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У Д К  551.554

П р и в о д я т с я  р е зу л ь т а т ы  и с сл ед о в ан и й  по в за и м о д е й с т в и ю  о к е а 
н а  и атм о сф ер ы , ту р б у л е н т н ы е  п о то к и  т е п л а  н а д  С е в ер н о й  А т л а н 
ти ко й , р е з у л ь т а т ы  т ео р ет и ч еск о го  м о д е л и р о в а н и я  го р и зо н т а л ь н о  
н ео д н о р о д н о го  п л а н е т а р н о г о  п о гр ан и ч н о го  сл о я , о ц ен ки  и зм ен ен и я  
м етео р о л о ги ч еск о го  р е ж и м а  п о д  в л и я н и е м  в о д о х р а н и л и щ . П р и в о 
д и т с я  ал го р и т м  м е т о д а  м атр и ч н о й  ф а к т о р и за ц и и  п р и м ен и тел ьн о  
к  реш ен и ю  си стем ы  д и ф ф е р е н ц и а л ьн ы х  у р а в н е н и й  ч е тв ер то го  п о 
р я д к а .

П р е д с т а в л я е т  и н тер ес  д л я  с п ец и ал и сто в  по  атм о сф ер н о й  т у р б у 
лен тн о сти ,' р а д и а ц и и , п о ч в о в ед о в .

T h e  r e s u l t s  o f s tu d y in g  th e  o c e a n -a tm o s p h e re  in te r a c t io n  a r e  p r e 
s e n te d , in  p a r t i c u la r  th e  e s t im a te s  o f d r u g  c o e f f ic ie n t  d e p e n d e n c e  o n  
th e  s e a  s u r f a c e  s t a te  a n d  th e  s t a t i s t i c a l  c h a r a c te r i s t ic s  o f to t a l  r a 
d ia t io n  a n d  c lo u d in e s s  f ie ld s  o v e r  th e  o c e a n . T h e re  a r e  a ls o  g iv e n  th e  
r e s u l t s  o f c a lc u la t in g  th e  tu r b u le n t  h e a t  f lo w s  o v e r  th e  N o r th e rn  
A t la n t ic  f ro m  s y n o p t ic  d a ta ,  a s  w e ll a s  th e  m a p s  o f  c o n t in e n t  s u r f a c e  
ro u g h n e s s  a n d  so il  h e a t  c o n d u c t iv i ty  fo r  th e  N o r th e rn  H e m isp h e re . 
T h e  r e s u l t s  o f th e o re t ic a l  m o d e lin g  o f  a  h o r iz o n ta l ly  n o n -u n ifo rm  
p la n e ta r y  b o u n d a r y  la y e r  a r e  s e t  fo r th , a s  w e ll a s  th e  e s t im a te s  o f 
m e te o ro lo g ic a l  r e g im e  c h a n g e  u n d e r  th e  in f lu e n c e  o f r e s e rv o ir s ,  a n d  
so m e  e x p e r im e n ta l  d a ta  o n  tu rb u le n c e  c h a ra c te r i s t ic s .  T h e  p u b l ic a t io n  
p r e s e n ts  th e  a lg o r i th m  of m a tr ix  f a c to r iz a tio n  m e th o d  a s  a p p lie d  to  
s o lv in g  th e  sy s te m  of d if fe re n tia l  e q u a t io n s  o f th e  fo u r th  o rd e r . T h e  
p u b lic a tio n  is of in te r e s t  to  s p e c ia l is ts  o n  a tm o sp h e r ic  tu rb u le n c e , r a 
d ia t io n , so il  sc ien tis its  a n d  fo r  s e n io r  s tu d e n ts  a n d  p o s t - g r a d u a te s  of 
p e r t in e n t  sp e c ia l i t ie s .
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Н. 3. Ариель, Э. К. Бютнер, О. К. Захарова

СВЯЗЬ КОЭФФИЦИЕНТА СОПРОТИВЛЕНИЯ 
С СОСТОЯНИЕМ ПОВЕРХНОСТИ ОКЕАНА

Средняя зависимость коэффициента сопротивления морской по* 
верхности от юкорости iBerpa в ^настоящее время довольно хорош о и з
вестна но данным многочисленных измерений. Н о (состоя1н1ие морокой  
поверхности д а ж е  в случае бесконечной глубины бассейна неодно
значно связано со  скоростью дуюш;его над ней ветра. Оно оиреде- 
ляется по крайней м ере ещ е двумя параметрами [1] —  безразм ер

ным временем действия ветра f =  ^  «  и безразмерны м разгоном

{ X  —  расстояние от подветренного берега, и  —  скорость вет
ра, Т  —  время действия ветра скорости к ). В условиях открытого 
океана ^  оо и остается один параметр Т ,  который определяет  
стадию  р.аввития волнения или степень приближ ения поверхности  
к стационартом у состоянию, в котором средняя безразм ерная вьь

S f z  Ссота волн средняя и безразм ерная ф азовая скорость —
практически перестаю т изменяться;

т - А .  (1 )

+  (2 )

Значения A i  и Лг, приводимые разными авторами, несколько  
различаю тся м еж д у  собой; мы примем здесь, сл едуя  (1) и (2 ) , что
A l  равно 0,15, а Л 2  равно 0,8, если значение скорости и  отнесе
но к высоте 2=20 м.

В нестационарном састоявии коэффициенты A i  и Лг являются 
функциями Т .  Поскольку процессы турбулентного обмена, проис
ходящ ие в сравнительно тонком приповерхностном слое толщиной 
порэдка Я, сильно влияют на обмен .потоками через поверхность, 
то вопрос о  том, как и насколько изменяю тся значения этих пото
ков в зависимости от Я  или от Т ,  является важным как для реко



мендаций по расчету потоков количества движения, теплл и в д а 
ли ло данным судовы х наблюдений, так и в климатологическом  
плане, для задачи  о совместной циркуляции атмосферы я  океана, 
а  такж е о тепло- и влагообмене различных акваторий с атмосферой.

Ц елью  настоящ ей работы является последование вопроса о з а 
висимости коэффициента сопротивления от времени действия вет
ра Т .  Этот вопрос до сих пор я1вл1яется диснусаиодным. Ещ е в [1] 
была приведена, как нам кажется, качественно правильная зави
симость С и  .от стадии 'развития волнения, которая характеризова
лась параметром c / v . ^ ,  уточненная затем  в [3]. Имеются такж е эк с
периментальные данны е [4 ] , согласно которым эта  |Зависимость —  
обратная, т. е. коэффициент сопротивления на малых разгонах мень
ше, чем на больш их.

Д ля того, чтобы выяснить этот ©опрос, нуж но знать во-первых, 
как долж ен  изменяться коэффициент сопротивления в зависимости  
от высоты Я и фазовой_скорости с  движения волн, а во-вторых, как 
изменяются значения /г и с в зависимости от Т.  Д л я  этого нужны  
значения функций А \ { Т )  и A z i f ) ,  входящ их в (1) и (2 ).

Экспериментально жак в лабораторны х, так и в натурных усл о
виях A l  А г  измерены жак функции от другого, более легко опре
деляем ого, параметра Я  при условии, что Г -> о о . О бобщ ение та
кого рода данных имеется в [5]. Н уж но отметить, что расхож дение  
м еж ду данными отдельных исследований, выполненных в натурных 
уславиях, очень велико, но дл я  того, чтобы судить о поведении  
функций A l  и А г  в среднем, мы примем для них аппроксимации, 
полученные в [5 ] . Они имею т следующ ий ввд:

Л1 =  0,00207v?o>^ (3)

Л з =  0 ,0 3 3 8 Х « ’25. (4)

Д л я  того, чтобы перейти в (3) и (4) к зависимости A i  и Лг от Т,  
можно приближенно считать, что зависимость А г { Т )  при 
соответствует зависимости Ai (.S') при f  ^  оо, если f  равно 2 Х  [2]. 
Что касается зав1Исямости 1Коэф|фициента С и  от значений A i  и  A z ,  
то разработанная в [2] и [6] теоретическая модель обтекания дви
ж ущ ихся препятствий турбулентным потоком позволила получить 
величину С и  'В зависимости от скорости перемещ ения препятст
вий с/у* их высоты А и от их аэродинамических характери
стик. Аэродинамические свойства пр 1епятствий фигурируют в м оде

ли в виде параметра , где h f X  ■— относительное расстояние м еж 
д у  гребнями, а y —  коэффициент сопротивления формы препятст
вия, располож енного на поверхности. Его можно определять экспе
риментально либо по лабораторным данным о распределении дав
лений по профилю препятствий и скорости воздуш ного потока, 
либо по данным натурных измерений корреляции поверхностных  
давлений и уклонов морских волн [2]. Н а основе проведенного



в [2 ] анализа можно лолатать, что [величина у  для  морских волн  
долж на увеличиваться с ростом отношения h / X ;  ори этом м ож ио

считать, ЧТО у  дрш орцианально ( 4 ) “. пде 1 / 2 < ! п ^ 1 .  При

фиксированном значении параметра ^  полученный в результате

расчетов коэффициент С„ увеличивается с  ростом высоты препят
ствий h  и уменьш ается с ростом скорости их движения с.  Е сте
ственно возникает вопрос о том, каким образом  применить резуль
таты, полученные дл я  идеализированной модельной поверхности, 
к весьма слож ной реальной поверхности мо'ря. Частотный спектр 
морского волнения в нестациоиарном состоянии гораздо более  
узок  [7 ] , чем 1в состоянии, близ1Ком к установивш емуся.

Cu-fO',3 •
щ  о,ог 
/  /

Р и с . 1. З а в и с и м о с т ь  к о э ф ф и ц и е н т а  со п р о ти в л ен и я  от  
с к о р о сти  в е т р а  д л я  р а зн ы х  зн ач ен и й  б е зр а зм е р н о го  

р а з г о н а  X.
Ц иф ры  у  кривы х — значени я безразм ерн ой  вы соты  волн

Тонкие линии — р езу л ьтат  расч ета  при постоянной крути зне 6; 
сп л о ш н ы е— v 6 = 4 - I0 “ ®; ш триховы е — ■уб=8-,10"“ ®.. Ж и рн ы е ли 

н и и - р а с ч е т  с  учетом  зависим ости б (Х ): 1) Х=10®; 2) ЛС=10<; 

3) 7=105.



На этом основании можно полагать, что для имитации iMopoKofi 
noBepxHOiCTH на разных стадиях развития волнения м ож но не учи
тывать ее вероятностный, случайный, характер и считать, что все 
высоты h  движущ ихся препятствий модельной (Паверхности —  оди 
наковы и равны Я. Одним из основных свойств гравитационных 
волн является то, что для них долж но 'вьшолняться дисперсионное 
соотнош ение вида:

^  =  (5)

Сложный xapaiKTep реальной морской поверхности прдаодит  
к тому, что зто соотнош ение выполняется неточно [8 ] . Проверка 
его  затруднена ещ е тем обстоятельством, что и длина волны Я и ф а
зовая скорость с  каж дой отдельной волны являются условными х а 
рактеристиками. Мы будем  полагать, что для модельной поверхно
сти соотнош ение (5) долж но выполняться, и поставим вопрос о  том, 
как будет вести себя коэффициент сопротивления С и  такой поверх
ности в зависимости от стадии развития волнения. П р еж де всего, 
решим эту задач у  при' условии постоянства крутизны 8 = h l X  дви
ж ущ ихся препятствий. Следствием этого является постоянство

аэродинамического коэффициента у  и параметра Y х ®  Делом.
Н а рис. 1 приведены р^езультаты расчета коэффициента С и  в за 

висимости от скорости ветра при 6 = 0 ,1  и для двух значений пара- 
т  hметра ^  :4 -1 0 “ 3 и 8-(10“3. При таком б высота препятствий и их 

скорость с, согласно (5 ) , связаны однозначно:

^ - 0 , 2 .  М .  (6 )

С тадия развития_волнения здесь характеризуется величиной g h / u ^ ,  
которая при h = h  связана со временем развития волнения Т  эмпи
рическим соотношением (3 ). Как и следовало ож идать [3 ] , зави
симость С и  от  g h f u ?  имеет экстремум. Действительно, на очень ]ран- 
них стадиях разгона коэффициент С и  долж ен  увеличиваться с ро
стом высоты ВОЛ1Н, в дальнейш ем увеличение С и  за  счет роста вы со
ты препятствий h  компенсируется и перекрывается его уменьш е
нием за  счет роста скорости их движения с.  П оэтом у при боль
ших значениях коэффициент С„ уменьш ается с  ростом g h j u ^ .
О днако, как видно ИЗ'рис. 1, эти изменения С« очень невелики,

и для поверхности, для которой ^  не изменяется с  разгоном, к о

эффициент сопротивления остается практически постоянным, если  
волны удовлетворяю т дисперсионному соотнош ению (5 ).

Н а самом деле средняя крутизна волн различна на разны х ста 
диях развития волнения: она уменьш ается с ростом f .  Это следует  
как из данны х визуальных наблю дений, собранны х в [9 ] , так и из 
сопоставления разных эмпирических формул типа (3) и (4) для  
средней высоты волн h { f )  и средней ф азовой скорости с { Т )  при 
условии выполнения дисперсионного соотношения (5 ). Абсолют-



ные значения крутизны б по разным формулам и по визуальным  
оценкам, приведенным у  Свердрупа и М анка [9 ] , сильно различа
ются м еж ду собой. Это связано, главным образом , с  тем, что высо
ты и длины волн, измеряемые разными авторами, относятся к вол
нам различной обеопеченяости или 'получены разными ш особам и . 
К счастью, для задачи настоящ ей работы абсолютные значения б 
несущественны. П оэтом у мы приводим здесь отнош ение Ь / 6 р { Х ) ,  
где бр —  кр|утизна воли при В первом столбце табл. I при
ведены значения отвош ения б/бр, вычисленные по (3) и  (4) при 
условии выполнения дисперсиовного соотнош ения (5 ); во втором —  
результат такого ж е  вычисления по эмпирическим формулам, при
веденным в [1 0 ], а в третьем —  б/бр по визуальным оценкам [9]. 
Кроме того, там ж е приведены значения ghJvP-  и с1и,  вычисленные 
по ф ормулам (3) и (4 ).

Т а б л и ц а  1

5/Sp [5] 5/Sp [10] S/Sp [9] -  [5]Uio

102
1Q3
iO«
105

1,98

1,58

1,26

1

1,64
1,37
1,18
1

1,6
1,3

1

0,22
0,41
0,67
0,8

0,012
0,043
0,11
0,17

Бели теперь задать параметр в установивш емся состоянии
и принять определенный показатель степени в законе изменения 

ТО можно получить функцию ^  ( X) ,  которая нужна для
расчета зависимасти С и ( Х )  для модельной чБОверхносши с  перемен
ными аэродинамическими характеристиками. Такой расчет был

проведен для равного 4-10~®, как наиболее типичного значе
ния этой величины, прл п ,  равном 1/2, и при зависимости б/бр из 
первого столбца табл. 1. Расчет проводился методом последова
тельных приближений: в первом приближении считалось, что 
C ^ { X ) = c o n s t ,  при ЭТОМ условии находились значения с/и* первого 
приближения и вычислялась функция ( X )  следую щ его прибли
жения и т. д. П роцесс оказался достаточно быстро сходящ имся, вы
численные таким образом  значения функций Си{и) при X ,  равном  
10®, 10  ̂и 10®, приведены на том ж е рис. 1. Расчеты показывают, что 
в наиболее важном интервале изменения X  — от 10  ̂ до 10® (ом. 
■ниже) коэффициент С« возрастает примерно на 20— 30% . Это уве
личение С и  примерно вдвое меньш е, чем те оценки, которые с д е 
ланы в [il] на основе данных Средиземноморской экспедиции И Ф А  
я  И О АН , 1965 г. О днако при этом нужно отметить, что кривая

С и ( ^ ) ,  приводимая в [1 ] , получена путем группировки значений С и ,



соответствующ их различным интервалам с/ у * .  При этом неявно  
предполагается, что усреднение С и  внутри жаждой группы эквива
лентно усреднению  по ансамблю  ситуаций, характеризуемы х одной  
и той ж е степенью развития волнения, но самыми разными скоро
стями ветра. Н а  оамом деле, при имеющемся обычно ограничениом  
наборе акопериментальных данны х ib группу малых значений с/ у *  
неизбеж но попадаю т случаи больших скоростей с больш им удель
ным весом, чем в группу больш их с/у* . Это приводит к тому, что

/ \
получаемая зиапериментально зависимость — долж на давать

пр'актически всегда завышенные значения С и  при малых c j v ^ .
Д л я  того чтобы ответить на вопрос о том, насколько и в каких 

случаях важны полученные данные о зависимости С и { Х )  в кли- 
матологичеоком плане, вернее, в плане задач  общ ей циркуляции, 
нужно выяснить, каково характерное среднее время T i  действия  
ветра различных скоростей н а д  морем.

В работе [И ] были произведены  оценки среднего времени со
хранения скорости ветра над морем ио данным наблю дений судов  
потоды в Северной Атлантике. Д ля этой цели (были построены нор- 
мирш аяны е структурные функции модулей окорости ветра. Однако, 
очевидно, что сре;днее ;вре|МЯ действия ветра над океаном, вернее, 
характерная величина параметра Т и  долж но быть разным для вет
ров разных скоростей. Д л я  выяснения этого вопроса бы ла произ
ведена следую щ ая статистическая обработка данных. Были вы 
браны 7 судов погоды и три зимних (декабрь, январь, февраль) 
месяца измерений в 1958— 1960 гг. П о данным к аж дого судна были  
вычислены средние скорости ветра и, дисперсии '<5̂  и обычные 
полные структурные функции D { x ) .  Кроме того, было произве
дено вычисление условных структурных функций D « ( t ) .  Расчет  
условных значений D u { x )  производился следующ им образом: из 
исходного ряда данных выбирались значения разности

А u{z) == Ml — «(х), (7)

где Ml — заданное фиксированное значение скорости, м(т) — ско
рость, изм еренная через время т после на 1блю|ден1ия Мь Выборка про
водилась для трех значений т, равных 3, 6 и 9 ч соответственно, так  
как дискретность исходного ряда равнялась тр ем ^ асам .

Значения щ  задавались в пределах следующ их трех интервалов:

« 1 = 4 — 6 м/с (малые скорости)
« 1  =  9— 1 1 м /с  (средние скорости)
M i>17 м /с  (больш ие скорости) .

С реднее значение щ  та 1кже вычислялось для к а а д о го  судна. 
Оказалось, что для интервала больш их скоростей значения Mi для  
разных судов близки друг к другу и в среднем равны около 20 м/с.

Оолученные таким образом  средние значения < Л ы 2 (т )> и , 
представляют собою  ненормированные условные структурные функ
ции поля скоростей ветра. Д л я  того, чтобы произвести их



В у[ъ)

Р и с . 2. У сл о в н ы е  стр у к т у р н ы е  ф у н к ц и и  ск о р о сти  в е т р а  по  д а н н ы м  с у д о в
п огод ы .

а — 1958 г., 6 — 1959— 1960 гг. / — судно В, 2 —А, 3 —С, 4 —Ь,  5 -  Е, 6 - 1 ,
7 — К. 8 — средние значения.



нормировку и последую щ ее усреднение, нужно знать предельные 
значения < _ А и ^ {%) ~>и., п р и т - ^ о о .  Эти предельные значения находи
лись следую щ им Oj6pai3iQM:

■м2 +  а2. (8 )

Здесь  черта сверху означает полное статистическое усреднение по 
ансамблю , а знак <  — усреднение при фиксированном зн а 
чении щ .  Поскольку при т->оо теряется корреляция м еж ду значе
ниями и  и щ ,  то произведение < « ! « > « .  просто равно произведе
нию соответствую щ их 'Средних. Таким образом  нормировочные'мно
жители (8) были вычислены по данным каж дого судна. Н ормиро
ванные условные структурные функции были усреднены  по воем 
судам  «  всем  трем годам.

Т а б л и ц а  2

Среднее время сохранения ветра в заданном интервале скорости

Год
Интервалы скорости, м|с

4-6 9-11 >17 4-6 1j 9-11 >17

7 'i 4 gTiluj_
1958 3 ,0 2Д 3,7 2 ,1 .1 0 “ 0 ,82-10* 0 ,6 5 .1 0 *

1959— 1960 4,3 2 ,2 2,9 3 ,0 .1 0 * 0 ,7 8 .1 0 * 0 ,5 0 .1 0 *

С р е д н е е 2 ,6 .1 0 * 0 ,80-10* 0 ,5 8 .1 0 *

Поскольку структурная функция ра/веа нулю при т = 0 ,  оказа
лось возможны м проинтерполировать участок структурной функция 
м еж ду т = 0  и т = 3 .  Н а рис. 2  приведены значения нормированной 
условной структурной функции для разных судов погоды 1И р а з
личных щ ,  а такж е средине по всем судам: за  1958 г. на рис. 2 а ,  за  
1959— 1960 пг. —  рис. 2 б .  З а  время сохранения ветра да,вного ин
тервала лринималось время, в течение жоторого условная структур
ная 1функция н з М 'б н и л а с ь  не более, чем « а  40% (ом. рис. 2 ) . В табл. 2 
приводятся значения среднего времани действ 1ия ветра заданной  
скорости « 1  в часах и соответствующ ие безразмерны е значения

о-
Ti,  р ав н ы е— , которые характеризую т степень подстройки мор

ской поверхности к ветровому полю. Число случаев, по которым 
получены эти значения, таково, что данные в интервале Mi =  9-^11  
обеспечены несколько больше, чем в двух  других интервалах. Это 
естественно, так как именно на этот интервал приходятся значения  
средней скорости ветра почти для всех судов.

