поверхностью и атлан
тическими водами, а также препятствуют развитию конвектив
ного перемешивания. Ранее было показано, что в тех случаях, 
когда осенне-зимняя конвекция распространяется до большой 
глубины, ледообразование происходит позднее и толщина льда 
становится меньше. Кроме того, при устойчивой стратификации 
плотности верхнего слоя моря прогрев воды в летний период про-
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исходит в основном лишь до слоя скачка, располагающегося не
глубоко. Осенью это тепло быстро расходуется. При малых гра
диентах плотности воды летний прогрев распространяется глу- , 
боко и расходуется в холодный период медленно. Таким образом, 
наличие распресненного слоя воды способствует образованию и 
нарастанию льда/j

П. М. Борисов предлагает построить в Беринговом проливе 
плотину и перекачать поверхностные арктические воды в Берин
гово море. При этом он предполагает, что стока холодных вод 
в. Атлантический океан не будет, ослабнет термическая транс-, 
формация Гольфстрима, в результате чего его температура в ян
варе над порогом Нансена повысится до 9° вместо наблюда

ем ы х 2,5°. .
Проект П. М. Борисова приобрел, как отмечает Е. К. Федо

ров [231], незаслуженную известность, так как многие его сто
роны не обоснованы. Наиболее серьезные возражения встречает 
основное положение проекта о прямотоке атлантической воды 
через Арктический бассейн. Так, в статьях Д. А. Дрогайцева [80] 
и Л. Г. Топоркова [229] высказывается опасение, что откачи
ваться будут в основном холодные глубинные воды и лишь ча
стично атлантические. Более того, Л. Г. Топорков считает, что 
характер дрейфа поверхностных вод и льдов сохранится, так как 
он определяется ветровым режимом, а приток атлантических 
вод является лишь компенсационным течением.

■ Действительно, проведенный на модели эксперимент [51] по
казал, что характер циркуляции вод и льдов Арктического бас
сейна и его водообмен с Атлантическим и Тихим океанами опре
деляются главным, образом ветровым режимом над Арктикой. 
Поэтому при перекачивании воды из Чукотского моря в Берин
гово поверхностные воды Арктического бассейна под действием 
тангенциальной силы трения ветра в общих чертах сохранят ха- 

. рактер движения. В результате не может возникнуть какого-либо 
ослабления трансформации и повышения температуры атлан
тических вод, поступающих в Арктический бассейн. Здесь на глу* 
бине они также будут продвигаться к востоку.

Поскольку ветер будет препятствовать движению поверхност-' 
ных вод к востоку, то дефицит воды, который возникнет в. рай
оне Берингова пролива при переброске воды, будет, как отме
чается в статьях [80, 229], компенсироваться за счет глубинных 
вод. Возможно, что это и приведет к некоторому увеличению во
дообмена с Атлантическим океаном, чтобы компенсировать сток 
через пролив. Но при этом нужно иметь в виду, что известные ' 
в настоящее время колебания притока тепла с водами, соста
влявшие в последнее столетие 50—60% его величины, хотя и 
влияют на массу дрейфующих льдов, но не- в такой степени, 
чтобы можно было наметить какую-либо тенденцию к их унич
тожению. А так как характер и температура поверхности
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Северного Ледовитого океана в общем не меняются, то нет осно
ваний для ожидания какого-то направленного коренного измене
ния циркуляции атмосферы над Арктикой и изменения дрейфа 
вод и льдов.

Да и сам П. М. Борисов в своей работе отмечает, что изме
нения климата за последние 150—200 тыс. лет происходили син
хронно по всему земному шару. Поэтому увеличение поступле
ния . атлантических вод в Арктический бассейн и исчезновение 
морских льдов, очевидно, является результатом климатических 
изменений на всем земном шаре и не может быть обусловлено 
локальными мероприятиями.

В цикле статей М. И. Будыко [25, 27, 28] выдвигает гипотезу
о неустойчивости существующего ледяного покрова Арктики. Он 
считает, что, уменьшив альбедо дрейфующих льдов на 0,2, можно 
их в течение нескольких лет растопить, и в Арктике установится 
режим с теплыми климатическими условиями, который сущест
вовал в доледниковое время. К такому же результату может при
вести повышение температуры Гольфстрима, которое достигается 
увеличением суммарной радиации, посредством рассеивания об
лаков над Северной Атлантикой, а также уменьшением испаре
ния путем распространения мономолекулярных пленок [26].