В  результате оказалось, что в районе Северной Атлантики ср ед 
няя абсолютная лродолжителыность ветра данной скорости почти
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не зависит от скорости. П родолж ительность ветрав малой скоро
с т и — 3,6 ч — -немного больше, чем средних и больших (2,1-нЗ,3 ч ).
Н о безразмерны й п а р а м е т р д л я  малых скоростей в 4— 5 раз
больше, чем для штормовых. Значение Т  м ожно приближенно счи
тать соответствующим удвоенным значением параметра X ,  входя
щ его в формулы (3) и (4) для оснавных характеристик поверхно
стного волнения. Следовательно, для малых скоростей характерное  
значение X  составляет около 1,3-10^, для средних —  около 4-10®, 
а для штормовых —  3 • 10®.

Если учесть, что состояние установивш егося волнения достига
ется при X, рав1ном примерно 2-10^, то оказы вается, что состояние  
установившагося волнения характерно только для небольш их ск о
ростей ветра; для средних и особенно для штормовых скоростей  
высоты и фазовы е скорости волн, как правило, не достигают уста
новившихся значений (1) и (2 ) . Поскольку шриведенные в табл. 2 
вре1мена соответствуют изменению  скорости ветра на 40% , то их  
можно считать временами, характеризую щ ими среднее ш стояние  
поверхности при ваданном ветре тем более, что развитие волне
ния в океане очень редко начинается от штилевого состояния, так 
как характерное время затухания волн в несколько раз превышает 
время их развития.

Сопоставление кривых 2 и 5 (рис. 1) позволяет сделать вывод, 
что при малых скоростях ветра коэффициент сопротивления прак
тически соответствует коэффициенту в условиях установивш егося  
волнения, так как среднее характерное время действия ветра ско
ростей в интервале 4— 6 м /с соответствует значению X ,  равному 10^, 
а при изменении ^  от 10  ̂ до 10  ̂ величина при небольш ой скоро
сти ветра возрастает очень незначительно. Д ля интервала скоростей  
9 — 11 м /с в условиях Северной Атлантики коэффициент сопротивле
ния долж ен  примерно на 15— 20% превышать коэффициент, соот
ветствующий услов1иям у ст а н о в и в 1Ш'е1г а ся  волнения, а при ш тормо
вых скоростях —  примерно на 40% . Северная Атлантика здесь  при- 
ведена в качестве 'примера; дл я  разны х акваторий э т и  поправки 
могут быть разными.

Д ля окончательных заключений, а такж е практических реко
мендаций по расчетам потоков количества движения при разны х  
разгонах, что м ож ет быть особенно важ но в прибрежных районах, 
нужно исследовать влияние различных допущ ений, сделанны х  
в процессе расчета на результирующ ее изменение функции Си(Х).  
Такую работу авторы собираются провести в ближ айш ее время, но 
предварительные оценки уж е показывают, что разница будет  н е 
велика.
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А. С. Дубов

О Б  У Ч Е Т Е  П Р И Т О К О В  Т Е П Л А  
О Т  О К Е А Н А  К  А Т М О С Ф Е Р Е  

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

В настоящ ее врем я одной из основных задач  в области  р а зр а 
ботки гидродинамического прогноза метеорологических элементов  
в самы х нижних слоях атмо!сферы является учет турбулентной  
ВЯ31КОСТЛ и  !неадиабат1ичн0 ст1и процеооов, об[усл1авл'енных взаим одей
ствием с подстилающ ей поверхностью. Обычно считается, что при
токи тепла начинают играть сущ ественную роль при изменении  
метеорологических проц&соов за  сроки .порядка недели и больше. 
О днако имеются данны е, свидетельствующ ие о  том, что тепловое  
взаимодействие атмосферы с  поверхностью океана ощ утимо ска
зы вается и при изменениях на более короткие сроки. Учет такого 
взаимодействия был введен Ш уманом [7] в оперативную  схему  
краткосрочного прогноза полей геопотенциала, правда, очень грубо. 
Согласно Л оренцу [8] , Ш уман описывал нагрев пограничного слоя  
атмосферы по соотношению

где Т  —  средняя температура пограничного слоя, ■& — потенциаль
ная температура на верхней границе этого слоя, Tv,  —  температура  
поверхности океана, н е меняющ аяся за  время прогноза, /С = 10"^ с~ '. 
OiCHOBHbiM недостатком этого способа описания теплообмена явля
ется отсутствие .влияния скорости ветра ,на этот процесс. В статье 
Ш умана [7] нет количественных характеристик изменения прогно
зов после введения этого члена в исходны е уравнения, но посколь
ку схем а регулярно испытывалась в течение года  с  учетом про
цессов теплообмена океан —  атмосфера, м ожно полагать, что вклю
чение ЭТОГО эффекта давало апредеденный результат.

П редставляет интерес учесть этот эфф ект бол ее корректно, 
чем Ш уман. В данной статье будут излагаться методы расчета теп
лового я  динамического взаимодейств'ия атмосферы с  подстилаю 
щей поверхностью .с целью их дальнейш его использования в про
гностических схемах, в частности в малопараметрической модели  
ГГО, по которой даю тся оперативные прогнозы в С З УГМС [1].
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в  соответствии с современными представлениями [2] расчеты  
турбулентных потоков от подстилающ ей поверхности по данным  
о внешних параметрах рассчитываются в соответствии с  теорией  
подобия. Н еобходимы е для этих расчетов безразмерны е квазиуни- 
версальные функции термической устойчивости были взяты из ра
боты [9]. Аналитические представления этих функций получены  
в результате обработки -новейших материалов экспедиций, прове
денных в различных климатических зонах. Номограммы для опре
деления турбулентных: потоков по этой методике приведены в [3 ] . 
Д л я  вкл'ючения теплообмена океан —  атмосфера в прогностическую  
схем у решения соответствующ их трансцендентных уравнений были  
запрограммированы на ЭВМ  М -220. Эти уравнения имеют вид: [3J 

а) Устойчивость ([л^О)

In 4,88-10^
IQl

LV 1 + 0 ,1 6 1 __
101

■2,70 V  Q\
+

5,7  +  27,0 V\0\i7-rr \2

IQl In 4,82-10^"A "O—  ^
6 )  Неустойвдвость ( |л < 0 )

9 Г/
/ i n  1,9-10^

A

+  2 , 1 8 - ^

IQl
-41,1 Y  QI

t/*

(1)

(2>

Q
1 +  0 ,1 7 6 -

1 + 0 , 0 6 7 - Q J
0,1 + In 1,92-10"

Q
r,

(3)

(4)

-термическая устойчивость планетарного погра

ничного слоя, и— постоянная Кармана, g — ускорение силы тяжести, 
f  — параметр Кориолиса, Т  —  средняя температура слоя, U ^ - m -

ннамическая скорость (м /с), Q ,= — = w '^ '— кинематический поток
, . г  а

тепла —  турбулентный поток тепла, Ср —  теплоемкость

воздуха при ПОСТОЯ1ННОМ давлении, р —  плотность воздуха, и w '—
пульсации пютенциальной температуры я  вертикальной скорости 
соответственно, V g  —  скорость геострофического ветра (м /с), 

— &о — разности потенциальных температур на верхней и ниж 
ней границе планетарного пограничного слоя. (В расчетах прини
малось, что верхняя граница пограничного слоя атмосферы сов п а
дает с уровнем поверхности 850 мба|р). И з формул (2) и (4) сле-
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дует что знак  Q ,  который определяет знак ц ,  ;в свою очередь опре
деляется знако 1м разности -e-ft— ^о- Т аким образом , использование той 
илй иной оо1вокупности формул {для устойчивой или неустойчивой  
стратификации) определяется знаком б-л—-̂ о-

С помощью пр:ив!едевных выше соотношений сравяительно про
сто рассчитывать п оле окорости геострофичеакого ветра (Fg) и вер
тикальные перепады потенциальной температуры (■&д— #о) по дан 
ным о  динамической окорости ( U . ^ )  и  кинематическому потоку теп
ла (Q ). Реш ение обратной задачи м ож ет быть вьшоляено методом  
последов ательных шриближений.

В  качестве первого приближения динамическая скорость н а
ходилась по данным о  геострофичеокам вет^ре при отсутствии тур
булентных потоков тепла и пренебреж ении членом с In с по
мощью уравнений (1) и (3 ), которые в этом приближении записы 
ваются в виде:

и ■у In 4,88.10̂  ((х>0) (5)

1 / , =
и '

У 1 п 1 , 9 - 1 0 *  (1^<0). (6 )

Найденны е из этих соотнош ений величины подставлялись
в уравнения (2) и  (4 ) , которые для нахож дения потока тепла в пер
вом приближении записываются в виде:

^ f t - ^ o = = J ^ l n 4 , 8 8 - 1 0 *  ( [ л > 0 )
X и ч»

- ^ 0  =  - - ^  In 1,92-10* (|Л<0).
X и

(7)

(8>

Н айденны е таким образом  величины t/* и Q ' подставлялись в вы
раж ения в скобках соответствующ их уравнений (1) —  (4 ) . Так на
пример, последую щ ие приближения и для условий (х>0' 
были найдены с  помощ ью .равенств:

и
ln 4 ,8 8 .1 0 ^ - j Q

1 -f- 0,161
1Q'

М 2 + 2 7 , 0

4- / 5 ,7  + 2 7 , 0 (9>

x U

Аналогичные выражения записываются для условий ц < 0 .

(1 0 )
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Д л я  пракпических расчетов итерационный процесс можно пре
кратить, когда различие м еж ду двумя последующ ими приближ е
ниями не превышает 2% . При таком условии оказьш ается доста
точным выполнить 2— 3̂ итерации. Расчеты турбулентных потоков 
тепла .для поля 3 7 X 2 7  точек на машине М -220 по программе, 
составленной Л . П. Быкдаой требую т меньш е 2 мин счетного 
времени.

В качестве примера расчетов на рис. 1 прив'одятся схематиче
ское изображ ение распределения потоков тепла для специально 
отобранного случая интенсивного холодного вторжения с северо- 
зап ада  в район Северной Атлантики (21 января 1975 г., 3 ч ). А на
лиз данных о темзпературе и геострофическом ветре на поверхности  
850 М'бар, а такж е температуры поверхности океана был выполнен 
О. Б. Ш кляревич. И з приведенной схемы видно, что максимальные 
значения турбулентны х потоков от океана в атмосферу составляю т  
при данны х погодных условиях 0,45— 0,47 кал /(см ^-м ин), средние 
значения составляют 0,030 кал/(см^-мин) (разм ер акватории опре
делялся районом исходных данны х для прогноза). Согласно «Ат
ласу  теплового балан са» под редакцией М. И. В уды ко [4] много
летний средний за  январь по этой акватории турбулентный поток 
тепла от океана к атм осфере составлял примерно 0,074 к а л /(см2 X  
Х м и н ) , т. е. исследуемый теплообмен был ниж е нормы.

Одна из зон максимальных значений теплообмена находилась  
вблизи Американского М'атерика в районе Гольфстрима. Н атека
ние холодного .воздуха с  материка на теплое течение обусловило  
интенсивные турбулентные потоки тепла (0,45 к ал /(см ^ -м и н )). От
метим, что в районе Японского моря при натекании холодного воз
духа с Азиатского материка эти потоки могут достигать 1 кал/(см 2Х  
Х м и н ), так что приведенные на карте значения не являются чрез
мерно большими.

Вторая область интенаивного теплообмена океан —  атмосфера  
располагается вблизи Ирландии и обусловлеиа сильными ветрами  
над этим районом (20 м /с). При пересечении зоны сильны хiBeTpoB 
и переходе от антициклона к циклону турбулентные потоки тепла  
увеличиваются примерно в 10 раз, что соответствует литературным  
данным об изменении теплообмена океан —  атмосфера при перехо
д е  через фронт [5, 10].

Д л я  того чтобы оценить какого рода изменения в поле н азем 
ного давления вызовут такие потоки тепла, воспользуемся уравне
нием потока тепла, в котором сохраним только член с  турбулент
ными притоками, о(пустив члены, описывающ ие горизонтальную  
и вертикальную адвекции.

~  =  ( U )di dz '

Запиш ем это выражение в ^-системе координат, т. е. такой си 
стеме, где в качестве вертикальной коор/динаты используется без-

р
разм ерное давление где Ро=Ю ОО мбар —  стандартное
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давление. Эта система обычно широко используется в прогностиче
ских моделях. И спользуя известные соот1ношения

где Ф — геопотенциал, 7?— газовая постоянная для воздуха, полу
чим:

У? ас d t  Ро д ^ -

Интегрируя по g в планета 1риом иогранично^м слое от поверхности  
1000 до  850 мбар и полагая, что кинематический турбулентный по
ток тепла Q равен нулю на верхней границе ‘Слоя, получим:

у  (̂Фюоо — ®86o) g R  9 r\ п  л\
с ----------

приним ая среднее значение вынесенное при приближенном ин
тегрировании из-под знака интеграла, равным 0,92, и вводя обыч

ный турбулентный поток тепла Н т — — , получим:

(15,

где левая часть равенства вы ражена в дкм/ч, а значение Я т - ~  
в кал/(см ^-м ин).

Таким образом , в зонах максимальных значений турбулентного  
теплообмена м еж ду океаном и атмосферой (порядка 0,5 к а л /(см 2 х  
Ximhh) изменения относительной топографии слоя 850— 1000 мбар 
за  счет этого процесса .составят 0 ,7 5 -0 ,5 -2 4  =  9 дкм/сут. Если при
нять, что (весь этот эффект происходит за  счет изменений назем но
го давления, т. е. что турбулентный теплообмен реализуется в с а 
мых нижних слоях воздуха, прилегающих к океану, и практически 
на изменениях высоты поверхности 850 мбар не сказывается, то как 
видно из приведенных оценок, вклад теплоотдачи океана атмо
сфере я а  формирование поля наземного давления весьма ощутимо 
даЖ'е за  сроки порядка суток. Как видно из рис. 1, площ адь океа- 
ничеокой акватории е  таким интенсивным теплообменом невелика, 
поэтому в среднем по площ ади (Я т =  0,03 кал /(см ^-м ин)) исследуе
мый эфф ект приведет к уменьшению давления на 0,6 м бар. М ож но  
полагать тем не менее, что включение в прогностическую модель  
процесса теплообмена океана ic атмосферной позволит луч1ше пред
сказывать процессы циклогенеза н ад  Саверной Атлантикой в усло
виях холодны х вторжений с северо-запада на теплую океаническую  
поверхность, особенно в районе Гольфстрима. Большие значения  
турбулентны х тотоиав тепла шорядка 0,5 кал/(см 2-м ин) обуслов
лены большими вертикальными перепадам и температур (до 30°С) 
в толще пограничного слоя воздуха и сильными ветрами. Естест
венно возникает вопрос о  том, каков будет в таких погодных ситуа
циях радиационный приток тепла в этом слое атмосферы. Оценки
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Ф. Н. Ш ехтер при стилизации слоя облачности и поверхностного 
слоя океана в виде абсолютно черных тел (показали, что радиацион
ные притоки в этом  -случае на порядок меньше турбулентных.

В опрос, который нужда/ется в дальнейш ем уточнении,— это в оз
можность иапользования методики расчетов турбулентны х пото
ков тепла, подразум еваю щ ей стационарные и -гаршонтально оино- 
родные условия. П ри натекании холодного воздуха с .материка на 
область теплого течения эти условия ©ряд ли строго выпол
няются. Оценки возмож ны х погреш ностей расчета с этой  
точки зрения и разработка модифицированной методики, учиты
вающ ей нестационарность и горизонтальную неоднородность про
цесса турбулентного обм ена, являются задачам и дальнейш их ис
следований. Д л я  расчетов турбулентных потоков н ад  суш^ей н еоб
ходимо знать пространственное распределение параметра ш ерохо
ватости. Н ад  океаном этот параметр полностью определяется ско
ростью ветра (в стаци,о.нарных и таризо,нтально однородных усло- 
(аиях), поэтом у эта характеристика гаодстилающей поверхности не 
содерж алась в вы ражениях (1) —  (4 ). Н ад  суш ей параметр ш еро
ховатости в определенны х условиях (растительность, песчаные пу
стыни) так ж е зависит от скорости ветра, но в первом приближении  
этой зависи.мюствю можно пренебречь. Д ля целей учета динамиче
ского и теплавого .взаимодействия атмосферы с материковой п од
стилающ ей поверхностью в краткосрочном пропнозе пого.ды гидро
динамическими методами Н . В. Серовой была шостроена схемати
ческая карта параметра ш ероховатости для района прогноза. Ш аг 
сетки при решении прогностических уравнений ib .конечных разно
стях был .равен 300 км ['1], поэтом у каж дом у у зл у  сетки приписы
валось значение параметра ш.ероховатости, осредненного по пло
щ ади 3 0 0 X 3 0 0  км. Осреднение это .проводилось с учетом лесисто
сти, характеристики распределения которой были взяты из [ I I ] .  
Д л я  поверхности, занятой водой при таком осреднении параметр  
ш ероховатости принимался равным нулю в силу его малости по 
сравнению, скаж ем , с ш ероховатостью  н ад  лесом . П араметр ш еро
ховатости для леса принимался равным 1 м, .для безлесной рав
нины 5 см, .для пустыни —  4 см. Естественно, этот схематичный рас
чет описывал только крупномасш табные изменения параметра  
Ш'ероховатости, ори «отором  выпадали из раоамотрения мезомаюш- 
табные особенности распределения, связанные с наличием городов, 
поселков 1и т. д . Оорещнялись (с весами 'пропорционалыными зан и 
маемым .площадям) не непосредственно значения шероховатости, 
а значения .коэффициентов сопротивления на высоте 10 м , о,преде- 
ляемые .по формулам, соответствующим нейтральной стратифика
ции

C(z) = (16)

го У

П о осредненным значениям С (10) с  .помощью этой ж е формулы на
ходились средние значения Zq и относились к соответствующ ему
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параметру зл у  сетки. Так .как при расчете числа Роооби R o = ^ i
1^0

К'ориолвса /= 2(йз1пф , где  со —  угловая скорость вращ ения Земли, 
q) —  широта, такж е является постоянной иеличиной для данного  
узла сетки, то было построено распределение параметра f z o  для о б 
ласти, iB которой задаю тся данные для прогно:за по схем е ГГО. Н а  
рис. 2 яриведены  'значения этой величины в узл ах регулярной сет
ки, используемой при прогнозе. Естественно, максимальные значе
ния ш ероховатости имеют место в северных частях Американско
го и  Евразийского материков, что обусловлено глобальным распре
делением Л0 ОИСТОСТИ. Н а побереж ье океанов и з-за  влияния водной  
поверхности при осреднении по площ адям значения этого парам ет
ра резко падают. При смещении к югу в областях безлесны х рав
нин и песчаных пустынь ш ероховатость такж е зам етно уменьш а
ется. Заш трихованные зоны соответствуют горным областям, для  
которых расчеты 1не выполнялись. Н а изменчивость параметра  
2 o2 cosin ф оказывается такж е ум-еньшение sin  ф с  широтой, что уси
ливает зональный характер распределения этой характеристики.

■ Аналогичные проработки для северного полуш ария приводятся  
в работе К рессмана [12]. Он картировал не параметр ш ерохова
тости Z q, а величину

Р и с . 2. З н а ч е н и я  п а р а м е т р а  Zo2a> sincpX lO ®  (м /с ) 
в  у з л а х  р е г у л я р н о й  сетки , п р и х о д я щ и х с я  н а  м а т е 

р и к о в у ю  п о вер х н о сть . 
а — Северная Америка, б — Европа.
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т. е. :нва)Драт (геасцрофического коэффициента трения,' причем пред
полагалось, что приведенные им цифры характеризую т, в частно
сти, и сопротивление горных массивов. М аксимальные значения С и  
на приведенных картах К рессмана (рис. 3) немногим превышают
8 -1 0 -^  или =  У В - 1 0 ~з = 0 ,0 9 ,  что немногим больше коэффи
циента оошротавления для лесных масаивов (0,07, согласна  
{ 6 ] )  и вряд ли соответствует реальному сопротивлению Ска
листых гор. Бели воспользоваться прафиком зависимости гео
строфического коэффициента трения от числа Р оссби, построенно
го по энспериментальным данным в [6 ] , и задать F g = 1 0  м/с, то>
для условий (равнины велич1и н ы п о  нашим данным и данным

4 5  4 4  4 6  4 0  8 4  9 8
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Р и с . 3. К а р т а  р а с п р е д е л е н и я  к в а д р а т а  гео стр о ф и ч еск о го  к о эф ф и ц и е н т а  тр е н и я  
(и * /и г )2 Х 1 0 ^  д л я  сев е р н о го  п о л у ш а р и я , по  К р е с с м а н у  [1 2 ].

К реосмана оказываются близкими друг к другу. Учет влияния гор 
на 1раз 1випие погодных процессов в схеме кратносрочного прог
ноза [1] ир&дполагается выполнять в дальнейш ем другим спо
собам .
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с. п. Малевский-Малевич

К УЧЕТУ ВЗАИМНОЙ КОРРЕЛЯЦИИ 
ОПРЕДЕЛЯЮЩИХ ПАРАМЕТРОВ В РАСЧЕТЕ 

СРЕДНИХ ВЕЛИЧИН ТУРБУЛЕНТНОГО ПОТОКА ТЕПЛА 
ОКЕАН — АТМОСФЕРА ПРИ ПРОХОЖДЕНИИ 

ХОЛОДНЫХ АТМОСФЕРНЫХ ФРОНТОВ

Как показано в работе [1], при определении средних величин 
турбулентных шотоков тепла океан —  атмосфера за  некоторый ин
тервал времени, помимо привлечения данных о средних величинах 
А0 и и (перепад темпер^атур вода — воздух и скорость ветр а), н е
обходимо учесть их временную  изменчивость (дисперсии), а такж е  
данные о  вероятности штормовых условий внутри этого интервала. 
Там ж е  отмечено, что при этом м ожно пренебречь влиянием взаим 
ной корреляции Д0 и и ,  поскольку анализ данных наблюдений над  
океаном обнаруж ивает в среднем очень слабую  связь этих вели
чин. Однако среди разнообразия метеорологических условий над  
океаном сущ ествую т ситуации, при которых эта корреляция мож ет  
быть достаточно большой, а именно —  прохож дение холодных ат
мосферных фронтов. При этом увеличение Аб, обусловленное по
ступлением холодного воздуха на более теплую шоверхность океана, 
сопровож дается одновременно усилением ветра. В озмож ность пре
небрежения корреляцией А0 я  и в таких условиях требует самостоя
тельной проверки.

Д ля упрощения выполняемых ниж е оценок опустим влияние уче
та дисперсий А6 и и  и штормовых условий, полагая эти эффекты и з
вестными и не связанными с предметом обсуж дения. Тогда, считая 
эффект корреляции несущественным, м ожно определить турбулент
ный поток тепла как

Р  =  с ^ ,р С е и А 0 :  (1 )

Здесь  Р  —  среднее значение турбулентного потока тепла оке
а н —  атмосфера за  некоторый интервал времени. Се — коэффициент 
теплообмена, определенный по средним значениям Л д  и  й  в  этом  
интервале времени.
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Влияние корреляции м еж ду  параметрами выражения (1) в т -  
терасующ их « а с  ситуациях (прохожден^че холодных фронтов), на 
изменение средних значений Р  м ожно представить как

.  (^’Охф ^2)

(Р)хф ■

Здесь  ( Р ' )  хф —  с р е д н е е  значение турбулентного потока за  вре
мя прохож дения ,холодных фронтов с  учетом взаимной корреляции 
определяю щ их параметров. ( Р ) хФ —  то ж е без учета корреляции 
[вы ражение ( ! ) ] ._

П редставим (Р')жФ в виде:

( ^ ) х ф  =  С р р С 0 -и -А 0  =

=  Ср р С в ( й  +  и ' ;  и ' }  ( д ё  +  Д 0'). (3)

В работе [1] вщ ражение (3) лредстав л ш о в (виде ряда, в кото
ром учтены члены с  диоперсиями и опущены члены, описывающие 
корреляцию (Параметров. Здесь  ж е  наоборот опустим ® разлож ении  
члены с дисперсиями, так как их значения у ж е  оценены в упомяну
той работе, и учтем только эфф ект корреляции. Тогда

( Р '  )хф =  Р [ с е  «  д  ё +  ^  д !  +  q )  Т о '  ] .  (4 )

И спользуя выражения (1) и (4 ) , получим  

k  =  l  +
\  -в  /

где г „ д 0 —  коэффициент корреляции, :сг„ и од е средние квадра- 
тические отклонения значений н и ,Д6  от средних Ых* и A0z* в р ас
сматриваемый интервал времени.

аСе аСе
И спользуя величины и -д -^ , согласно данным, приведен

ным в [1 ] , и задав  м— 10 м /с и Д 0 = 2 ° ,  получим:

+  1,4
“хф-Двхф

Д л я  оценки в,еличины k  воопользуем'Ся данными наблюде(ний 
12-го рейса Н И С «Академик Ш иршов» [2 ] . Н а рис. Г представлены  
величины и  и А0 за  7 — 1 0  января 1974 г. (Тасманово море) во вре
мя прохож дения хорош о выраженного холодного фронта. К оэф фи
циенты корреляции Г идеопределялись в интервале времени Лт. 
В результате оказалось, что Гал е =  0,82, ife= l,17 .
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Если предположить, что разнообразие условий холодных фрон
тов мож ет изменять Гцде от 0,5 до 1, то ^ при этом изменится от
1,10 д о  1,20 при тех ж е значениях о«, '0дб, й  и ЛО.

Такое влияние эффекта взаиммой корреляции и  и А0 на расче
ты средних значений Р  является предельным и соответствует усл о
виям непрерывных прохождений холодных фронтов в течении всего  
периода времени, за  который производится осреднение.

Д ля оценки влияния этого эффекта в климатологичеоких р ас
четах в реальных условиях необходим о учесть, во-первых, то о б 
стоятельство, что при увеличении и  и АО, связанном с прохож де-

дх

Р и с . 1. В ели ч и н ы  и  и  Д 0  п ри  п р о х о ж д е н и и  х о л о д 
н о го  ф р о н та , 

время гринвичское.

нием холодных фронтов, увел 1ич1ива1ются величины Р , а, .следова
тельно, эти случаи входят с большим весом в осреднение. Во-вто
рых, его действительное влияние будет  определяться синоптиче
скими условиями рассматриваемого района, т. е. частотой п рохож 
дения холодных фронтов. Д ля оценки первого обстоятельства  
воапользуамся |результатам 1и Зиллмана [4 ] , показавш его на осно
вании обобщ ения значительного материала, что при прохаждении  
холодного фронта турбулентны е потоки тепла возрастаю т пример
но в 4 раза по сравнению со средними значениями. К аналогичной  
оценке привели результаты обработки наблю дений, приведен
ные в [2].

В торое обстоятельство м ожно учесть на основании данных «Ат
ласа океанов» [3 ], где приводятся средине значения частоты про
хож дения атмосферных фронтов. Если предположить, что полови
на из них —  холодные фронты, то максимальная повторяемость их 
(примерно 20 холодны х фронтов в месяц) наблю дается в западной  
части Тихого океана в районе Японии.
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Если задать среянее ш'ремя прохождения фронта равным 6 ч 
и предположить, что во всех других случаях Гц д е = 0 , томож)но вы
полнить оценки влияния взаимной корреляции и  и Л0 для климато- 
лош чеоних значений Р  следующ им обр'азом:

р  Q +  (1 -  Q)ct ■

З д есь  Q — вероятность случаев, когда raAe =  0 ( Q= = l — —
сумм.арная продолжительность времени прохождений холодных  
фронтов внутри рассматриваемого интервала времени 2 т ) ,  а  —  от
носительное увеличение турбулентны х потоков при прохождении  
холодных фронтов по отнощению к средним значениям ( а = 4 ) .  

Тогда, для упомянутого района океана, характеризую щ егося
Р 'максимальной повторяемостью ф р о н т о в , =  1,08, дл я  других  

р>
районов - ^  =  1,01— 1,02. О тсюда следует, что рассматриваемы й эф 

фект пренебреж имо мал для больш инства районов океана, однако, 
при некоторых региональных исследованиях его учет м ож ет быть 
целесообразен  (например, в исследованиях теплообмена вода —  
атм осфера в районе дальневосточных м орей).

В заклю чение отметим, что при прохождении теплого фронта 
м ож но предполож ить наличие обр'атного эффекта, так как увеличе
ние скорости ветра сопровож дается уменьшением АВ. Это будет  
приводить к отрицательным значениям Гаде и, следовательно, 
к величинам k < z l -  О днако при этом потоки крайне малы вследствие 
малости Л'0, т. е . а < 1 .  Так, по данным Симпсона [5] турбулент
ные потоки в теплом секторе циклона в 10 р аз меньше, чем в хо
лодном . Эта оценка не противоречит упомянутым данным Зи ллм а
на, поскольку последние представляют собой отнош ение значений  
потоков при прохождении холодных фронтов к средним климати
ческим значениям.

В следствие этого условия прохождения теплых фронтов входят  
в осреднение по всей совокупности данны х с  малым весом и по
этом у компенсации влияния эффектов положительной и отрица
тельной корреляции « и А0 на расчеты климатических значений Р  
не происходит. П оэтом у в первом приближении, приведенные выше

рг
оценки величин могут быть приняты для всей совокупности в оз

можных сивоптичеош х условий л а д  океаном.
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м. д. Дворкина, Б. Н. Егоров, Т. В. Кириллова

НЕКОТОРЫЕ ДАННЫЕ О СТАТИСТИЧЕСКОЙ СТРУКТУРЕ 
ПОЛЕЙ СУММАРНОЙ РАДИАЦИИ 
И ОБЛАЧНОСТИ НАД ОКЕАНОМ

В известной работе Л . С. Гандина [1] обоснован м етод расчета  
характеристик иространсгвенвой статистической структуры м-етео- 
рололичесних полей, который широко попользовался для аэрологи
ческих данны х и для ряда наземных метеорологиче 1ских элементов. 
Этот ж е  м етод примвпен при получении сведений о  статистической  
структуре наземных лктинометричеоких полей [2, 3 ] . В частности, 
произведена оценка одной из основных физико-статистических х а 
рактеристик—  (Пространственной корреляционной функции, для  
расчета которой Р. Л . Каганом, И. И. Поляком и Е. Б. Ж уравлевой  
составлена програм|Ма [4 ] , наиболее полно учитыйающая особен 
ности информации о  метеорологичеоких (и в равной сте(пен(И акти- 
нометричаоких) иолях. При этом предуюмотрено устранение влия
ния неоднородности полей норм и дисперсий элемента, учитываются 
пропуски в наблю дениях. Д л я  каж дой пары станций рассчиты
ваются коэффициенты корреляции, которые затем  осредняются  
в пределах зарли ее выбранных градаций расстояний.

В настоящ ей работе делается попытка оценить некоторые ста
тистические характеристики полей суммарной солнечной радиации  
и облачности над океаном, основываясь на уж е разработанной м е
тодике 'применительно к  информации, получаемой с  акткнометри- 
ческих станций на континенте.

Как известно, получение регулярной информации о солнечной  
радиации, поступающ ей на поверхность океана, невозможно и з-за  
отсутствия стационарных наблю дательны х пунктов, которые могли  
бы образовать некоторую постоянную сеть, подобную  наземной сети  
станций. Данны е четырех ■судов шогоды, базирую щ ихся в оп реде
ленных районах Северной Атлантики и одного судна ногоды  в се- 
веро-восточ 1ной части Тихого океана [5] могут служить основой для  
характеристики радиационного реж има лишь отдельных, далеко  
находяш 1вхся др уг от друга районов акватории океана.

Актинометрическая информация на океанах, получаемая с дви
ж ущ ихся судов в лериоды  рейсов, характеризуется значительной
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неравномерностью распределения в пространстве и .непостоянством 
во времени. Несмотря на большое число рейсов научно-исследова
тельских судов, освешсние актннаметрйческой информацией опре
деленных районов океана оказывается далеко недостаточным для 
получения характерных средних значений элемента. Можно пытать
ся с известным приблиЖ'е|Н!иам, выбрать районы с наибольшей плот
ностью наблюдений в один и тот же сезон, объединить их по ра
ционально выбранным нвадратам и по отношению к полученным 
средним суточным суммам применить указанную выше мето
дику.

Р и с . 1. С х е м а  р а с п о л о ж е н и я  с у д о в  в  А Т Э П .

Большой интерес представляю т актинометрические данные 
и данные наблюдений за  облачностью, полученные во время м еж ду
народного Атлантического трапичеоиого эксперимента (А Т Э П ), 
проводивш егося летом 1974 года. Системы наблю дений АТЭП охва
тывали площ ади от нескольких десятков до тысяч «в. км и обслу- 
Ж1ивались стационарно расположенными судами. К этим материа
лам, в первую очередь, целеооабразио применить изложенный  
в начале метод изучения полей солнечной радиации и облачности  
применительно к условиям океана.

З а  основу нами были взяты данные наблюдений 12 советсиих 
судов, схем а расположения иоторых в тропическом и приэкватори
альном районах Атлантики представлена на рис. 1. Были исполь
зованы суточные значения суммарной радиации (данны е самопис
цев) и средние за  светлую  часть суток значения общ ей облачности  
(из еж ечаш ы к наблю дений). Общий объем выборки состоял из 
Й  значений обоих элементов.
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С редние за  весь период наблюдений значения суммарной р ади а
ции и облачности, а такж е их стандартные отклонения представ
лены в та|бл. 1. И з таблицы .видно, что в раюоматриваемом районе  
Атлантическюго океана за  исследуемый период наблюдений ср ед
няя дневная облачность составляла 7,5— 8,5 баллов в тропической  
и 4— 6 баллов в гариэкваториальной зоне (данные судов 1, 2, 4 ) . 
При этом, как следует из анализа средней ива^дратической ш м ет-  
ЧИВ0 СТ1И cTjv, количество облаков за  В|ремя на|блюдений колебалось

Т а б л и ц а  1

Средние суточные значени^[ суммарной солнечной радиации (Q), 
кал/см^, и общей облачности (Л̂ ), баллы, и их стандартные отклонения (а)

по данным судов АТЭП

Судно Q <3 JV N Судно Q Q N N

482

509

471
562

465

502

84

37

82

82

150

94

5.8

4.1 

6,3

5.2 

7,5 

7,1

1,8
2,2

2.1
2 ,4

2,3

2,0

9
10
11
12

424

468

430

421

489

498

116

131

130

155

135

145

7,6

7.5 

8,3

8.5 

7 .9 

7.1

1.8
1,6
1.4
1.4

1.4

В довольно значительных пределах. В завиш м ости от облачности  
постуилбние суммарной радиации на аиваторию океана в среднем  
составляло 425— 560 кал/(1см2-,сут); на долю  средней квадратиче
ской изменчивости Oq приходилось 20— 37% в тропической и 7—  
17% в акватораальной зоне. Полученные результаты  находятся  
в соответствии с характером циркуляции !атмоюферы над ук азан
ными районами Атлантического океана. Главной особенностью  ат
мосферных ,процеасо,в в районе полигона является непрерывное из- 
меиение облачны х образований.

В табл. 2 приведены оценки пространственных корреляционных 
функций н ад  океаном для суточных значений суммарной радиации

(р) и  общ ей облачности fx^y(p), а такж е оценки взаимной кор
реляционной функции этих в-еличин jxq дг (р ). П осле 'графического 
сглаживания функций [Xq ( p )  и  ( р )  путем экстраполяции на нуль, 
выполненной вручную, получены значения коэффициентов корре
ляции при р = 0 .  В табл. 2 они помещены в скобках. Они отлича
ются от 1,0 из-за  наличия в исходны х данных случайных ош ибок  
наблюдений (ош ибок самих измерений и ош ибок за счет влияния 
с у д н а ).

П о величинам [x'q (0) и (0) произведены оценки меры случай
ной ошибки наблюдений г) (отнощ ение диапероии ош ибки к ди с
персии самого элем ента): для суточных значений суммарной ра
диации t]q =  0,02, для средней суточной общ ей облачности iiw =  0,22. 
Заметим, что по данным наземных актинометрических наблю дений
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в летнее время М'вра случайной ошибки наблю дений для анало- 
личных значений суммарной радиации оказалось равной 0,08 [3 ] .

То обстоятельство, что впервые удалось оценить м еру случай
ной ош ибки суточной суммарной радиации н ад  океаном, является  
важным и интересным фактом. Неодножратно делались предполо
жения о  неонре'двленных и неопределимых Ошибках актинометри
ческих наблю дений на судах. П олученная М'бра ош ибки 0,02 свиде
тельствует о  вполне удавлетворительной точности наблюдений сум-

Т а б л и ц а  2

Авто- и взаимные корреляционные функции суточных значений 
суммарной радиации (Q) и общей облачности (N)  над акваторией 

океана. Атлантика

Середина градации P-q(p)

О
50

300

500

700

900

1300

1700

2400

(0 ,98)

0 ,96

0 ,27

0,08

0.02
- 0 , 0 3

0,00
—0,20

0,12

(0 .82)

0,63

0.35

0.22
0.07

0,03

0,06

— 0,03

0,08

- 0 , 6 5

- 0 , 6 9

—0,26
— 0.14

—0.02
- 0 , 0 8

-0 ,0 4
0.11

-0 ,1 0

марной радиации в условиях океана. То, что эта ош ибка в у1Словиях 
АТЭП оказалась меньшей, чем при изм ерениях над поверхностью  
суши, можно, с иаш ей точ1КИ зрения, объяснить меньшим влиянием  
на океане м е с т н ы х  у с л о в и й ,  которые определяю тся рядом ф акто
ров — рельефом, ландш афтам, близостью к населенным пунктам  
и др . Основной вклад в т] д а ет  на океане, видимо, ош ибка самих и з
мерений, которая при регистрации .суммарной радиации невелика. 
Что касается облачности, то сущ ествеиным оказалось влияние слу
чайных ошибок определения балла общ ей облачности, что вероят
но, следует объяснить визуальным способом  яаблюдетаий. К с о ж а 
лению, подобные оценки для суточных величин 0 1 бщей облачности  
на суш е нам неизвестны и потому не представляется возможным  
количественно сопоставить .меры ош ибок на континенте и  на океане.

С учетом значений tiQ и получены нормированные простран
ственные корреляционные функции суточных величин суммарной  
радиации и облачности над океаном, они представлены ва рис. 2. 
Н а том ж е рисунке помещ ена функция hq(p)> вычисленная ранее  
для суточных велич1ин суммарной радиации п о наблюдениям акти
нометрических станций на суш е в летние месяцы [3 ] . Сравнение
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корреляционных функций, полученных по данным экспедиционных 
наблю девий над акваторией океана и сетевых акиинометрических 
наблюдений ва суш е мож ет производиться лишь с большим при
ближением, принимая во ввимавие, помимо климатических р азли 
чий районов исследований, сущ ественно больший объем наблю де
ний на суш е. О днако полученные результаты позволят все ж е счи
тать, что стационарные судовые наблюдения пригодны для изуче
ния статиспических характеристик полей суммарной радиации  
и облачности над акваторией океана. П ространственные корреля
ционные функции по мере накопления такого рода данных очевид
но будут уточняться, но у ж е  сейчас можно отметить, что сущ ест
венных отличий в статистической структуре суммарной радиации  
и облачности над океаном и над сушей не обнаруживается.

Р и с . 2. Н о р м и р о в а н н ы е  п р о стр ан ст в ен н ы е  к о р 
р е л я ц и о н н ы е  ф у н к ц и и  с у м м ар н о й  р а д и а ц и и  
IJ-q ( p )  и  о б щ ей  о б л ач н о сти  Ц^у(Р) летн и х  

м есяц ев .
над акваторией океана, 2 —(1.д,((>) над 

акваторией океана, 3 — (р) над поверхностью суши.

В заим ная корреляционная связь (обратная) м еж ду суммарной  
радиацией и общ ей облачностью в летнее время над акваторией 
океана оказалась достаточно вьюокой —  коэффициенты корреля
ции на малы х расстюя1виях близки к — 0,70 (табл. 2 ) . Н еобходимо  
при этом напомнить, что приходящ.ая солнечная радиация зависит 
не только от количества общ ей облачности, но и от формы облаков, 
(ИХ располож евия на «ебооводе.

Н ад  океаном зависимости h-q ( p ) и  Цлг(р), представленные на 
рис. 2, получены впервые. Расстоя 1вия, на которых (Хд(р) становят
ся равными нулю, ва океане и суш е получились различными: на 
океане —  700 км, на су ш е—  1000 км. Вследствие однородности п од
стилающ ей П(01верхиости океана м ож во было ож идать обратное  
ооотношение. О днако особеннасти внутрятропической зоны конвер-
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генции, характеризую щ ейся слиянием пассатов северо-восточного 
и юго-восточного направлений и, жак 'следствие, непрерывным о б р а 
зованием и распадом облачности, пространственные системы кото
рой имею т спектр от 100 до  1000 км, яриводят <к тому, что сум;мар- 
ная радиация и облачность испытывают значительную простран
ственную изменчивость, превосходящ ую  изменчивость в умеренных  
районах континента. Различия в характере Бодстилающей поверх
ности отходят при этом на второй план.

Больш ое практическое значение могло бы иметь использование  
актйнометричёсних данных с  движ ущ ихся судов для получения ста
тистических характеристик поля суммарной радиации. Как было

Т а б л и ц а  3

Автокорреляционные функции суточных значений суммарной радиации.
Тихий океан

Экватор Меридиан 180°

Рк

500

900

1500

2500

3500

0,415
-0,239

0 ,033

0,126

-0 ,0 9 7

900

2100
3300

4500

0 ,209

- 0 , 2 1 7

— 0,213

- 0 ,0 9 4

указано в начале статьи, плотность актинометрических н аблю де
ний в различных районах океана очень неравномерна. Нам удалось  
по наблю девиям в рейсах на судах  «Воейков» и  «Ш окальский» 
в Тихом океане з,а период 1969— 1972 гг. выделить два района, вы
тянутых вдоль экватора и вдоль меридиана 180°, где плотность на
блю дений была наибольщей. Д анны е о дневной (суточной) сум м ар
ной радиации объединялись следующ им образом . В доль экватора  
выделялась зона шириной в 10° (от 5 с. ш. до 5° ю. ш .). Р асстоя
ние от 164 в. д. д о  153° 3. д . было разбито на 5 частей и для ср ед
ней точки каж дого и з пяти районов вычи1слялись значения корре
ляционной фуниции. Всего было использовано 216 суточных сумм, 
полученных на протяжении Bicero периода наблюдений без деления  
на сезоны  (поскольку сезонный ход радиации в экваториальйых 
районах океана незначителен).