Свою гипотезу М. И. Будыко обосновывает расчетом возмож
ных температур воды и воздуха в Центральной Арктике при 
акриогенных условиях. Для их определения он использует урав
нение баланса тепла для поверхности моря

Б =  ФТ +  ФИ +  ФВ (27.8)

и уравнение трансформации воздушной массы над морем, ре
шение которого принимается им в виде

7’1- 7 ’ =  е(7,1-& ). (28.8)

В более поздней работе [286] вместо уравнения (28.8) было ис
пользовано эмпирическое выражение, связывающее Фт с раз
ностью температур воздуха у экватора и на 80° с. ш. Затраты, 
тепла на испарение, турбулентный теплообмен моря с атмосфе
рой и поток тепла между поверхностью моря и нижележащими 
слоями воды определялись формулами:

Ф ̂  =  сро.хУ ( % - П  (29.8)

Oh =  ^*1V(^0 — <?); (30.8)

Фв =  а ( » - & ) ,  (31.8)

где. #  — средняя годовая температура поверхности воды.
Решение уравнений (27.8) — (31.8) позволяет получить выра

жения, определяющие температуру воды и воздуха в Арктике при
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отсутствии льда в зависимости от измененной величины радиа
ционного баланса и температуры воздуха на некоторой широте. 
В результате выполненного расчета М. И. Будыко нашел, что 
в Центральной Арктике средние годовые температуры воды и 
воздуха оказываются положительными. Даже в зимний период 
они выше нуля. Он отмечает, что льды будут образовываться зи
мой только вдоль побережья Азии и Америки в виде полосы ши
риной до нескольких сот километров. Но эти льды оказываются 
сравнительно тонкими и полностью тают весной, в результате 
чего их влияние на отражение коротковолновой радиации ос
тается незначительным.

Вывод о возможности сохранения поверхности Северного Ле
довитого океана свободной ото льда при одноразовом искусст
венном его удалении делает также Л. Р. Ракип'ова [314]. Она 
вычислила среднюю зональную температуру воздуха- по задан
ным величинам солнечной постоянной,, облачности, альбедо, 
влажности и вертикальному потоку тепла в океане. Для холод
ного периода года при отсутствии льда и потока тепла из океана, 
принятом в соответствии с данными для северной части Атлан
тического океана равным 15 ккал/см2, температура прилегаю
щего к воде воздуха, по ее расчетам, близка к нулевой (от — 1° 
на 70° с. ш. до —3° у Северного полюса). В настоящее время, 
согласно табл. 4 ее работы, вертикальный поток тепла из океана 
в холодную половину года на широте 80° составляет 2,7 ккал/см2. 
К сожалению, Л. Р. Ракипова в своей работе не рассматривает 
изменения теплозапаса и температуры океана, что позволило бы 
избежать априорного задания потока тепла из.глубины к его 
поверхности.

В работах [290, 299] делается оценка величин компонентов 
^млов^о_бщ ал1са_.как поверхности океана, так и системы океан— 
атмосфера в Арктике при существующих и измененных ледовых 
условиях. При этОм оказывается, что увеличение радиационного 
баланса при отсутствии льда в Арктике не компенсируется тепло- 
потерями в атмосферу за счет турбулентного теплообмена и ис
парения, вычисленных по данным Ян-Майена в первой работе. 
Во второй работе не указаны исходные данные и метод вычисле
ния этих составляющих баланса. Но в обоих случаях они при
мерно одинаковы. Избыток прихода энергии над расходом дол
жен компенсироваться либо за счет повышения., температуры 
воды, тогда невозможно образование льда, либо, как отмечается 
в работе [290], турбулентный теплообмен и испарение должны 
быть больше, чем в настоящее время в центре Норвежского моря.

Таким образом, в оценках возможной температуры поверхно
сти Северного Ледовитого океана при одноразовом уничтожении 
ледяного покрова не рассматривается влияние стратификации 
воды на характер вертикального теплообмена в океане. Между 
тем роль ее, как отмечалось выше, очень велика.



Дадим оценку температуры деятельного слоя океана, при
нимая во внимание особенность его строения. При этом восполь
зуемся предложенным М. И. Будыко способом, заменив только 
уравнение (31.8), которое в нестационарном случае неточно опи
сывает теплообмен.

Действительно, согласно этой формуле, поток тепла напра
влен в глубь моря, пока температура поверхности воды ниже 
средней годовой. В естественных же условиях прогрев моря про
исходит и при отрицательной величине (Ф — '&)— в летний пе
риод. В осенне-зимний период, когда температура воды стано
вится ниже средней годовой, в соответствии с формулой (31.8) 
должен происходить прогрев моря. На самом же деле из-за низ
кой температуры воздуха в этот период наиболее интенсивна от
дача тепла океаном в атмосферу.

Будем считать, что все поглощенное морем тепло расходуется 
на прогрев поверхностного гомогенного слоя. В период охла
ждения моря его теплоотдача в атмосферу происходит за счет 
теплопотерь этого же слоя. Ранее было показано, что такая кар
тина теплообмена между морем и атмосферой более или менее 
соответствует действительности. При этом формула (31.8) за
меняется выражением

Ф^ = С̂ Ж ’ (32'8>

уравнение (27.8)— уравнением теплового баланса гомогенного 
слоя воды толщиной h

ггЬ -§- =  Б - Ф т- Ф и. (33.8)

Предполагается, что горизонтальной адвекции тепла не проис
ходит.