Д есятиградусная зона^вдоль м еридиана 180° от О до  40 с. ш. 
была разбита иа 4 района. В каж дом  из них ^было объединено по 
40 дневных сумм суммарной радиаций, полученных в зимние (де
к а б р ь —  февраль) месяцы. Д л я  середины каж дого района были рас
считаны коэффициенты пространственной корреляции. Результаты  
расчетов представлены в табл. 3. Экстраполяция на нуль автойор- 
релящионных функций для оценки случайных ош ибок в данном сл у 
чае с  расстояний 500 и 900 км ненадеж|на. К тому ж е в пределах
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выбраяных градаций получш ны е тоэффлциенты автокорреляции  
нельзя принять статистически значимыми. Таким образом , выше- 
’ПриведеН'Ные данные свидетельствуют о том, что д а ж е  в райоН(ах, 
|М1аисимально освещенных информацией с  движущ ихся судов, по
лучить стати'стичасиие характеристики поля радиации в настоящ ее  
время не представляется возможны м.

И з излож енного следует, чтю при изучении статистических х а 
рактеристик поля радиация на акватории океана основной базой  
могут я)вляться лишь наблюдения в стациона|рных точках. П ри  
этом использование д а ж е  ограииченных по времени экспедицион
ных наблю дений приводит к надежны м результатам  и им еет несом
ненные праимущесива по сравщеиию с  инф орМ !ацией, получаемой  
с  движ ущ ихся судов. В настоящ ее время важ но иметь, текущ ую ак
тинометрическую информ,ацию не только на континентах, но и на  
океанах. Одной т  за,дач является возмож ность пространственной  
интерполяции aaffrHHOMeTipH4eQKHix характеристик, что возм ож но при  
налич 1ии сист0 М1ат1ических наблюдений в постоянно действую щ их  
точках. Такие наблюдения следует организовать на научно-иссле- 
дователь'оких с у д а х  погоды (Н И С П ). Н ельзя н е отметить здесь, 
что неоценимую помощ ь для изучения полей суммарной радиации  
и облачности оказы вает организация комплексных , экспериментов  
в океане с участием ряда судов, стационарно базирую щ ихся в, ра.з- 
личных пунктаос океана.
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Б. Г. Вагер, В. В. Гедрич, Е. Д. Надежина

ОСОБЕННОСТИ РЕЖИМА ТРАНСФОРМАЦИИ 
ВОЗДУШНОЙ МАССЫ 

НАД ЧЕРЕДУЮЩИМИСЯ НЕОДНОРОДНОСТЯМИ 
ПОВЕРХНОСТИ ПРОИЗВОЛЬНОЙ ДЛИНЫ

^На основе общ ей теории стационарной трансформации воздуш 
ной массы, предложенной в [1, 2 ] , мож ет быть решен целый ряд 
задач , интересных с практической точки зрения. В частности, нель
зя не обратить внимания на то обстоятельство, что реальная зем 
ная поверхность — это пестрая паверхность, покрытая неоднород- 
НОСТЯ.МИ разных линейных размеров. М еж ду тем, при построении 
м оделей турбулентных течений в пограничном слое атмосферы  
чащ е всего опраничиваются случаем однократной смены свойств 
поверхности. Лишь в работах [3, 4, 5] рассмотрено изменение х а 
рактеристик потока, движ ущ егося н а д  поверхностью, состоящ ей из 
нескольких, различных по своим свойствам, участков. О днако в ра
боте [5] реш ается только задача динамической трансформации, 
когда переменным свойством поверхности является ее ш ерохова
тость. В работе [3] рассмотрено изменение влажности в потоке, 
перемещ аю щ емся над поверхностью, состоящей из чередующ ихся  
полос лада и воды. Р абота [4] посвящ ена вопросу трансформации  
температуры  -воздуха.

П опытаемся оценить режим турбулентного пограничното слоя, 
(формирующегося н ад  неоднородной поверхностью, динамические 
и тепловые -свойства которой (изменяются в комплексе, одноеремен- 
но. При этом длина разнородны х участков поверхности считается  
заданной и мож ет изменяться -произвольно.

Постановка задачи аналогична принятой в  работе [1 ] . П роцесс 
описывается -системой уравнений, состоящей из: 1) уравнений дви
ж ения для и  и и-ком:поне-нт средней скорости ветра, 2) уравнения  
неразрывно-сти, 3) уравнений переноса тепла и влаги и 4) уравне
ния баланса энергии турбулентности. Система уравнений зам ы кает
ся с помощью полуэмпирического соотношения для масш таба тур
булентности (/) и известных соотношений Колмогорова, связываю
щ их энергию турбулентности (6) с  масш табом турбулентности  
!и диссипацией ( е ) . П редполагается, что в набегающ ем потоке уста-
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новился ш аэистационарны й реж им, характеристики которого р ас
сматриваются так, как это сделано, например, в [2 ] . При постанов
ке условий на верхней лраиице течения предполагается, что возм у
щения, вызв'анные неоднородностью  поверхности, затухаю т с вы
сотой. Перем;бнные характеристики поверхности: температура,
влажность и ш ероховатость задаю тся ступенчатой функцией гори
зонтального расстояния X.

Уравнения и  граничные условия приводятся к безразм ерном у  
виду. При этом в силу особенностей рассматриваемого физического 
процесса считается целесообразны м выделить отдельные масштабы  
длины для вертикального (z) и горизонтального (х) направлений 
(направление оси х  совпадает с направлением геострофического  
ветра, ось z  направлена вертикально в в ер х ).

Б езразм ерная система уравнений записывается таким образом:

Я  ди 
- и -

Хо дх

Н  dv . Н  dv 
■и^ТГ  + — ™.̂ 0 дх Хо дг дг дг ио '

Н дЬ , Н
-Ь  — W

да
дх

дЬ

дг =  0 ,

ае

я
- а

Хо

я
Хо

дЬ

—  =  J - k  —дг дг дг

■ и

дх ' Хо 

да , Н  dq и dq I . д
^ ~ д г  "I” дх дх ’

_
дх дх 

dq

(1)

(2 )

(3)

(4)

(5)

Хо дх
, Я  дЬ 
I дгХо

- к
7  да \2 

• +  /
dv V g 00 Я ае ■

дг дг ] Т dz

(6 )

В уравненияк (1) — (6) нормировка выполнена в соответствии  
со следующ им выбором масш табов для переменных величин:

=  G; =
а н

к^  —  G H ,  Хц  —  L , z„  —  / / ,

в „ = Г л ;  Я п - Я Л Т и У ,

X,  Z — безразмерны е координаты; 0 =
Т - Т н
'я i = l Y b \  s =

ЬЧ.

Здесь  Н  —  высота пограничного слоя; G  —  геострофический ве
тер, Т н — температура на уровне Н ,  L — длина неоднородного уча

стка, Уравнения (1) — (6) записаны в предполож ении, что

производные от всех величин в поперечном направлении и члены
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в уравнениях (1 ) , (2 ), (6 ) , отражаю щ ие влия.иие горизонтальной  
дифф узии, малы.

Таким образом , подстилающ ая по 1В|ерхность считается однород
ной по оси г/, по оси л: — она представлена отрезками разной дли
ны, хараисгеристими которых заданы . Н-апример, поверхность м о
ж ет быть стилйв'авана так, как показано на piBC. 1.

Наличие второй производной по х в уравнениях (4) и (5) со 
здает  дополнительные трудности при рещении этих уравнений. 
М етод, описанный в [1, 2 ] , м ож ет быть использован в данном слу
чае только если задача будет 1сформулирована KaiK задача Кош;и,

U'

Х: oof sc:.

X=0

Р и с . 1. П р и м е р  «п естрой »  п оверхн ости .
нагретые участки; х — холодные участки.

Т. е. в точке х = 0  будут заданы  и значения искомых функций 0 
и q ,  и их производные. Это обедняет физическое содерж ание з а 
дачи, так как, не позволяет учесть влияния горизонтальной диф 
фузии, направленной навстречу потоку. Однако, в качестве перво
го приближения для оценок нами была использована именно та 
кая формулировка задачи.

Краевые условия, необходимы е для решения данной системы  
уравнений, выглядят следующ им образом

u  =  v  =  w \ z = z „ = 0 ,  db /dz \ z =z ,  =  0,

0 Z
x = x

г. =  Лх =  const, q  

Лз =  const, q

Здесь  VI B 2

и 1 г = 1  =  1 Д  v \ z = l = 0 ,  0 = ? 1г =1 =  О ,  b\z=i =

Uix=0 ==tL'(z) ,  b\x=^ =  b ' { z ) ,  k\x= 0  =  k ' { z )

=  0 .

0 .

лг=0

(7 )

(8 )

(9 )

Система уравнений (1) — (6) реш алась численно —  методом, 
описанным в [ 1 ] .

Рассмотрим результаты некоторых численных экспериментов. 
Наибольш ий интерес для практических целей представляет  

анализ оолей температуры и влаж но 1Сти. В данной постановке —
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при задании удельной влажности « а  поверхности— 1ра'сечитаеное 
поле безразм ерной удельной влаж ности будет полностью, совпа
дать с полем температуры. П оэтом у ограничимся обсуж дением  
последнего. Как говорилось выше, оценки трансформации поля 
тем;пе!ратуры обьгано проводят в лредаположении, что длина неод
нородного участка бесконечна по оси х .  Н а рис. 2 показаны изо
термы, проведенные по раючеиньвм значениям темиератур для 
случая, когда .овойст1ва повержноспи изменяются один раз по х ,  
и для случая чередую щ ихся неоднородностей. Очевидно, что под

Р и с . 2. П о л е  те м п е р а т у р ы  т р а н с ф о р м и р у ю щ е й с я  в о зд у ш н о й  м ассы .
1 — характеристики поверхности меняются один раз в точке х=0,  2 — поверхность̂  со

ставлена из чередующихся неоднородностей.

■влиянием че|редавания неоднорадностей поле темшератур (такж е, 
как и поле влаж ности) сущ ественно искаж ается. Обычная теория  
трансформации, не учитывающая пестроту поверхности, на кото
рую переходит квазистационарная воздуш ная масса, м ож ет быть 
применена для оценок температуры в приземном слое атмосферы  
(^ < 0 ,1  Я ) до горизонтальных расстояний, не превышающих сере
дины длины первого неоднородного участка. Анализ показывает, 
что возмущ ения температуры, вызванные неоднородностями м а
лых размеров такж е, как и более крупными неодно
родностями [ X i ^ 0 , 2 H )  затухаю т приблизительно на высоте 0,1Я . 
Возм ущ ение на высотах, естественно, определяется заданным

0 „
скачком температуры на поверхности. Так, при - j ^ = 2 , 0  возму

щ ения температуры на высоте 0 ,004Я  составляют 60% , при изме-
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нении 9 на поверхности в 1,5 раза эти возмущ ения составляют 
только 40% .

Сущ ественное влияние на скорость убывания температурных  
возмущений и их значение оказы вает ш ероховатость поверхности, 
которая входит в краевые условия задачи как высота уровня при
липания. Увеличение ш ероховатости нагретого участка приводит 
к увеличению коэффициента обмена и сглаживанию температур
ных возмущ ений на высотах.

П редставляю т интерес средние и интегральные характеристики  
«пестрых» участков поверхности. В частности, к ним относятся

Р и с . 3. С р е д н и е  п р о ф и л и  те м п е р а т у р ы  д л я  у ч а с т к а  д л и н о й  L. 

1 -  L = x. + +х^ + xi_̂ „ +  - I x .,  2  x̂ tL =  0,56: 2  ~  L =  X i j ^ n +

+  2,5 Xi +  X x ^ lL  =  0,56.

средняя температура определенного уровня и суммарный тур бу
лентны й поток тепла или влаги с участка заданной длины, со 
ставленного из чередую щ ихся неоднородностей. П риведем расче
ты безразм ерного потока тепла для трех равличных типов «пестрой» 
поверхности. Во .всех случаях суммарное испарение раосчитьввалось 
с участка длиной 0,9 Н .  В первом -случае участок был составлен из 
пяти равновеликих нагретых и холодных полос, во втаром случае на
гретые полосы были в 2,5 раза шире холодных, в третьем случае  
нагретые и холодны е полосы снова были равны, но участок начи
нался с теплой полосы, а не с холодной. Значения безразмерного  
потока тепла для этих случаев соответственно равны; 0,64; 0.90
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и 0,72. Следовательно количество и ширина полос сущ ественно и з
меняют суммарное испарение. Существенны такж е свойства пер
вой полосы, на которую перемещ ается трансформирую щ аяся воз
душ ная масса. П оследний результат подтверж дает вывод, содер 
жащ ийся в работе [3] и полученный при расчетах на основе ана
литической схемы реш ения суммарного испарения с водоем а, по
крытого льдом.

Phc. 3 иллюстрирует изменение среднего (по х )  профиля тем 
пературы в зависимости от ширины нагретых полос, разм ещ аю 
щ ихся внутри участка заданной длины. П ри этом  отнош ение пло
щ ади нагретых полос к общ ей площ ади участка, для которого вы
числяется средний профиль температуры, остается неизменным,.

Р и с . 4. И зм е н е н и е  те м п е р а т у р ы  в н и з по  п о т о к у  н а  в ы со те
2 = 0 ,0 2  Я .

J — с учетом горизонтальной диффузии, 2 — без учета горизонтальной
диффузии.

следовательно, для двух рассматриваемы х случаев остается одй'- 
наковой и температура поверхности интересующ его нас участка.. 
Н есмотря на это, эффект влияния чередования полос проявляется£ 
на рис. 3 довольно заметно.

К огда неоднородны е участки поверхности малы, сущ ественной  
становится роль горш онтальной диф ф узии. Пр|Ибл1Иженная оценкаг 
этого эффекта показывает, что только при больш их значениях го
ризонтального коэффициента турбулентного обмена { k x )  (в при
водимых примерах — 5, что соответствует значениями

при Хг'^'бО м k x  ^^50 м^/с) наличие горизонтальной диффузии мо
ж ет заметно исказить поле характеристик приземного слоя. Так, 
показанная на рис. 4 кривая зависимости температуры на уровне 
2 = 0 ,0 2  Я  от горизонтального расстояния несколько сглаживается  
в случае учета горизонтального турбулентного обм ена при р ас
четах.

П редлож енная модель м ож ет быть применена при расчетах  
характеристик пограничного слоя над орошенными участками, не 
полностью залитыми водой; при оценке влияния озеленения на 
микроклимат городских районов и т. п.
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в. в. С и м о н о в

ОБ ИСПОЛЬЗОВАНИИ  
УРАВНЕНИЙ ЧЕТВЕРТОГО ПОРЯДКА  

В МОДЕЛИ ПОГРАНИЧНОГО СЛОЯ АТМОСФЕРЫ

Одним из недостатков теории строения пограничного слоя ат
мосферы, базирующейся на гипотезах Прандтля и Буссинеска, яв
ляется обращение в нуль турбулентного потока любой субстанции 
при..нулевом ее градиенте [8— 11]. С этой точки зрения более при- 
вле]^ательным является подход, при котором теория строения по
граничного слоя содержит уравнения для вторых моментов, так 
что величины потоков опр-е|Двляют1ся из соответс'Ивующи1Х уравне
ний переноса [11— 14]. Хотя увеличение числа уравнений делает 
модель более универсалыной, долучить замкнутую систему без тех 
или иных дополнительных гипотез все равно не удается. Требуется 
привлечение новых, как правило, более сложных и значительно 
труднее проверяемых экспериментально предположений и допу
щений. При этом значит.ельно увеличивается количество различно
го рода коэффициентов пропорциональности.

Обойти упомянутый выше недостаток теории Прандтля можно 
несколько иным путем. В данной работе такж е рассматривается 
модель пограничного слоя атмосферы, в которой турбулентные 
потоки различных субстанций не обязательно обращаются в нуль 
на тех уровнях, где отсутствуют первые производные этих вели
чин. Но при этом все построение осуществляется в рамках клас
сической теории пути смешения.

Поместим начало координат иа уровне подстилающей noB'eipix- 
ности, направим ось г  (вертикально ш арх  и ра/ссмотрим на высоте 
Zi горизонтальную площадку достаточно большой протяженности. 
При своем движении ее пересекают различные вихри, которые со
здают на этой высоте определенный уровень турбулентности. Обо
значим через w'  и I' иульсацию 1В0рт1икальяш  OKOipocTH и путь сме
шения индивидуального вихря, через а ' и о — пульсацию и сред
нее значение субстанции чу. Стрелки при буквенных обозначениях, 
появляющиеся ниже, указывают в каком направлении движется 
вихрь, связанный с данной характеристикой. Полагая путь сме
щения положительной величиной и следуя обычным представле-
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ниям теории Прандтля, для пульсаций, создаваемых на высоте г, 
вихрями, движущимися сверху вниз, получаем;

л=1 dz" (1)

Аналогично для пульсаций, создаваемых вихрями, движущимися 
снизу вверх:

= a(z,  -  п  _  a(z, ) = I ;  ( _  1)« г" (2)
и=1

Обозначим черезу^=р®.{а'турбулент1ныйпоток, создаваемый вих
рями, движущимися снизу вверх, через j\==pw'^°l — сверху вниз 
и через — результирующий поток на уровне zi. Подстав
ляя сюда выражения (1) — (2) находим:

"V I
d z,2 л - 1 (3 )

Таким образом, из теории пути смешения следует, что турбу
лентный поток определяется .нечетными праизводными от профиля 
средней величины.

Ограничиваясь двумя первыми членами разложения, получаем;

У == — Р w ' j ' + wii']  + 4 -  (®t )
f i?3  (J

■' f -  1 J  I Q I “ 'ф- /  ^ ^ 3

Продолжая аналогично дальше и обозначая

w'^l'+  w'll'} =  K(z); =  L(z);

приходим к двухчленной формуле для турбулентного потока;

У =  -Р К
d а
d z dz^

(4 )

(5 )

(6)

Бели в предыдущих формулах л о д п о н и м а т ь  накоторый сред
ний в слое (2i± l )  путь смешения I я  опр-еделить величину пульса
ций на уровне zi .независимо от направления движения вихрей как 
полусумму сг'̂  и а'^, то получим:

1
И=1 2п1

,/2„
dz^" ■

Чтобы выполнялось условие а '= 0 ,  также как  я  в формуле для тур
булентного потока, в (разложениях (1) — (2) следует оставить толь
ко (нечетные производные.
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iB теории Прандтля величина w'  выражается через абсолютные 
значения вертикальных градиентов средней горизюнтальяой скоро
сти потока й;

Тогда:

/С =  2/2

du
d z

du

+  ■

d z  

1  = Kl^
6

13 d3u
6 dz^

/2 d h i
6 d z i (7 )

(8)

В дальнейшем, есл1И «е оговорено особо, черта осреднения опу
скается.

Как видно из (7) — (8) даж е в рамках первоначальной теории 
Прандтля ,и обычный коэффициент турбулентности K{z) ,  и коэф
фициент шеред третьей производной L{z)  не обязательно обращ а
ются в нуль при отсутствии градиента средней скорости. Однако 
более существенным р'езультатом, как  нам кажется, является фор
мула (6), согласно которой турбулентный поток может оказаться 
отличным от нуля даже при отсутствии градиента среднего значе
ния рассматриваемой субстанции. Более того, не исключена си
туация, когда направление потока и градиента будут нротиво- 
положными.

Таким образом, турбулентные потоии количества движения Хх 
и Ху, турбулентной энергии F и тепла Р  рассчитываются по фор
мулам:

du  ̂ J  d^u .
p ^ d z '  dz^ ' (9)

j^ d v  , J  d3v . 
p ^  d z   ̂ dz^ ' ( 1 0 )

( П )

Я -  + T p )  +  ^  dz^ ]; ( 1 2 )

в которых:- и, V— составляющие средней окорости по осям х  и у; 
Ь — 'Еу.рбулентная энергия; Т — темтература; ур, аь и ат — извест
ные «онстанггы.

Как и обычно примем, что скорость диссипации турбулентной 
энергаи в тепло s (z ) ,  коэффициенты турбулентности K{z)  и при 
третьей производной L{z)  являются функция)ми масштаба l{z)
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и энерши турбудантности. Примем, что для /С я  е остаются снра- 
ведливыми формулы: . ,

K ^ & u i Y b \  (13)

s =  c^u-L-~- (14)

а для L из анализа размерностей получим: .......

(15)

Константа с определяется по зкюперименталыным данным, но к со
жалению, диапазон полученных и используемых в различных р а 
ботах значений является пока BecbMia -широким. То же самое можно 
сказать о параметре аь [1, 2, 11-—14]. Константа выбиралась на 
основе численных экспериментов так, чтобы во всех рассмотренных 
случаях в нижней части пограничного слоя атмосферы значения 
вторых 'слагаемых в формулах (9)-— (12) были на 2—3 порядка 
меньше первых. В данной работе расчеты проводились при а&—1,0; 
с = 0 ,1 ; С ь=10-з.

Д ля расчета масштаба турбулентности имеется большой выбор 
различных формул и со1отнош(ен1ий. Широко иэвестными являются, 
в частности, фо'рмулы Лайхтмана — Зидитинюевича [3]

 ̂=  Ф =  (16)

и Блэкедара [15] ' ’

1+х|Мг(0.27.10-Зо)-1' :

Здесь X — постоянная Кармана, А,—параметр Кориолиса, G — ско
рость геострофического вет^ра. Л. П. Быкова [4] ввела в б’олее об
щую формулу (16) по 'аналогии с (17) поправочный множитель 
(1 + а2 )-> , в iKOTopoM а  в общем случае-— функция числа Рособи 
и 'Стратификации. Из этой работы, а та'кже из [5] (следует, что та
кая модифицированная формула дает для (полраничноопо слоя более 
разумные результаты. Однако, сопоставляя экспериментальные 
данные с расчетами, выполненными при р-азличных моделях для 
масщтаба турбулентности, Р. X. Кларк [6] отмечает неудовлетво
рительность (16) и (17) и рекомендует зависимость:

l{z) =  - ^ b z ,  (18)

где ii, Ь\ и Zi — заданные величины. Схема позволяет проводить 
расчеты по любой из этих формул. Численные знонерименты по йы- 
явле1нию наиболее оптимальной зависимости для l{z)  примени
тельно к  'СИ|Стеме уравнений 4-го порядка не ’ пр'оводились. Учиты
вая, что оонов'ной целью данной работы является изучение воз'мож-

46



ности применения в теорйи строения попраничиого слоя атмосферы 
нелинейной системы уравнений 4-го порядка, масштаб турбулеит- 
ности задается простейшей зависвмостъю:

/ =  ( / „ 4 - ai  =  oc +  ^ .  (19)

Формула (19) при m ^ il,0  о'беопечавает выполиение условий: 
d l /d z = K  при 2 = 0 ;  l = d l l d z = 0  при z —H. Такое поведение масшта
ба турбулентности на верхней границе пограничного слоя Н  было 
выбрано из-за отсутствия физически обоснованных аргументов, опро
вергающих довольно разумиое ооображетие о том, что с исчезно
вением турбулентной энергии ие имеет смысла говорить о другах 
характеристиках турбулентного обмена. Иное дело, когда речь 
идет о 'CooTBiencTBHH результатов теории и эионеримента. Введение 
некоторого перемешивания на высоте г = Н  может оказаться полез
ным для улучшения результатов численных расчетов. При этом 
большое значение имеет выбранная, модель для l{z) ,  исходная по
становка задачи в целом, метод решения и т. д. Например, в рабо
те [13] отмечается, что на результаты р:асчетов величина 1{Н) вли
яет мало и только для простоты она полагается ра1вной нулю, хотя 
автор ,не отрицает варианта 1{Н)фО.  В то же время Клар,к [6] 
подчеркивает заметное улучшение результатов счета, которое 
дает введение аа  верхней границе слоя остаточного коэффициента 
гурбулентаости (при отсутствии турбулентной энергии), определяе
мого методом дроб и ошибок. Детальных проработок по этому во
просу в данной работе не проводилось и все расчеты выполнялись 
по формуле (19) при m =il,05.

1СЛИ направить ось х по изобаре, то стрюение стационарного, 
горизонтально-однородного и нейтр-ально-стр.атифицированного по
граничного слоя атмаоферы описывается следующей аистемой урав
нений:

" +  (20)d z

d z

d z  dz^ ‘ d z

J d^b ; db \  , 1 / du . d v  \ ,nn\
+  +  =  (22)

из которой видно, что для расчета составляющих окоро1сти и энер
гии турбулентности требуется 4 гранич;ных условия для каждой ха
рактеристики. ■

Начало координат располагается а а  уровне шероховатости под
стилающей поверхности так что «ижние граничные условия ста
вятся при 2 = 0 . При проведении численных расчетов это обеспе
чивает неизменность сетки по вертикали при варьировании значений 
г*. Кроме того, если раасматривать, например,, приповерхностный 
слой трения в водоеме и принять, что система (20) — (22) относится 
к водной толще ниже слоя волнения, то более наглядной, как нам
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'Кажется, является величина /ц — масштаб турбулентности при
^==0, а не шероховатость. В данной работе гаринимается, что :
/п ^ .

На нижней границе пограничного слоя атмосферы очевидным 
гможно считать условие прилипания:

и =  г) =  0. (23)

Храничное условие для турбулентной энергии вытекает с учетом 
(14) — (15) из уравнения баланса турбулентной энергии:

+ (24)d s ' * d z

Если положить и =  то из (24) следует обычное

[условие при г = 0 ;  Ь wl,  где w l  =  Y~ • Оставшиеся ;
граничные условия легко сформулировать на верхней границе по
граничного слоя. Полагая, что здесь возмущения, связанные с на- 
.личием нижней стенки затухают, логично потребовать:

u =  G, v  =  0, b ^ O ,  a ' ^ v '  =  0, =  0; (25)

u'" =  v'" =  0, b'" =  0. (26)

Однако € технической точки зрения более реальной является 
"Постановка, при которой два из четырех ф аничных условий ста- | 
.’гвятся наверху и д в а —-при z = 0 .  При этом могут иметь место раз
личные варианты. В частности, в качестве второго граничного усло
вия на нижней стенке можно задавать потоки «*> и fn , числен- 

:;ные значения которых контролировать выполнением равенств (26). 
.Б данной работе расоматривается более пр-остой случай. Вместо

(26) зад аю тся . нулевые третьи производные при 2= 0, что 
как-то оправдывается хорошим выполнением у стенки ус
ловий:

Перейдем к безразмерным переменным по формулам типа 
. z=Zo 2 , и=иой  и т. д., выбрав в качестве хар^актерных масштабов 
• такие:

Zo =  H, 1о==-лИ, Uq =  Vo =  G,

Ко =  Н \  Ьо =  с - ‘/.(Х Я)2,

то =  рХЯО, Ро =  а,с~' / ‘ (кНГ,
T to =  I G \  ео =  РЯ 2.
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Теперь исходная система уравнений и граничных условий запи
шется следующим образом:

dx.

d z

d Ту
d z

du ■L
d z

d^u

dz3

1 ~ d v  , 7  d^vu =  — \, т:у =  АГ— ;
d z dz3

(27)

(28)

~ г ^ - к Л -
d z  К d z

L =  a J ^ k \

7={7„ +  a z ) ( l  -  J  .
• ^ ^  1-̂

2 =  0: tt =  «n, 'v =  v„, b =  b„:

u'" =  v"' =  0, 1j'" =  0.

d 4  . 
dz3

! f \ 2
T

(29)

(30)

(31)

(32)

(33)

г  = 1 ,0 :  M = 1 ,0 , v  =  Q, b =  0, u'  =  v '  =  0, b '=0 .  (34)

В (27) — (34) иведены обозначения:

a =  - ^ ;  a i =  — jyf-; a  =  1 +  m/n;

/  =  • T =  —

~ ~ du  . ~ dvТг =  т_,— +  Ty —
d z d z

Как видно из приведенных соотношений, в данной постановке 
задачи на верхней границе пограничного слоя обращаются в нуль 
коэффициенты турбулентности и при третьей производной, масш
таб я  энергия турбулентности и их первые производные; ветер до
стигает своего геострофического значения, причем обе компонен
ты скорости имеют на этой же высоте нулевые вертикальные гра
диенты. Этим, как нам кажется, данный подход заметно отличает
ся от схем, использующих уравнения переноса для турбулентных 
потоков. В последних получаемый профиль средней скорости вет
ра, например, обусловливается в первую очередь граничными усло-
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ВИЯМИ, налагаемыми на 
потоки количества движе
ния, а не на сами состав
ляющие скорости. Общее 
число требуемых гранич
ных условий в этих схе
мах меньше, чем при 
яспользавании системы 
уравнений 4-го порядка, 
а количеспво констант, 
подлежащих определе
нию, значительно больше.

Нел'инеЙ1ная ' система
(27) — (34) аппроксими- 
руеися ®онечно-р азност-
ны!ми урашневиями и ре
шается численно методом 
последовательных при
ближений на Э:ВМ М-220. 
Область интегрирования 
•прадставляется сеткой, 
содержащей 156 узлов 
(—2 ^ i< A /'- ) -2 ) , нерав
номерно расположенных 
по высоте. В нижней ча
сти П0|г1ранич1ваг0 слоя, 
занимающей 10% всей 

толщины, находится 81 узел с постоянным в логарнфмичеоном 
масштабе шагом. Выше располагается 75 узлов с неизменным шагом, 
равным 0,012. При такой разбвдке вертикальной координаты пер
вый безразмерный шаг по высоте равняется 4,345-10-’’, что позво
ляет проводить расчет до чисел Роооби порядка 10®. Подробное из
ложение конеч1но-ра81ностного представления исходной ‘постановки 
задачи и метода ее решения имеется в работе [7]. Здесь мы выпи
шем только формулы первой и третьей производных на нижней 
границе;

Рис. 1. Профили й(г)  ( / )  и Тх(2 ) (2).
Сплош ные линии — м одель IV, ш триховы е — 

м одель II .

■А_1 То I „  У - 1  I й  Ч *^-2 .
«0^0 ° AqA-i ( о

г-2
6 % \ 1 ® <Р_г. <?-2
Л1 UlCti яоЛо / ' Л_1 «1 h(i 8( Яд

где; йг — шаг сетки; ao = /io + /f-i; а 1=  \ - \ - к о \  b i = h i + h o + h - i .
Потоки раосчитываются по формуле; F ■, которая 

при 2 = 0  записывается в  В|иде; F ^2=Кп(р'_2-\-^пЦ>12- Коэффициенты 
Кп и La можно зада;вать по разному и, в частности, находить по 
формулам типа;

=  ° -2 -^-2 +  ЛГ-ь
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Придавая Ог раэличные значения от О до 1, можно добиться опре
деленного изменения конечных р1евультатов в нужную сторону. 
Этот вогарос в работе не исследовался и все расчеты выполнены 
при (Т_2 =  1,0, ОТ-1 = 0 .

По приведенной выше схеме (для краткости будем писать «мо
дель IV») была выполнена серия расчетов, которые сопоставля
лись с расчетами по обычной модели 'пограничного слоя с уравне-

Рис. 2. Зависимость коэффициента трения (I) и угла поворо
та (2) от числа Россби.

Сплошные линии — модель IV, штриховые — модель П.

ниями 2-го порядка и гипотезой Буосинеока (модель П ). В моде
ли П конечно-разнастная аппроноим'Зция исходных уравнений, 
формулы для расчета масштаба турбулентности и потоков на гра
нице, сеточное представление области интегрирования и т. д. были 
полностью ,идентичными модели IV. Д ля иллюстрации результатов 
сравнения приведены два рисунка, кривые на которых получены 
при i?o='10®, Y = i , 3 3 3 - 10“ 2, Я = '1120  м. На первом из них представ
лены безразмерные профили продольных составляющих скорости 
ветра и касателыного напряж1ен1ия для верхней полшины погранич
ного слоя. Хотя различия весьма невелики, все же можно отметить
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более плавный, лереход ж геастрофическому значению в модели IV 
(сплошная кривая). Обусловливается эта привлечением второго 
граничного условия « '( 2= 1) = 0 .

Еще менее выражены различия на рис. 2, пде представлены 
коэффициент трения f и угол поворота а  в зааисимасти от чи'сла 
Россби. Некоторое расхождение, и то лишь в f, появляется при 
Ro;>10^. Постоянно увеличиваясь, оно при Ro== 10® составляет 
примерно 15%. '

Такое хорошее совпадение аввдетельствует о возможности ис
пользования модели IV для расчета отроения пограничного слоя 
атмосферы, но в то же время возникает вопрос о целесообразности 
ее применения. Д ля расчета профилей средних значений различ
ных метеоэлементов естественно использовать модель II. Если же 
требуется, например, выполнение двух условий на одной границе, 
то здесь полезной может оказаться модель IV.. Кроме того следует 
учесть, что нрив'еденные результаты являются лишь ориентировоч
ными. Изменение формулы для MacfflTiai6a турбулентности и входя
щих в схему констант, отказ от задания нулевых третьих производ
ных при 2 = 0  и т. п. может изменить полученные выше резуль
таты.
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Е. Д .  Н а д е ж и н а

ОБ ОДНОМ ВАРИАНТЕ ОЦЕНКИ
ХАРАКТЕРИСТИК ПРИЗЕМНОГО СЛОЯ АТМОСФЕРЫ  

В УСЛОВИЯХ НЕУСТОЙЧИВОЙ СТРАТИФИКАЦИИ

Оценки аоимптотичеошго пш едения характеристик турбулент
ности в условиях сильной неустойчивости получены давно [4, 9]. 
Однако до сих пор ^существует значительная неопределенность 
в теоретическом и экспериментальном описании, а такж е и в физи
ческом истолковании процессов, происходящих при койвекции. Под
робному обсуждению этих процессов посвящены статьи [2, 3, 5].

Вызывает интерес результат, касающийся поведения вторых 
моментов пульсаций горизо'нтальной и вертикальной компонент 
скорости в условиях неустойчивой стратификации. Этот результат 
получен в работе [2] на основе прадположения о том, что в не- 
KOTopOiM инте|рВ1але отрицательных значений параметра устойчиво
сти z/L (где обмен энергией между вертикальными
и горизо1нтлльными компонентами скорости практически отсутст
вует.

Исходя из этого предположения, автор статьи [2], вводит два 
размерных параметра длины отдельно для горизонтального и вер
тикального направлений и на основе теории размерности получает 
следующие асимптотические ооотношения для стандартных откло
нений пульсаций продольной и поперечной окоростей:

a 2 = ^ ,( Q P ) - V .2 - ‘/3„2, (1)

где f>=gl f  — параметр плавучести, Q — турбулентный поток тепла 
Q = w ' T ' .  01стальные обозначения общеизвестны.

Формулы (1) отличаются от выражений, получающихся на ос
нове обычной теории подобия Монина — Обуиова, в которой иссле
дуется лишь один размерный параметр длины при построении ана
логичных асимптотических соотнош1ений. Последние, как известно, 
записываются при этом в таном виде;

=  (2) 

=  (3 )
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Соонвепствующее выражение д ля стандартного отклоиения пуль
саций вертикальной комшоненты скорости, полученное в [2], не 
отличается ОТ общеизйвстногю соотношения, выведенного на основе 
обычной теории подо1бия для условий свободной конвекции:

(4)

Из работы [2] /следует вывод о том, что асимптотическое пове
дение Gv> в условиях сильной неустойчивости должно отличаться от

' 4г

\ о о\ \  о о °0

0,5 10 1,5 [-Z/L)

Рис. 1. Безразмерное стандартное отклонение, продольной составляю
щей скорости ветра как функция параметра zjL.

/  — по формулам (13)—(15) с коэффициентами Лауфера; 2—по формулам (13)— 
(15) с коэффициентами из [7]; 3 — по формулам (16)—(18) с коэффициентами 
из [7]; 4 — по  формулам (16)—(18) с коэффициентами из [11]; S — с исполь
зованием (19); 6 — асимптотическая кривая (2); 7 — асимптотическая кри

вая (1); 8 — экспериментальные точки.

поведения функций Gu{zIL) и  (y^izIL). Физическая интерпретация 
этого результата дается в работах [3, 5]. Так, относительно воз
можного 'Существования режима течения, описываемото формула
ми (1), приводится ра10суждение, показывающее, чТо этот режим 
может осуществляться лишь в  некотором интервале^ небольших 
отрицательных значений параметра z/L.  В этом интервале выпол
няются следующие условия: вся работа сил. Архимеда целиком за 
трачивается на вертикальное ускорение частиц, тогда как механи
ческий приток энергии от среднего движения но|рождает гор'изон-
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гальные пульсации скорости. При этом обмен энергией между го
ризонтальными и вертикальными пульсациями отсутствует и, дей
ствительно, для горизонтального и  вертикального направлений мо
гут быть выделены разные масштабы дв!иж10ния, как  это сделано
в [2]. При удалении в область большей неустойчивости  ̂—1,0)
указанное условие нарушлется, и с большей вероятностью долж
ны выполняться формулы обычной теории подобия.

Экспериментальные сведения — даж е полученные й современ
ных комплексных экспедициях — не дают возможности составить 
определенное суждение ло данному вопросу. На рис. 1—3 отдель
ными точками показаны осреднанные по данным неакольких работ

Su

Рис. 2. Безразмерное стандартное отклонение поперечной 
составляющей скорости ветра как функция пара

метра zjL.
/  — по формулам (13)—(15) с коэффициентами из [7]; 2 — по 
формулам (13)—(15) с коэффициентами из [11]; 3 — по форму
лам (16)—(18) с коэффициентами из [7]; 4 — экспериментальные 

точки.

результаты измерений величин Ои, сг„ и Ощ, в зависимости от пара
метра z/L  (сводка данных приведена в работе [7]) для значе
ний z /L < ;0 . ^

Из рисунков видно, что наиболее зиопериментально обеспечены 
данные, полученные по пульсациям да-компоненты. Разброс экспе
риментальных точек на графиках a „ = /( ^ /L )  и a v = f ( z fL )  так ве
лик, что не может быть и речи о проверке по этим данным каких 
бы то ИИ было теоретических положений. 'Представляет интерес по
этому, провести еще одним способом оценку поведения функций 
стандартных отклонений пульсаций окорости ветра в заврсимости 
от z/L в условиях неустойчивой стратификации.
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в  работе [1] показано, каким образом с использаванием целогоа 
ряда допущений и предположений диф-ференциальные уравнения 
для величин ,a«,. сГг) Ою вводятся к дов1ольно простым выражениям,, 
определяющим 0и, и а» через известные характеристики турбу
лентного потока. Основное, допущение касается аипротеимации; 
членов, содержащих пульсации давления в уравнениях для вторых;..

Зщ-

Рис. 3: Безразмерное стандартное отклонение вертикальной составляющей 
скорости ветра как функция параметра zjL.

/  — по формулам (13)—(15) с коэффициентами из [7]; 2 — по формулам (16)—(18) с ко
эффициентами из [7]; 3 — асимптотическая кривая (3); 4 — по формулам (13)—(15) 
с коэффициентами из [1]; 5 — с использованием (19); 5 — экспериментальные точки 

(одиночные измерения); 7 — экспериментальные точки (средние).

моментов. Воспользовавщись аипроксимацией Давыдова [6], М о'. 
Н И Н  [1] получил следующие соотношения. Отметим, ч т о п р и  записи

аппройоимирующего выражения для членов вида Р ' . обычно
дх.

выделяют две группы слагающих, например, таким образом:

=  Ф /у , I +  Ф / / ,  2.-  + (5)
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Выражение (5) показывает, что корреляции вида возяи-
dxj

кают за счет двух 'раз,лич1ных ф иэичеотх ' процессов. Первое сла
гаемое ,в (5) Ф//, 1 связано с наличием взаимодействия между 
пульсациями комшонант (скорости, наличие второго слагаемого об
условлено существованием градиента средней скорости в турбу
лентном потоке 1И влиянием сдвига средней окорости яа  турбулент
ные пульсации.

Что (касается сда1гаемого Фгу, ь  то для него во всех известных 
работах [6, 10, И ] принято одинаковое выражение:

Ф/Л 1 — Cl' (6)

где Cl— без(раэмер«ый числовой коэффициент, г —диссипация энер-
1 Саг +  аЗ +  аг'

и  ' V   ̂ Wгйи турбулентности, b ^= ~ j-
Гораздо большие трудности вызывает аппрокоимация второго 

члена в гвьцражении (5). В работе Монина [1] предложено соотно
шение вида:

Фг7, 2 =  — — (7 )

где {Xj)— единичный вектор вертикального направления, В 2 —• 
размерный положительный коэффициент, который в [1] предпо
лагается зависящим от отнош:еЕия bfl, т. е.

Bi  =

где I — масштаб турбулентности.
При этом считается, что нал1ичие второго члена в выражении

(5) связано только с влиянием подстилающей поверхности на тур
булентный поток. На основе выражений (5, 6, 7) в работе [1] по
лучены следующ'ие соотиошения для стандартных отклонений пуль
саций компонент окорости 1ветра в слое постоянства (вертикальных 
турбулентных потоков

- f  =  1 + '"и О

“г/О
- 1 c p - i

„2 
"г; О V “So

(8)

Здесь ф(^) = “  =  - ^ ;  l= 2 /L ; I —  масштаб турбулент
ности; стио, Ovo, owo — значения соотаетствующих характеристик при 
1 = 0 .
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Иная аоп'ронсимация неизвестных членов в уравнениях для 
вторых моментов пульсаднй комнанент скорости приводит к тому, 
что в случае квазистационарного однородного пристеночного пото
ка получаются иные выражения для величин Ои, сг„ и Ow Наиболь
шее значение цри этом имеет аппроксимация членов, содержащих 
пульсации давления. Именно правильный учет эффектов, вызывае
мых пульсациями давления должен был бы, по-,видимому, прояс
нить картину неопределенности в описании характеристик турбу
лентности в области отрицательных значений z/L.