Предположим также, что суммарная радиация Q известна,.
' а противоизлучение атмосферы G можно представить эмпириче
скими формулами (12.2) и (14.2), т. е.

. f? =  a7’J(r1+ s - l / T ) ( l  +C7V ). (34.8)

В таком случае радиационный баланс может быть записан сле
дующим образом

Б =  < 3 (1 -А )  +  а04 (Г1 -j-s V~e) (1 -f-CN) X

x ( i +  4 9 - i - T ] -  (35-8>

где 0  =  273°.
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Далее представим удельную влажность воздуха через тем
пературу и относительную влажность известным соотношением

q =  0,622-рг- r e  . (36.8)

На уровне поверхности моря полагается r =  1 и Т='&. Темпера
туру воздуха на периферии океана, согласно М. И. Будыко, за
дадим в виде

7V 0 ,5 (7Ю+  '/•), . (37.8)

где Тю — температура воздуха, пересекающего периферию океана 
с юга.

Подставим в правую Часть уравнения (33.8) вместо соста
вляющих баланса их выражения, заменив экспоненту в (36.8) 
степенным рядом и, ограничившись двумя его первыми членами, 
а также использовав формулы (28.8) и (37.8), придем к диффе
ренциальному уравнению, определяющему ■&(/)

db +  r t ( t ) = b ( t ) ,  (38.8)dt

где =  - Ж  1 4003 11 ~  (ri + s V e } (1 +  CN) Т
2s

2 s

1 + 7" ip-rL’ -f- c.p.̂ V) ;

+  a04

Q (1 - A ) - L '{ \  - r )  + 1 —  s (arL' -(- с ax V) Тю -j-

(ri +  s V e ) (1 +  CN) | l  -j- -Q- • y- T J - I

L ' =  0,622- ^ a xVL.

Решение этого уравнения при постоянном значении пара
метра V' известно

b(t) =  + j  da, (39.8)

где

&o =  «(0).
Расчеты температуры поверхностного слоя моря на основа

нии выражения (39.8) приводились по средним месячным значе
ниям Q для 80° с. ш., взятым из работы [253] и уменьшенным на 
20% за счет ослабления эффектов вторичного рассеяния коротко
волновой радиации над открытой водой. Параметры эмпириче
ской формулы (34.8) принимались: r i= 0 ,61 , s = 0 ,0 6  и С =0,18 .
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Данные Тю были любезно, предоставлены нам М. И. БуДыко. 
Скорость ветра и облачность полагались постоянными: и равными 
соответственно 6 м/сек и 8 баллам. Остальные параметры зада
вались такими же, как у М. И. Будыко. При расчетах предпола
галось, что с апреля, когда для открытой поверхности воды про
исходит переход от отрицательного теплообмена с атмосферой 
к положительному, море уже свободно ото льда и гомогенный 
слой имеет нулевую температуру. С этого момента начинается 
его прогрев.

Рис. 45. Температура гомогенного слоя воды.
1 — 'С'0 п р и  Л = 2 5  м; 2 — Ф0 п ри  К — 100 н; 3 — Ф — bcyh ккал/см2 • мес.

На рис. 45 приведен вычисленный ход температуры гомоген
ного слоя для двух случаев: Й = 25  м и Й— 100 м: В первом слу
чае весь приобретенный за лето запас тепла к январю израсхо
дуется на теплообмен с атмосферой, и температура воды будет 
отрицательной. При этом в тот или иной момент, в зависимости 
от солености, произойдет замерзание моря. Чтобы не происхо
дило образования льда, необходим дополнительный приток тепла.

Во втором случае, когда толщина деятельного слоя большая, 
переход к отрицательным температурам воды происходит значи
тельно позднее. Однако если рассматривать -ft как отклонение от 
температуры замерзания, то и при /1=100 ж ледообразование 
произойдет. Но здесь уже, для того чтобы лед не образовался, 
требуется меньший дополнительный приток тепла.

. Не составляет трудности по температуре воды оценить изме
нение теплозапаса гомогенного слоя моря за счет летнего про-
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грева. Величина его оказывается зависимой от Н, возрастая с уве-. 
личением последнего. Но даже при Й =100 м солнечное и атмо
сферное тепло не могут создать в Северном Ледовитом океане 
такого запаса тепла, который мог бы компенсировать теплопотери 
в осенне-зимний период и воспрепятствовать образованию льда. 
Если ледяной покров возникает хотя бы на 2—3 месяца, то, 
растаяв, он приведет к увеличению распресненности поверхност
ного слоя моря, которое способствует, как было показано 
в главе VI, уменьшению Л и более раннему ледообразованию. По
этому, если не будет дополнительного адвективного притока 
тепла, то в конце концов в Северном Ледовитом океане и его 
морях должно наступить то же самое состояние ледового ре
жима, что и в настоящее время.

Возможно, что ослабление водообмена с Атлантическим и Ти
хим океанами к концу палеогена и последующее распреснение 
поверхностного слоя Арктического бассейна сыграли не послед
нюю роль в образовании ледяного покрова Арктики.
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