:Широ,ко рашространена в литературе аппроксимация членов 
с пульсациями давления, предложенная Ротта [10]. Она отличает
ся в общем виде от аппроксимации Давыдова лишь в деталях. 
Идеи Ротта использовались в дальнейшем многими исследователя
ми, стфемишта^ к уточнению аппрокоимационного выражения

пля.Р'(  В частности, к работам этош  направления при-
V d x j  d xi  I

надлежат серьезные исследования Лаундера с соавторами [11,12]. 
Если воспользоваться приведенным в [11] уравнением для тензора 
напряжений Рейнольщса, то можно достаточно просто получить 
выражения для характеристик »«, а,, и а«, в пристеночном слое воз
духа для стационарного по горизонтали потока.

В статье [И ]  приведено уравнение переноса для тензора на
пряжений Рейнольдса для условий нейтральной стратификации. 
Это уравнение легко обобщается аа  случай произвольно стратифи- 
цированното потока, что и учтено в (9) — (И ) , при этом потоки и'Т'  
и v 'T'  считаются малыми.

(9)
da

,.̂ 2 , о„ v2 -^ fL = .

=  4 е ( 1 - С ф , )  +  4 р и : 4 ^  +  Р ® 'Г . (11)

Здесь Сф1 и СФ2 — константы,
-  2(4Сф2 —5) -  2 —6Сф2 .
 ̂= ------ тт------ ; Р =  -И • 1"—  11 •

при  выводе формул (9) — (11) в работе [11] использовано бо
лее сложное представление второго -слагаемого в выражении (5), 
а именно: ,

(12)

где представляет собой линейную комбинацию напряжений 
Рейнольдса, составленных из пульсации всех компонент скорости.



Если известны зависимости ф (z/L) =  - ^ - 4 ^ ,  й (z/L) или 6 (z/L)ttjjj uZ
и e{zlL) ,  то по формулам (8) или (9— 11) нетрудно рассчитать ха
рактеристики Ои, 0 x1 и Ото как функции параметр,а стратификации. 
В работе [8] приведено решение системы уравнений приземирго 
слоя, замкнутой с помощью уравнения для диссипации энергии 
тур|булентиости. Это решение позволяет рассчитать за,висимости 
ф(z/L), &(z/L) и 8 (z/L), удовлетворительно согласующиеся с экс
периментальными 10в,яз'ями и ф,изическими представлениями. В,ос- 
пользовавшись указанным решением, попытаемся оценить стандарт
ные отклонения пульсаций скорости ветра в условиях неустойчивой 
стратификации. Д ля этого перепишем выраж'ения (8) и гвыраже- 
ния (9) — (11) в более удобной для расчетов и однотипной фор
м е — через функции & (z/L) и е (z/L).

Так как в работе [9] не использовался масштаб турбулентно
сти пр,и замыкании ура,в,нений, то исключим его из окончательных
выражении с помощью связи г =  — j— .

Выражения (8) приимут вид;

г» о ^'/з

4
2 . 2а и*

2 ^2

«2 о
и

■1 +
\ “«о

1

“te> О

“•»,0
“и О 

4  О
- 1

1 _  Е /А2|

/

(13)

(14)

(15)

После соответствующих элементарных преобразований выра
жения (9—11) запишутся таким образом;

2 ■ ЬЦСф 1 -  I) ■

V'c 1 — 2Сф 2
(16)

-3-г.= (С ф 1~1)-2[

* ^ 1 2

2 Ь
«2 V I* 1 2Сф2

-Здесь Сф1, Сф2 Я с — заданные константы,

b =  blu^\ E==xZ£/«®; k  —
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По форэдулам (13— 15) и (16— 18) были проведены расчеты 
безразмерных стандартных отклонений пульсаций составляющих 
скорости в области отрицательных значений zjL.  Результаты этих 
расчетов показаны на рис. 1—3 в сравнении .с данными, получен
ными экспериментально.

Расчеты подтвердили очеЕидную уже из рассмотрения формул 
(ГЗ— 15) овязь получ.ающ'ихся численных результатов с числен
ными значения|ми констант, входящих в .выражения (13— 15). Эти 
константы определяются значениямя величин cr«/w*, и сгмг/м* 
в условиях нейтральной стратификации, которые до настоящего 
времени не определены с полной надежностью. Выбрав при z / L — О 
значения констант в соответствии с результатами работы [7] полу- 
Ч1ИМ довольно хорощее совпадение расчетных кривых зависимостей

. (z/L) , (z/L) и Ow/u^(z/L) с зкспери'мвнтальньши значения
ми этих характеристик. С'п|раведл1ив10ст1и р-ади следует заметить, что 
численные значения констант при этом выбираются при z/L =  0 на 
оановании тех же самых экспериментальных данных, которые ис
пользованы и при ораверке авязей, относящихся к области значе
ний z / L a O .  Однако, мраме численных значений, которые во многом 
определяются величинами констант, правильный наклон кривой 
целиком определяется видом выражений (13) — (15).

Таким образом, расчеты по формулам Монина позволяют полу
чить весьма близкие к экспериментальным зависимости <Ги/ы* 
<Тг,/ы.х., (Тго/ы.» = f ( z / L )  при услав1иях неустойчивой стратификации. 
Никакие вариации нанстант в этих формулах не дают однако воз
можности получить убывания, функций ви и 0щ при расчете по фор
мулам (13) — (15) (при использовании, естественно, тех связей 
b(z/L)  и e{z/L) ,  которые обсуждаются в работе [8 ]).

Иная картина наблюдается при расчетах по формулам (16) —
(18). Константы, входящие в эти формулы, были выбраны нами на 
основании сведений, приведенных в работе [И ] . Значение константы

1= 2,8, заимствованное из этой работы, не варьировалось, хотя 
в последнее время те же авторы как  будто склонны выбирать для 
Сф 1 меньщее значение. К ак нам показалось, если изменять ф i не 
слишком сильно, то влияние сф i на численные значения рассчитывае
мых величин будет меньше, чем влияние конста/нт сф 2 и с . Значе
ние Сф 2, помещенное в работе [И ] , оказалось hbiHO не^подходящим 
для расчета исследуемых нами характеристик в атмосфере. Значе
ние Сф 2 выбиралось из условия наилучшего соответствия экспери
ментальным значениям в точке z/L=:0  всех  трех характеристик 

и 'Ow/u^. Полного соападения с" зноперимеиталь- 
ными числами для всех компонент скорости добиться не 
удается, более того лучшее совпадение числа в нуле может при
водить к, худшей согласованности рассчитанных и экоперименталь- 
ных величин при других значениях z/L. Существенно для расче
тов и правильное задание константы с. Значение этой константы 
варьирО!валось в численных зкапериментах от максимальной вели
чины с = 0 ,3 3  по данным работы [ И ] ) ,  до минимального значения
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с = 0 ,1 6  (по данным обработки натурных экспериментов в рабо
те [7 ]) . Пю-!видимому, нет ошоваиия в настоящее время отказы
ваться от широко иапользуемого значения с= 0 ,2 1 , ошределеннош 
по данным работы Лауфера. На рисунках (1—3) показаны расчет
ные к р т ы е  зависимостей 0«, Ov и aw=f{z/L) ,  полученные с исполь
зованием формул (16) — (18) при разном сочетании варьируемых 
коистант. Следует обратить внимание на замепное отличие в «ри-
вык aJu^.{z /L)  H - ^ ( z /L ) ,  выражающееся в убывании значений

-<0,5. Убывание значенийсГад/«̂  в интервале значений 0,03 <
отмечается при некоторых значениях параметров, но выра

жено не столь отчетливо.
Если предположить, что второе слагаемое в выражении (5) за 

писывается в ваде;

du=  (19)

то и в этом случае числшные зачения величин Ои, dv и Ow, рассчи
танные по соответствующим формулам, оказываются блиэними 
к эксперимеятальньш значениям (ир'ивые 5-на рис. 1—2). Однако 
убывания функций Ои/м* и ст®/и* для малых z/L получить при этом 
не удается.

Таким образом, можно скааать, что эффект убывания Ои и Ov, 
по-видимому, действительно может быть получен из решения аисте-: 
мы уравнений призем;но1го слоя, включающих уравнения для, вто
рых моментов пульсаций сшрости, если учет влияния пульсаций 
давления на турбулентные процессы в атмосфере выполнен доста
точно удачно.
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Н. 3 .  А р и е л ь ,  Е.  Д .  Н а д е ж и н а

ОЦЕНКА МАСШТАБА ТУРБУЛЕНТНОСТИ  
ПО ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНЫМ ДАННЫМ

Масштаб турбулентвасти является оиной из основных характе- 
:рист!ик структуры атмосферной турбулентност1И. Оценка интеграль
ного масштаба турбулентности по экспериментальным да1нным про
водится разными методами [1]. Естестванно, все зти методы дают 
лишь приближенные зиачения величины I. Продольный интеграль
ный масштаб турбулентности / определяется из следующего выра- 

-жения

l  =  ] r { x ) d x ,  (1)
о

Тде г { х ) — пространственный коэффициент корреляции. При конк
ретных расчетах I возникают ошибки за отет неточно выбираемых 
пределов интеприрования, .обусловленных конечностью интервала 
измерения н инарционнюстью датчика.

Величина I М10жет быть получена тажже по спектральной плот
ности на оонова|нии существующих связей между частотой матеи- 
мума спектра и масштабом турбулентности [2], если стилизовать 
корреляционную функцию в виде зкопоневты. В этом .случае о,щиб- 
:»и расчета I связаны с неточностью аппроксимации корреляциоя- 
!ной функции.

Величину интегрального масштаба мюжво также ощенить из оо- 
ютношения, связывающего диссипацию знарлии турбулентности 
<с полной кинетичеакюй энергией турбулентности [1].

Все перечисленные способы дают аильно различающиеся меж
ду собой значения величины I. Обзор имеющихся сведений о мас
штабах приведен, например, в работе [3].

Целью настоящей работы было проведение оценок масштабов 
■турбулентности для компонент скорости ветра на ооновс обобще- 
-ния имеющейся современной информации об экспериментально по- 
■лученных характеристиках турбулентности в стратифицированном 
лриземном слое.

Как показано в монографии [1] для однородного и изотропного
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потока из уравнения Кармана — Ховарта можно получить выраже
ние, определяющее скорость потери турбулентной энергии,

3
в =  - ^ А —  {i  =  u,  V,  w ) ,

где 8 — скорость диссипации энергии турбулентности в тепло, Ог=
— среднее квадратическое отклонение, i — компоненты пуль

саций окорости ветра, А  — числовая константа.
Д ля однородной и изотропной турбулентности значение кон- 

ста|нты А  установлено экспериментально и равно По анало
гии с этим ооотношением в работе [3] получены выражения, опре
деляющие масштаб турбулентности в стратифицированном дризем- 
ном слое атмосферы;

1и __ л ■■ 
г ФДг/L) ’

ФДг/L) ’

1 ^  =  А,у. (2)2  ̂ ФДг','/.) '  '

Здесь Фг {z/L) =  ' ! ^ — безразмерная диоС|'игаация как функция

zjL, L =  — ----- £ — -----масштаб длины Монина — Обухова, который

характеризует стратификацию. Соотношания (2) записаны при не
явном предположении о том, что в ст|рат1ифициро1ванном потоке 
масштабы турбулентности комлонент окорости являются функцией 
только энергии ооответст(в'ующей комионанты пульсаций и скорости 
диссипации. Наличие неизотропности в выражениях (2) фактиче
ски учтено введением различных коэффициентов для масштабов 
турбулентности составляющих ошрасти. Эти коэффициенты (Ль 
Лг, Аз) могут быть определены, исходя из имеющихся экспери
ментальных даганых о поведении характеристик турбулентности 
при нейтральной стратификации. Известно, что при z /L ^  О

Фг (z/L) =  l, а const. Значение константы определяется из и*
эксперимента. Таким образом, для определения коэффициеттов 
(Ль Лг, Лз) необходимо знать предельные соотношения для вели
чин k  при нейтральной стратификации.

Так, хорошо известно, что Iw— kz при z lL=0 ,  и константа Лз 
получается довольно просто. Гораздо сложнее оцределить коистаи- 
ты Л] и Лг из-за недостатка данных о функциях 1и и при z lL -^0.  
В работе [3] на ооноваиии обзора данных об экспериментально 
полученных масштабах коррелйции, было принято, что при нейт
ральной стратификации Zu=3z. При оценках в работе [3] про
сто предполагалось, что Л г ^ Л ь
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в  последние годы огаублишвано большое ко л тество  работ;’о6- 
держапцих результаты из.ме|рений пульсаций камгаонент скорости 
ветра как в условиях -нейтральной стратификации, так и при 
z /L ^O . Обобщение этих результатов при z / L = 0  дало возмож
ность уточнить оценки коэффициантов Аи Аг и Лз.

Рис. 1. Зависимость продольного (/) , поперечного (II) и вертикального (ПЦй&ав.-  
табов турбулентности от параметра стратификации.

1 — одейка гjt, по формуле(3); 2.. 3 ,4  — по данным,[8] соответственно для . К'щ,; 5 — по

модели Лайхтмана — Зилнтинкевича [6]; 5 — по данным [7]; 1а, На ,  / / / о  — по данййм [3]1
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, в  настоящей работе для получеиия коэффициентов Ai,  А 2, А$ 
были приняты следующие предельные соотношения. Для-’ масштаб 
б о в /и  и /щ, так же, как в работе [3], предполагалось, ; что /« =  
=.'32:U/i=o, а  Iw— yiZz/L-o- Что .касается масштаба то исходя 
|Ив результатов экопернментального исследования [8], , значение 
этого масштаба при z / L = 0  принималось равным 2г. Необходимые 
для расчета коэффишентов Л ь Лг, Лз беэразмерные средние квад- 
рапйческше отклонения пульсаций компонент скорости' ветра' при 
нейтральной ст^ратификации получены на основе обобщения;'рез!уль- 
татш  натурных измерений, опубликованных в работа(х [4, 9— 18]:

Оа/и* =  2,5; =  2,16; =  1,3, , ,

Из этих же работ были получены зависимости дисперсий пульсации 
KXJMinoHeHT с1ко)рости огг стратификации, что позволило оценить из
менения масштабов турбулентности в за^виоимости от стратифика^ 
ции. Д ля этото также использовалась функция Фе (z/L)', опреде
ленная на основе обобщенных даиных из работ [5, 12, 19-^23]; ;Рег 
зультаты оценок приведены на рис. 1. Анализ показал, что,:.|(

1, Горизонтальный продольный масштаб турбулентности
при неустойчивой стратификации имеет порядок 3,0„ с ростом, 
устойчивости р1в31Ко падает до 0,7 при z/L ~  0,5. : .

2, Поперечный масштаб при неустойчивой стратификации того

же порядка, что и продольный (гари z /L ~ -—0,5 - ^ ’= 3 ,2 ) ;  с ростом

устойчивости — довольно быстро падает до значения 7;щ/г=0,5 
при z/L =0,5 .

3, Вертикальный масштаб турбулентности изменяется в зависи
мости от z/L в гораздо меньших пределах (от 0,6 при z /L = -^ 0 ,5  
до 0,1 при z/L =  0,5). На этом ж е рисунке приведены величины 
Iwl^, рассчитанные по изманшию полной нинетичаской энергий тур
булентности в зависимости от страт1ифйкации. За. .вертикальный 
масштаб турбулентности принимался в данном случае путь: сме
щения по терминологии [6] '

(3)
где

=  _  Г а 2  4 -  о 2  4 -"  о  а  ' V '

Значение постоянной С, широко иапольз|уемой в теоретических мо
делях, было получено по данным упомянутых выше работ, ЙЗ; вы-

= С - '/2 . Оно оказалось равным 0,026. Как видно из
2/i=o

рисунка, совпадение Iw, полученных двумя спосо.бами, довольно 
хорошее. Это я1вляется косвенным подтверждением надежности 
обобщенных по эмспериментальньш данным характеристик тур- 
булентно1Сти при различной стратификаций.
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. . На рис. 1 (2, 3, 4) показаны величины Ulz, полученные в рабо
те [8] по спектральной плотнасти для условий устойчивой стра
тификации. Из рисунка нидно, что согласование значений /„ и Iv 
для условий устойчивой стратификации, полученных в данной ра
боте и в работе [8], вполне удовлетворительное. Значения /«,, при
веденные в [8], завышены, причем оказывается, что при г/L ^O

у ^ 0 ,8 ,  а не к 0,40, как слб1довало ожидать. По-в'идамому это свя
зано с недостаточно корректным выбором коэффициентов. На рис. 1 
приводятся такж е (4) значения 1-ш, рассчитанные для случаев кон
векции и аильной устойчивости по модели, предложенной Лайхт- 
маном — Зилитинкавячем [6].

Сравнение с данными работы [3] показало, что величины U 
я 1-0 в области устойчивой стратификации согласуются удовлетво
рительно. Заметное расхождение между данными настоящей рабо
ты и работы [3] в области неустойчивой стратификации обуслов-

Q
дено использаванием различных завишмостей у- -  {zjL) я Фе' (zjL).
Поскольку эти зависимости получаны нами обобщением целого ряда 
современных исследований, можно полагать, что я  оценки /«, » 
являются более достоверными. Однако необходимо отметить, что 
для дальнейшего уточнения оценок I, следует не только уточнять 
экспериментальные зависимости, но и про1верить справедливость 
соотношения (2), так как в уславиях стратифицированной атмо
сферы существенную роль играют, например, силы плавуче- 
,сти [24].

СПИСОК ЛИТЕРАТУРЫ
1. Т а у н с е н д  А. А. Структура турбулентного потока с поперечным сдвигом.
, , М., Изд-во иностр. лит., 1950. 399 с.
2. Л а м  ли Д., П а н о в с к и й  Г. Структура атмосферной турбулентности. М.,

«Мир», 1966. 264 с.
3. Г и с и н а Ф. А., П о н о м а р е в а  С. М. К вопросу о масштабах турбулентно

сти различных компонент скорости ветра в приземном слое атмосферы,— 
«Труды ЛГМИ». 1971, вып. 42, с. 105— 115,

4. В о л к о в  Ю. А., Е л а г и н а  Л. Г., К о п р о в  Б. М. Спектральные характери
стики турбулентного обмена между океаном и атмосферой в тропической 
зоне Атлантики.—«Изв. АН СССР, Физика атмосферы и океана», 1974, т. 10, 
№ 6, с. 619—627.

5. Процессы переноса вблизи поверхности раздела океан—■ атмосфера. Под ред..,
А. С. Дубова, Л,, Гидрометеоиздат, 1974. 239 с.

6. З и л и т и н к е в и ч  С. С. Динамика пограничного слоя атмосферы. Л,, Гид
рометеоиздат, 1970. 291 с.

7. И в а н о в  В, П., В о л к о в и ц к а я  3, И, Некоторые характеристики струк
туры пограничного слоя атмосферы,—«Труды ИПГ», 1965, вып. 2, с. 3—18.

S. K a i m a l  J. С. Turbulence spectra, length, scales and structure parameters in 
the stable surface layer.— „Bound. Lay. Met.”, 1973, 4, N 1—4, p. 289—309, 

:9, M с В e a n G. A. Statistics of wind, temperature and humidity fluctuations — 
„Bound. Lay. Met.”, 1971, v. 1, N 4, p, 115—126;

10, M i y a k e  M,, S t e w a r t  R, W,, B u r l i n g  R, W, Spectra and cospectra of 
turbulence- over water, „Quart, J, Roy, Met, Soc,”, 1970, v, .96,, N 407,-

.,, p. 138— 143, ,
11. P o n d  S,, P h e l p s  J, T„ P a  q u i n  J, E., Me  B e a n  G,, S t e w a r t  R, W, 

Measurement of the turbulent fluxes of momentum, moisture and sensible heat 
over the ocean — „J, Atm,-Sci,” 1971, 28; N 6, p, 901—917,.

€8



12. M o n  j i N. Budgets of turbulent energy and temperature variance in the tran
sition zone from forced to free convection.— ,,J. Met. Soc. Japan”, 1973, s. II, 
V. 51, N 2, p. 133—145.

13. S m i t h  S. D. Eddy flux measurements over Lake Ontario.— „Bound. Lay. 
Met.”, 1974, V. 6, N 1—2, p. 235—255.

14. Comparizon of acoustic instruments in an atmospheric turbulent flow over 
water.— „Bound. Lay. Met.”, 1971, v. 2, w. 2, p. 228—245. Aut.: M. Miyake,. 
R. Stewart, R. Burling, L. Tswang, B. Koprov, O. Kuznetzov.

15. M о n j i N., B u s i n g e r  J. A. Stability dependence of temperature, humidity 
and vertical wind velocity variances in the atmospheric surface layer,— 
,,J. Met. Soc. Japan”, 1972, s. 11, v. 50, N 2, p. 122— 130.

16. H a u g e n  D., К a i m a 1 J., В r e d 1 e у E. On experimental study of Reynolds 
stress and heat flux in the atmospheric surface layer.— „Quart. J. Roy. Met, 
Soc.”, 1971, 97, 412, p. 652—670.

17. M i y a k e  М., M e  B e a n  G. On the measurement of vertical humidity trans
port over land.— „Bound. Lay. Met.”, 1970, 1, N 1, p. 280—292.

18. W y n g a a r d  J. C., C o t e  O. R., I z u m i  J. Local free convection similarity 
and the budgets of shear stress and heat flux.— ,,J. Atm. Sci”, 1971, Ч, 
p. 1171— 1182.

19. W y n g a a r d  J. C„ C o t e  O. R. The budgets of turbulent kinetic energy and 
temperature variance in the atmospheric surface layer.— ,,J. Atm. Sci”, 1971, 
v. 28, N 2, p. 190—201.

20. G a r r a t J. R. Studies of turbulence in the surface layer over water (Lough 
Neagh) — „Quart. J. Roy. Met. Soc.”, 1972, 98, N 417, p. 642—657.

21. С r a m e г H. E., R e с о r d F. A. Properties of 'turbulent energy spectra and 
cospectra in the atmospheric surface layer. Final Rep. Grant Doamc-36-039- 
6461. 1969, 1, p. 1—53.

22. В e a n G. A., S t e w a r t  R. W., M i y a k e  W. The 'turbulent energy budget 
near the surface.— ,,J. Geoph. Res.” 1971, 71, N 27, p. 312—325.

23. В u s с h N. E., P a n o f s k y  H. A. Recent spectra of atmospheric turbulen
ce .-- „Quart. J. Roy. Met. Soc.”, 1968, 94, N 400, p. 132— 148.

24. B u s c h  N. E. The surface boundary layer.— „Bound. Lay. Met.”, 1973, v. 4, 
N 1—4, p. 213—240.



ВОЗМОЖНЫЕ ИЗМЕНЕНИЯ  
ТЕМПЕРАТУРЫ И ВЛАЖНОСТИ ВОЗДУХА  

ПРИ ОБРАЗОВАНИИ ИСКУССТВЕННЫХ ВОДОХРАНИЛИЩ  
В БАССЕЙНЕ АРАЛЬСКОГО МОРЯ

При переброске часта скака северных и сибирюшх рек в южные 
районы на траюсе переброски возиикнут новые 'водохранилища, ко- 
to p n e  неизбежно будут оказывать влияние на микроклимат при
легающих районов суши. В связи с этим в настоящей работе ста
вилась задача оценки влия1ния проектируемых в ба(ссейне Араль
ского моря иокуюствевных во|Док1раиил.ищ на температуру и влаж 
ность воздуха на окружающей их суше.

Решение этой задачи путем чисто эиспериментального исследо
вания нево1змож|но, посиольку в данном районе нет ©одоемов, по
добных проектируемым по глубине и размерам. Поэтому использу
ется расчетный метод, оонованный на анализе процесса трансфор
мации воздуха при его движении над водоемом, а затем над сушей.

Теорепичеокие основы этого метода разработаны М. П. Тимо
феевым [1]. Выбор параметров расчет1ной схе(мы и проверка мето
да проводились на сущесгоующих озерках и водохранилищах. По
лученные результаты опубликованы [2, 3], поэтому здесь приво
дим только расчетные форм1улы.

Значения темпе|ратуры Т\ и влажности ei воздуха над сушей 
на некот0р!01М удалении от берега водоемка в глубь суши в направ
лении ветра определяются формулам1и:

Г , =  Л  +  (7’п - П ( 1 - / = ' . ) ' ? ,
=  +  (1)

где Г' и е ' — темтература и влажность воздуха на суше за преде
лами влияния водоема; Гп и — температура поверхности водоема 
и максимальная упругость водяного пара при тем1пературе noiBepix- 
ности; Ft, Fe и ф — функции, учитывающие харакгеристики турбу
лентности поверхноюти воды и суши.

При этом иопользукурся данные наблюдений над температу
рой (Г‘) и влаж1ностью (е') воздуха метеоролопических станций, 
данные которых отражают метеорологичвание условия района рас-

т. А . К у р п а к о в а , Л . В. Н е с и н а
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гаоложения водоема. Значения функций Ft, Fe и ф оиределяюггся 
для ор-едних условий турбулентнаста над водной поверх|Н0'Сть:ю и су
шей по данным о длине пути Боздушной маюсы над водой и оушей 
в направлееии ветра. Необходимая при расчете температура по
верхности водоема (Гп) расочитьШ'ается по ф10|р1муле (2), получен
ной в результате решения ура1внения таплового баланса для вод
ной поваркности [1 ]:

Г„ =  « Г я + ( 1 - « ) ( 7 ’1 +  УИ). (2)
Первым членом правой части формулы (2) учитываются характери
стики режима тем1Пвратуры водной поверкности в начале расчет
ного периода (Тн).  ИэМвнение тамиаратуры павархносш водоема 
вследствие изменания гидррметбо;рол1апичваки'Х ха|рактеристик еш 
за расчетный период апраделяется вторым членом правой части 
уравнения (2).

При решении уравнения теплювюго баланса использовались со
отношения между пидрометеорологачаоиимн характе!ристиками во
доема и суши, получевные из анализа теории трансформации вое- 
душного потока при парекоде с суши на водоем. Это позволило 
иопользавать в качестве исходных данных материалы наблюдений 
метеаролощ чеош х станций суши. Только некоторые параметры 
формулы (2), ха)рактер’изующие индивидуальные свойства водое
ма, получены из набладаний над водной поварх1Ностью.

По методике, изложенной выше, была рассчитана температура 
поверхности проектируемых Тегиского и Нижнемынбулакского во- 
до'Х|ранилищ, а также возможные таменения температуры и влаж 
ности воздуха на высоте z==2 м на их побарежье, после того как 
они будут созданы. Это водох!ра1Нилища с большими площадя|МИ 
поверх1ности (проектируемая площадь Тегиского в:одох!р1а1нилища 
равна 925 км^, а Нижнемынбулакакюго— 1375 нм^) и значитель
ным разноабразием глубин отдельных частей их. Максимальные 
глубины этих водохранилищ превышают значения, для которых 
раз1работана применяемая нами методика расчета температуры по
верхности водоемов. Однако уч1иты1вая, что большие глубины цри- 
сущи меньшей части акватории водохранилища, мы сочли возмож
ным принять, что глубина парамешивания в этой части водохрани
лищ рав|на 20 м.

За исходные данные для расчета были приняты наблюдения ме- 
теорологичеокик станций, характеризующих климатические усло
вия, в которых будут раш оложены водок|ра1Нилища. Непосредствен
но на месте проектируемых водохранилищ метеорологичеоних стан
ций нет, однако станции, рашоложенмые в неиотофом удалении, 
но находящиеся в той ж е климатичеакой зоне что и водохранили
ща, вполне MOiPyr характеризовать условия до их создания. Так для 
Тегиского водохранилища б ьо т  выбраны две метеорологические 
станции; Тауп и Саксаулыокая и две актинометричеокие: Западно- 
Казахстанская и Д ж езказган, а для Нижнамынбулаиского водо
хранилища — станции Тахиаташ и Тамды.

Результаты расчетов,'т. е. изменения температуры и влажноста 
воздуха с апреля по сентябрь на побережьях Тепиокого и Нижне-
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мынбулакского водохранилищ после их заиолнения, шредставлены 
в табл. 1 и 2. Расчеты выполнены для двух направлений вет)ра:
I. Ветер напра1влвн вдоль водохранилища. Э'то означает, лто воз
душная масса проходит максимально возможное расстояние над 
водой ('Продольная ось Тешского водохранилища 53 нм, а Нижне- 
мынбулакокого 50 е м ) . В этом случае трансформацианный эффект 
будет наибольшим. 2. Направление ветра перпендикулярно преды-

Т аб л и ц а  1
Изменение температуры и влажности воздуха на суше под влиянием 

Тегиского водохранилища (jc —длина пути воздушной массы
над водоемом)

Расстояние 
от берега, 

км

VI Vil vm IX

х= 53  км

VI VII VIII

х= 20  км

IX

0,1
0.5
1,0
5,0

10,0
20,0
50,0

-1,7
-1,2
-1,0
-0,4
-0,2
-0,1
0,0

—2,0
—1,4
—1,2
—0.4
—0,3
-0.1

0.0

— 1,4 
—1,0 
-0,8 
—0,4 
-0 ,2  
—0,1 

0,0

Д Г°С 
—0,4 
- 0 .4  
—0.2 
-0.1 

0,0 
0,0 
0,0

0,8
0.6
0,5
0,3
0,2
0,2
0.0

-1,3
-0,8
-0.6
-0.2
0.0

- 1 ,4
-1,0
-0,6
-0 ,2

0,0

-1,0
-0,6
-0,4
-0.1
0,0

—0,4
-0 ,2
-0 .2

0.0
0.0

Д е мбар

0,7
0,4
0,4
0,2
0.0

0.1 1,6 2,6 3,8 4,1 3,4 1,2 1.8 2,4 3,1 2.6
0,3 1.2 2,0 2.9 3,3 2,8 0.8 1,4 1,8 2,3 2.0
0,5 1,0 1,7 2,6 2.8 2,7 0.6 1,0 1.5 2.0 1,8
1.0 0,8 1.4 2,0 2.4 2,2 0,5 0,8 1,1 1.4 1,6
3,0 0.6 0,8 1,2 1,5 1.7 0.2 0,3 0.4 0.8 1,0
5.0 0,4 0.6 0,8 1,4 1,4 0,0 0,1 0.1 0.5 0,7

10,0 0,2 0,4 0,6 0,8 1,0 0,0 0,0 0,0 0.3 0,6
20,0 0,1 0,3 0,4 0,6 0,8
50,0 0,0 0.0 0,0 0.3 0.4

дущему, при этом путь, проходимый воздушной массой над данным 
водоемом, будет минимальным (на Тегиском водохранилище он р а 
вен 20 нм, а на Нижнемынбулансном — 25 км) и соопветсшвенео 
эффект трансформации будет наименьшим.

Анализ данных, приведенных в табл. 1 и 2, позволяет выделить 
следующие наиболее характерные черты изменания темпер^атуры 
и влажности воздуха под влиянием означенных водохранилищ 
в бассейне Аральского моря. Весной и в первой половине лета эти 
водоемы будут оказывать охлаждающее влияние на побережье. По
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мере накопления тепла водохранилищами охлаждающее вл и яш е 
их на побарежье б'удет ослабав1ать. В конце лета наступит темпе
ратурное раино'ввоие между водоемом и сушей, т. е. водоем в это 
время не будет оказывать замеггнюго влияния на тамяерату|ру воз
духа над сушей. Осенью воиохранилища будут оказывать отепляю
щее влияние на побережье.

Т а б л и ц а  2
Изменение температуры и влажности воздуха на суше под влиянием 
Нии(немынбулакского водохранилища (jc — длина пути воздушной массы

над водоемом)

Расстояние 
от берега, 

км

V I VI VII VIII IX

jr=50 км

VI VII VH1

х = 2 Ь  км

IX

0,1
0,5
1.0
5.0

10.0 
20,0

-2,0
- 1 .4
-1.1
- 0 ,4
—0,2

0,0

—1,9
- 1 .4
—1,0
—0,4
-0 .2

0,0

- 1 ,4
—1.0
-0.8
- 0 .3
-0 ,2

0,0

Д Г°С 
-0,6 
- 0 ,4  
—0,3 
—0.1 

0.0 
0,0

0.3
0,2
0.2
0,0

-0,8
-1,2
-1,2
-0.4
-0,2
0,0

Д е мбар

-1,8
-1,2
-0,9
-0.4
-0,2
0,0

—1,3
—0.8
- 0 .7
-0 .2
—0.2

0,0

—0.6
—0,4
—0.3
—0,1

0.0

0,2
0,2
0,2
0,1

0,1 1.8 3,0 4.1 4.3 3,8 1.8 2,8 3,8 3,8 3,4
0.3 1,4 2.2 3.2 3.2 2,8 1,2 2,0 2.8 3,0 2.5
0.5 1,1 2.0 2,6 2,8 2,5 1,0 1,7 2,3 2.5 2.2
1,0 1,0 1.6 2,2 2,4 2,2 0,8 1,3 1,8 2.0 1,8
3.0 0,5 0,8 1,2 1,4 1,4 0,4 0,6 0,8 1,0 1,2
5.0 0.3 0,6 0,8 1.0 1.1 0.2 0.4 0,5 0,7 0.8

10,0 0,2 0.4 0,5 0.6 0,6 0,0 0.2 0.2 0,3 0,4
20,0 0,0 0,2 0,4 0,4 0.4 0,0 0,0 0,2 0.2
50.0

100.0
0,0 0,0 0.0 0.0 0,2

0,0
0,0 0.0 0,0 0.0 0,2

0.0

■В течение всего раоамяприваамапо периода влажность воздуха 
на суше вследствие влияния водохранилищ будет увеличиваться. 
Максимальных эначаний изманания ее достигнут в летние месяцы, 
в период мансималиного иапа|рания с водной поверхности.

Изменения температуры и влажиости воздуха под воздействием 
водохранилищ уменьшаются с удалением от берега. На расстояиии 
10 км от 'берегов Тегиского и Нижнемьшбулакокого водохранилищ 
изменения температуры будут практичеош затухать. Соответсивую- 
щие изменемия влажности воздуха на суше, окружающей эти водо-
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:х1ра)нил!ища, будут эат1ухать на раостояиии от 10 до 50 км в завири- 
мости от месяца и направления BCTipa.

Максимальные изменения температуры и влажности на побе
режье Тепиского водох|ранилищ'а- будут при се1веро-1восточно1М и юго- 
западном направлениях ветра, а на Нижнемынбулакском водохра
нилище при северо-западном и юго-вооточиам. Минимальные, при 
направлениях ветра, парпандинулярных указанным.

Д ля характеристики зависимости изменения температуры (ДГ) 
и влажности (Ае) воздуха на суше всладспвие обраэоваиия новых 
водохранилищ от климатических условий района на рис. 1 приво
дим сравнание изманений тамшар'атуры и влажности воздуха на по
бережье Тегибиаго водохранилища (ф=47°) с соответствующими

Рис. 1. Изменение температуры (а) и влажности (б) воздуха на 
суше при образовании одинаковых по глубине и площади водохра

нилищ в различных климатических зонах.
1 )  ф = 4 7 ° ,  2 )  ф = 6 Г .

данными для более северного района (ф ^ б 1 °). Один из этих водо
емов расположен в зоне смешанных лесов, второй — в зоне полу
пустынь. На рисунках представлены манаимальные изменения тем
пературы и влажности на побережье обоих водохранилищ. Как по
казывает рис. 1, изменания абсолютных значений АТ  за период 
с  м ая л о  сентябрь для обоих водоемов близки. Однако в сезонном 
изменении вел м и н  АТ  для двух сравииваемых водоемов наблю
дается сдвиг по, фазе. Причиной этого эффекта является специфи
ка соотношений темпарату,р поБарх1Ности водоемов и суши в тече
ние безледостанного периода в различных климатических зонах. 
В северных районах безледосташый париод короче, чем в южных. 
Поэтому различные фазы термического цикла северных и южных 
водоемов не совшадают по .нремени. Вследствие этого в одно и .тоже
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время разность между температурaiiWiH аоды и суши, от которой за 
висит иэменеиие температуры воздуха на побережье под вл1ия1ние1м 
водоема, будет разной в раосмагприваемых районах.

Влияние водоема на влажность вовдуха на суше завиоит от раз
ности значений влажиоопи над водоемом и сушей. Чем больше 
увлажиениость местности, в ш торой создается водоем, тем меньше 
'изменится влажность прибреж1ных районов после его заполнения. 
Это наглядно представлено на рис. 1 при сравнении изменения 
влажности под влия1Н1ием водоемов, расположенных в зонах с рез
ко отличающимися климатическими услшия!ми увлажнения. В се
зонном ходе ■ изменения влажности под влиянием этих водоемов 
заметных различ1ий нет.

Таким образом, после заполнения Тегиского и Нижнемьшбулак- 
ского водохранилищ, веоной и в .первой половине лета температура 
воздуха на окружающей их суше понизится в зоне до 10 юм. При 
этом наибольшее пониже(ние температуры (около 2°) будет у уре
за воды, с удалением от берега оно будет быстро умеиьщаться. Во 
второй половине лета водохранилища не будут оказывать замет
ного влияния на температуру воздуха побережья. В сентябре изме
нение., темпераггуры воздуха на побережье меняет знак на обрат
ный,-, начинается отепляющее влияние водохранилищ ., - ■ . . •  .

У Влажность воздуха на побережье после заполгнения водохрани
лищ, увеличится, в зоне до 10 км, а при определенных нанравле- 
нцях,,в.етра до 50 км. Ма.ксимальные изменения будут также; вбл1изи 
уреза ,воды. В сезовном ходе наибольшие изме1нения влажности 
(до 4 мбар) будут летом, во время маиснмального испарения с во
доема. . .

.,вм ен ен и я , температуры под вл1иЯ]Нивм Тегиского и Нижнемьш- 
будакского водохран!ил1ищ по абсолютному значению не отличают
ся от соответотв,ующих изменений по/д влиязнием таких ж е по раз
меру..,, водоемов в умеренных широтах. Различ1ия заключаются 
в рЭ'^ределении указанных изменений, темпера1туры. по месяцам.

,, Изменение вла'жности под влиянием данных водохранилищ бу- 
де,т, здачительно больше по средневию с изменениями влажности 
под.: влиянием раиных им водохранилищ в умеренных широтах. .
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КАРТЫ ТЕПЛОФИЗИЧЕСКИХ ХАРАКТЕРИСТИК  
ПОЧВ РАВНИННОЙ ТЕРРИТОРИИ  

КОНТИНЕНТОВ СЕВЕРНОГО ПОЛУШАРИЯ

1. Методика построения карт

Представленные в данной статье мелкомасштабные карты теп- 
лофивических xapaiKrreip(BCff»K (теплоираводности и объемной тепло- 
ем1коот1и) почв С0ве|рш1то полуша1р(ия дают общую картину тепло
вых свойств почвы раивинной территоршви иант1инентав. Такие кар
ты, представляющие оаредншные по глубине, времени и площади 
величины, могут быть иапользаваны при расчетах теплообмена 
в почве в задачах по теории климата и долго0р01Ч1ных прогнозов 
погоды [ 1 ].

■Построение этих карт стало возможным в результате работ по 
изучению я  обобщению теплофизмгаеаких свойств почв, проводимых 
в течение ряща лет в Глаинюй геофиз,ичвакюй обсерватории 
им. А. И. Воейкова.

На основаиии энопвриманталиных данных по теплофизичесмим 
характеристикам лочвы, имеющихся в  литераттуре, и измерений, про
веденных сотуруяниками ГГО в еютествевных и лабораторных усло
виях [2, 3], были пост!роаны графики зависимости теплоировод^но- 
сти почвы от ее объемного веса и влажности. Графики построены 
для четырех градаций механичеокого состава почвы: песка, супе
си, суглинка и глины [4].

Зависимость объем1Ной теплоемжости от механического состава, 
объемного веса и влажнос-пи почвы вы:ражает1ся формулой

W

Н . в .  С ер о ва

ср  = + 100

по которой й проводился расчет этой характеристики. Здесь ср 
в кал/(см®-°С), р — объемный вес поч!вы, г/см®, w -—влажность поч
вы в % от веса сухой почвы, Сп — удельная теплоемкость «скелета» 
ПОЧ1ВЫ, несколько различающаяся для почв разного механического 
состава. Нами приняты следующие значения этого параметра:
Механический состав.................................Песок Супесь Суглинок Гяивз!
Удельная теплоемкость, кал/(г-°С) . . . 0,18 0,19 0,20 0,21
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Исследования почвоведав показьввают, что все свойства мине
ральных почив — фиэичеоше, фиэ.ико-меха1вичеаше, химические 
и фши-ко-химичесиие— закономерно изменяются в зависимости от 
размеров почвенных частиц. Объемный вес сухой почвы уменьша
ется с уменьшением размеров частиц, т. е. от пеоча1ной почвы к гли
нистой. По мере уменьшения диаметра частиц увеличивается гигро
скопичность, влагоемность и капиллярность почвы.

Н а основе обработки данных 549 агрометстанций на равнинной 
территории СССР оказалось возможным сделать ряд обш,их коли
чественных выводов о физических свойствах почв в естественных 
условиях [5].

Обнаруживается резкое возрастание объемгаого веса с умень- 
Ш'йнием дисперсности шочвы. В результате указанной выше обра
ботки данных получены средние 31начения объемного веса верхнего 
слоя в естественных услш'иях для различых поч1в:

Механический состав.................................Песок Супесь Суглинок Глина
Объемный вес, г/см^ . . . . . . . . . .  1,51 1,40 1,28 1,16

Выяонено, что объемный вес почвы зависит лишь от ее механиче
ского состава независимо от климатических услав1ий увлажнения, 
в которых находится почва.

Влаж1ность почвы в одной и той же кл1имат1ичвС1Ной зоне, как 
уже указывалось, также зависит от ее диапероности. Но существует 
определенная закономерная связь между влажностью почвы и кли
матическими услшия|М1и у1влаж1неиия.

В монографии «П|ОЧ1В'енно-1географичеаиое райювирование СССР» 
[6] приведена шкала классификации климата по условиям влаго- 
обеапеченности почвы. Территория СССР здесь разбита на зоны

Р

увлажнения по отнош ению -у , где Р — 1ГОДовая сумма осадков,
мм, f — годовая иопаряемюсть, мм. На остове обработки данных 
указанных выше апрометстанций СССР оказалось возможным уста
новить зависимости для естественных усл10в|ий между механиче
ским состаиом почвы и зонами увлажнения с одной стороны 
и влажностью поч|вы— с другой [7].

Таким образом, влажность почвы и ее объемный вес дают воз
можность определить, зная механический состав, теплофизические 
характеристики почвы. В табл. 1 приведены эначения теплопровод
ности X и объемной теплоемкости ср почв разных механических 
составов по зонам увлажнения (табл. 1).

Теплофизические ха|рактеристик!и, приведенные в таблице, пред
ставляют собой средние величины по глубине (для верхнего слоя 
почвы 0—50 см, т. е. для слоя суточных колебаний температуры) 
и по времени (для летнего периода — июнь, июль, август).

Все оказанное выше ошнооится к минеральным почвам, зани
мающим большую часть площади континентов. Совершенно иными 
физическими свойствами обладают оргаиичесние — ^болотные — 
почвы. Нахождению их теплоф!йэи'чес1ких характеристик были по-
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свящ&ны опециалыные исследования. В результате были получе1Ны 
зиачения теплофшичеоких характеристик болотных поче несколь
ких наиболее раодроютрагаеганых типов болот [5, 7]:

Тип болота.....................................................................  1 2 3 4 5
Х-Юз кал/(см-с-°С) . . ................... ... . 0,92 0,64 0,59 0,69 0.85
ср кал/(смЗ.°С) . ■ ................................. .... 0,68 0,44 0,39 0,47 0,84

Здесь 1 — фящо1во-1мо1чажи1н|ный коашлекс, 2-—(Мохово-лесная; 
пруипа, 3 — моховая группа^ 4 — древесно-травяная группа, 5 — 
■низинные болота.

Д ля построения иарт теплофшичеоних характеристик почвы не
обходимо иметь две исходные карты; карту механического состава 
почвы и карту зюн увлаж1нения почвы.

Поч1вен)ные карты континентов имеются в «фиэико-географиче- 
оком атласе ми|р а» [8].
. Монография «Почванно-географичеюкое районирование СССР»

[6] содержит карту зон увлажзнвния Советского Союза. Д ля по- 
строеиия карт теплофизичеамих характеряотик почв Северного по- 
луша|р1ия необходимо иметь а|нал01пичные карты для континентов^ 
рашоложенных :в этом полушарии.

Карта з ш  увлажнения земного ш ара была составлена и опуб- 
ликота1на Н. Н. Ивашовым в 1941 г. [9]. Однако, коэффициент ув- 

Рладаенйя —  в этой ра)боте имеет градации по soHaiM более широ
кие, чем в [6], а число зш  увлажнения, соответотвенно, меньше. 
Так как  значения теплофизических характеристик в табл. 1 найде
ны по зонам, в соответстиии с монопрафией [6], нами были построе
ны ка|рты зон увлаживдия континентов в соответствии с [6]. Исход
ными материалами при этом были данные о годовом количестве 
осадаов в .отдельных , пунктах мира [8] и карта испаряемости, со
ставленная Л. И. Зубенок [10]. Карты зон увлажнеиия почвы кон
тинентов опубликованы в статье автора [11].

Представленные в настоящей от^атье карты теплофизичесник 
характеристик поч1вы построены с осреднением этих характеристик 
не только по. глубине и по времени, но и по площади: по двух1гра- 
дуоным квадратам. Техника построения 31а1ключалась в наложении 
карты зон у|влаЖ|Нения континента я а  поч1вшную карту данного кон
тинента. Теплофизичесвие хар1актерист1нки находились по табл. 1 
для данного сочетания механичеокого состава и зоны увлажнения
и.раосчитывались- затем для каждого двуосг!ра.ду1анопо квадрата 
с учетом веса площадей входящих в него сочетаний.

Прежде^ чем перейти к раоамо;Т|рвнию полученных карт, проана
лизируем. более иодробно исходную табл. 1. Эта таблица иллюст
рирует ошред^еланные закономерности в пространственных измене- 
еиях теплофиз1ичеаких ха(рактериатик почвы. ,

Следует напомнить, что при расчете теплофиэичеоких характе
ристик почвы для табл. 1 объемный вес почвы принят независимым 
от влажности, постояшньш для В(сех зон увлажнения, зависящим

79



'ТОЛЬКО от механическоло состава и равным пряведавным выше зна- 
чения!М.

Тепло право дво!Сть почвы заметно возрастает с укруппанием ча
стиц почвы, т. е. от глинистой к песчаной почве, и с увеличеиием 
влажности почвы. Наименьшие значения теплопроводности у гли
нистой почвы в очень сухой зоне (Со), наибольшие — у песчаной 
почвы в зоне избыточного увлажнения (Ви). При этом, например, 
равные эначания теплопроводности оказываются у песчаной почвы 
в  наиболее сухой зоне (Со) и у глинистой в наиболее влажной зо
не (Ви). Таплоироводиость глинистой почвы в зоне (Со) в 3,4 раза 
меньше, чем песчаной в зоне (Ви).

Объемная теплоем(КО|Сть почвы при изменании механического 
•состава и увлажнения почвы меняется иначе. В сухих зонах, т. е. 
в  случае сухой почвы, объем1ная теплоемкость для поч|В разного 
механического состава практически одинакова. Различия начинают 
лроявляться при увеличении влажности почвы, причем в одной 
и той же зоне увлажнения ср увеличивается с увеличением дисперс
ности почвы. Наибольшая объемная теплоамкасть — у глинистой 
'ПОЧВЫ в зоне избыточного увлажнения.

2. Карты теплопроводности и объемной теплоемкости 
почв северного полушария

Изолинии па карте теплопроводности проведены через 0,5-10® 
к а л /(с м -1C-°С), на карте объемной теплоемкости — через 0,05 
кал/(см®-°С).

Сравнивая между собой карты теплопроводности и объемной 
теплоемкости, следует отметить, что объемная теплоемкость очень 
T6QH0 связана с зовами увлажнения почвы, характер изолиний ср 
во многом повторяет изолинии зон увлажнения [И ] .

Теплопроводность почвы маньше зависит от зоны увлажнения; 
здесь большую роль играет механический состав почвы, т. е. ее 
объемный вес.

а) Карты теплоправодности почвы (рис. 1—5).
Наибольшую площадь на территории Бвролы (рис. 1) 

занимают области П1—IV с теплопровадностью почвы (2,0—3,0} 
10~® кал/(|СМ-1С-°С). Большие значения ^  наблюдаются в зоне до
статочного увлажнения для песчаных почв.

Д ля территории Азин (рис. 2) характерны значения (1,5—2,5) 
10“ ® кал/(|СМ-1С-°С) (области П—П1). Это сухие зоны с песчаной 
■почвой на среднеазиатской территарии СССР, пустыни Аравийско
го полуострова, Такла-М акан и Гоби, Индастанокого полуострова. 
■Минимальные эначаиия твплопроводвасти (< '1 ,5 -10“ ®) наблюда
ются на территории СССР в зоне глиниотых почв между Каспий
ским и Аральским морями, а также в центре Западно-Си'бирской 
низменности из-за сильной заболоченности этого района и малого 
значения X болот. Максимальные значения (3,0—3,5) 10“ ® кал/(юмХ 
Хс-°С) наблюдаются на севере Западной Сибири в  зоне доста
точного увлажнения, для песчаных почв.
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Территория Африки, ;нах10дящая1ся в Северном полушарии 
(рис. 3), имеет теплопроводность почвы (2,0—2,5)10-® кал/(смХ  
Xic-°C). Это прежде sceiro сухие пустыиные поч)вы «а севере кон- 
ти;не1нта. Южнее широты 15—20° увлажнение почвы постепенно 
возрастает к знвагщру до заны ивбыточ|но влажной, но мехаиичеокий 
coiCTiaB почвы та1кже ,изменяется иа более диопераный: южнее 
10° с. ш. — пр,еимущ^еотвенно глинистая поч10а. Суммарный эффект 
поэтому получается небольшим. Уменьшеиие теплоправодности на
блюдается вблизи экватора на долготе ~ 2 0 °  в бассейне р. Конго

Рис, 1. Карта теплопроводности почв Европы.
I) <1,5; И) 1,5—2,0; III) 2.0—2,5; IV) 2,5—3,0; V) 3,0—3,5; У 1)>3,5-10"Зкал/(см -с-”С)<

И В дельте Белого Нила (30° .в. д. и 10° с. ш.) — в районах с болот
ными nOTBiaMH.

В Северной Америке (рис. 4) наибольшую площадь занимает 
область I I I — ,тюлу|з'а1сушл|И(вая-иолу|вла1Ж|ная зона с  сушеочаной 
и суглинистой почвой. Увеличение теплопроводности, наблюдаю
щееся в сев0ронвосто4|ной части на полуюстрове Лабрадор,  ̂ до 
(3,0—3,5) 10“ 3 соответствует песчаной почте в зоне избыточйото 
увлажябняя. Низкие значения ттлоправодности в районе Боль
шого Невюльяичего озера (110° з. д., 60° с. ш.) и на юге, у Мвкои- 
канокого залива объясняются наличием там з'нач1Ительного количе
ства болот.

6 762 81



Рис, 2. Карта теплопроводности почв Азии.



Рис. 4. Карта теплопроводности почв Северной Америки.



в  Южной Америке (рис. 5) область III — глиниатые почвы в зо
не избытючнопо увлажнения у берегов Атлантического океаеа — 
переходит в область IV и V в той же зоне у|влаж1нвния, но с несча- 
ным'И почвами в^долине р. Орйнано.

б) Карты о'бъем1ной теплоемкости почвы (рис. 6— 10).
Объемная теплоам1кость почвы, как уже указывалось, имеет пря

мую З3[!вишм01сть от влаж'ности., Минималыное значение ср — в су
хих зонах, максимальные— IB зонах избыточного и достаточного 
увлажнения с глинистой и суглинистой почвой, а также в районах 
болот.

Рис. 6. Карта объемной теплоемкости почв Европы.
I) <0,30; II) 0,30—0,40; III)  0,40—0,50; IV) 0,50—0,60; V) 0,60—0,70; VI) > 0 ,70  кал/{смЗ-°С).

Значения объемной теплоемжости поч1в Бвропы (рис. 6) нахо- 
дятпся в пределах 0,40—0,60 кал/(юм®-°С) (области III и IV). Мень
шие значения— © Испании в оухой зоне и к северу от Каспийского 
моря (область II). Наибольшие значения — н;а северо-западе ЕТС 
в районах болотистых но'чв.

Д ля Азии (рис. 7) характерно большее разнообразие значений 
Ср. От минимальных в районах пустынь — в республиках Средней 
Азии, Аравийской, Гоби, Такла-М акан и северо-запада Индии, до 
максимальных (больше 0,60) в  районах Западной Сибири, где бо
лотные почвы занимают до 90% площади, :
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Рис. 7. Карта объемной теплоемкости почв Азии.



Рис. 9. Карта объемной теплоемкости почв Северной Америки.



в  Африке (рис. 8) наименьшие значения объемной теплоемко
сти— весь севб1р, т. е. район пустыни. К югу, по мере возрастания 
увлажнения почвы, ее объемная теплоем1КОсть увелич/ивается. Силь
ное увел1ичение у экватора объясняется наличием там, в основном, 
глинистых почв. Ма1иси1м|у,м в районе 30° ,в. д. и 10° с. ш. объясняет
ся значипельной заболочеганостью этого района.

Почвы средней части Северной Америки (рис. 9) имеют с р =  
=  0,5—0,55 кал/(ом®-°С). Это зоны Пв и В с глинистой и суглини
стой ПОЧ1ВОЙ. Уменьшение к северу в зйне Ви объяюняется переходом 
к песчаной почве, а к запа1ду — уменьшением влаж1ности, переходом 
к зонам 3 —1П3. Максимум на берегу Менсикашсного залпва объяс
няется наличием болот в этом районе.

В Южной Америке (р,ис. 10) значения ср выооние, что обуслов
лено большой влаж1ностью почвы. Уманышение объемной теплоем
кости в районе 70° з.; д. объясняется пеочаеыми почвами в дельте 
р. Ориноко.
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ПРИМЕНЕНИЕ МЕТОДА МАТРИЧНОЙ ФАКТОРИЗАЦИИ  
К РЕШЕНИЮ СИСТЕМЫ ДИФФЕРЕНЦИАЛЬНЫ Х  

УРАВНЕНИЙ ЧЕТВЕРТОГО ПОРЯДКА

Рассмотрим сначала применение метода матричной факториза
ции к решению краевой задачи для обыиншвнного дифферанци- 
алш ого ураннаиия четвертого порядка. Пусть 31ада!но линейное 
дифференциальное урайнание четвертого порядна

+  +  +  +  =  ' (1) 

с гра1нич|ными условиями

У{й)=Уа^ У'(.а)=У'а^ (2)
УФ) =  Уь, У\Ь)  =  у',, (3)

где г /(х )— искомая функция независимой пераманной х\ А{х ) ,
В{х ) ,  С{х),  D{x) ,  Е(х )  и F{x)  — иавастные непрерьшные на [а, Ь]
функции; г/а, уь, — заданные числа. Требуется определить 
функцию у{х) ,  удовлетворяющую уравнению (1) и граничным 
условиям (2)— (3).

Решать задачу (1) — (3) .будем методом сеток. Д ля этого надо 
выполнить следующие четыре этапа:

1. Заманить область непрерывного иэманания аргумента обла
стью дискретного его изменения.

2. Заманить дифференциальный оператор наноторым разност
ным оператором.

3. Сформулировать разностный аналог для граничных ус
ловий.

4. Реш1ать полученную в результате осуществления первых трех 
этапов алгебраическую систему ураннаний.

Проделаем юсе эти этапы для рашения поставленной за 
дачи.

1. Разобьем интервал [а, Ь] на N  пронзволыных частей. Мно
жество узлов {Хг, 1=0,  1, ..., N, Хо=а,  Xjy=b) образует неравномер
ную сетку со. Ра1Вномерную сетку, которую мы будем обозначать со,

Б . Г . В а гер
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можно рассматривать как частный случай нарав1намер(Ной сетки.. 
Д л я  равноыер'вои сетки X i = a - j - i h ,  где Введем следую

щие обозе ачеиия:

hi =  X i - X i ^ i ,  y(xi) =  yi. (4>

2. Выражение производных через значе1ния функции в узлах сет
ки получим опоообом, описаганым в [1 ]; Д ля этой дели построим
и.нт«рполяц.ио,Н1Ный полином, который в узлах сетки принимает те  
же эначения, что и защанная функцйя, а затем производные от функ
ции будем приближепно считать равными соответствующим произ
водным от полинома.

Введем разностные отнощения первого, второго, третьего и чет- 
вертото парядеов, образш аниые по следующему закону:

У 1,0 = У1— У6 У‘2, 1,0 ■

У?. 2, 1,0 =

>'2. 1-У1,0 1
Хг — Хо й 1

_  Уз, 2. 1~> '2.л,:о
~  ; Хз — Хо

У2 —  У1 У1 Уо
-  hi

1
^1+ 3̂

Уз —Уг У2Г-У1 \ 1 Лу.2 —У1 ,У1 —Уо V 1 ■
V Лз h, ) Я2  ̂ Л2 j  ’Hi _Ч‘

i

X

У4.3, 2, 1, О •

— Уз

у4, 3, 2,1 — Уз, 2, 1̂ 0 1

1 Г/ У4-
! +  л* Д Л4

1 У3 — У2

Лз

Xi — Xo

Уз — Ун \ 1
Лз I Лз

У2 — У1

—  Й1+ Яз 

Уз— Уа

X

Уг— УЛ  1 
Лз

Ла
1 (У9-У1 У1—Уо̂ 1 •

] я . Ла fti ) Я1 }. (5>

В случае равномерной сетки отнощения (5) будут значительна 
проще;

У1 —Уо Уо — 2у1 + Уо
-----’ ,>'2,1,0 = ------- 2л5~-----

;  : Уз -  Зу2 +  3yi: -  Уо .. — 4уз +  буа -  4yi +  уо /сч
Уз, 2, 1, 0 ■■■■— ,̂3— — , У4,3, 2, 1, о =  — ----  -  2Ш-"~ ----“ •  ̂ '

Используем разностные отнощения (5) при записи интерполя' 
ционного полинома в форме Ньютона для случая пяти точек;

^ь{х)  =  У о + ( х  — Xo)yi, о -Ь (л: — Хо) (х  — Х^)у2,1,0 +

-Ь (х — Хо) {х — х^) (х —  Хз) Уз. 2, 1, о +

+  (X -  Хо) {X -  Xi) (х -  Xi) {X - Х з  )У4, 3. 2, 1, 0. (7>
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Обозначив для облегчения записи X— X k = a k  и продйфферанщиро- 
вав равенство (7) по х, получим следующие вы|ражеяия для пер
вых четырех щроиэводных полинома Л̂5(л:):

5(л;) — У1.0+ (®0 +  ®1 “Ь ®2)У2, 1, о +  («О «1 “Ь «0*2 +  ®1 ®а)УЗ, 2, 1. о -f-
+  (^0 «1 -t~ «о ®1 *̂3 +  <*0 <̂2 <*3 +  «1 ^2 <*з)У4, 3, 2, 1, О- (8)

Ns{x)  =  2! [у2. I, о +  (®0 -Ь "Ь ®2)Уз, 2, I, о +
(« о  «1 +  ао  ttg «о «3 +  «1 *2 “ Ь  <̂ 1 *3 +  ®2 * з )  У4. 3, 2, I ,о ] , (9)

(л:) =  3! [Уз, 2, I, о +  (®0 +  +  *2 "Ь ® з)У 4 , 3, 2, 1, о], (10)

ЛАГ(д:)= = 4!у4.з,2.1.о. (И )
Равенства (8) — (11) дают приближеиные выражения производ

ных при любых значениях аргумента х. На  данном этапе нас инте
ресуют 3(начвния производных в центральном узле вы,бранного ин
тервала. Поя!анИ|М процедуру получения ра1Эностных выражений 
для производных из формул (8)—^(11) на примере выражения пер
вой производной по трем точкам. Положим для этой цели x = x i  
и воспользуемся только первыми двумя слагаемыми в формуле (8). 
Заманив индексы О, 1, 2 соонветственво на i— 1̂, i, t + l  и подставив 
выражения г/1,о и  г/2. 1,0 из (5), получим сл,еяующ1ий окончательный 
результат:

Бели в фарвдуле (8) учесть исе слагаемые, то получим выраже
ние первой производной по пята точкам:

y'l — yi. o "Ь (Л/-1 +  ^fii)y2, 1, о +

+  (fii-i hi) hi Уз, 2,1. о — Ri-ihihi+i у4, з, 2. i, о, (13)
-^Уг+2 +  8^+1 — 8У/-1 +  Уг-г (о; = ------------------------- .

Аналогичным образом из формул (9) — (11) М0Ж1Н0 легко гюлу- 
чить выражение второй производной по црем, четырем или пяти 
точкам, третьей прюиэводной по четырем или пяти точкам и, на
конец, четвертой производной по пяти точкам. Приведем некоторые 
из полученных результатов:

У / = 3 !  [ у з ,  2, 1.0 +  ( ^ г  “ t ~  А /+1 —  А г + 2 ) у 4 , з ,  2, 1, 0! ,  

yj^ =  4! У4_з, 2,1,0’

... ..IV З»! — 4 у з  +  бз-а -  4^1-Ь Уо 
>1 —  ̂ -Щ1 ■ •
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3. PaoGMOTipiHM теперь граничные точки сетйи а я Ь. Если усло
вия на концах про1межугка имеют ф^р1му (2) и (3), то значения 
•функции в первой и последней тачках оетни являются заданяьш и 
и остаегрся только записать выражение первой производной иа кон
цах интервала с той ж е .погрешнастью, что и выражения производ
ных, входящих в- дифференциальное уравнение (1), для внутрен
них точек промежутка. Д ля приближенного выражения первой про- 
изводаой вошользуем1ся опять формулой (8), сохранив в ней два 
первых слагаемых и положив х=Хо. В результате получим сле
дующее выражение первой производной по трем точкам:

- й?3'2 +  (Й1 +  Л2РЗ'1-'(2Л,Й2 +  Л |)уо

-  у ; -  ■

Значение первой цроиэаодной для правого конца промежутка 
тагкже полуЧ(ается из ураинения (8) при x= x jy :

^NyN-2—^N-iyjV-l +  ^jy('^JV-l +  ^JV-l)yjY п а \

Улг-2~‘̂ Улг~1+  ^yjv 
с о .  У ^ = - - - - - - - - - - - - - - - - ^ - - - - - - - - - - - - - - - .

Аналошч1ным образом прояв'водится построение разностното 
аналога для лраничных условий более сложного вида. В качестве 
примера мы приведет выражение второй прошвадной по четырем 
точкам для левого и правого концов цромежутка:

Уо =  2[у2,1,0 — (A i+ ^ i)y 3 ,2 .1.о],

-Уз +  4уз —  5у1 -f 2уо .
“ • У о - -  •

« : У ^ “  2[уг, 1, о +  (2/2jv~i +  Ал') Уз, 2, i, о],

—Ул̂ _з Ч-4з'лг- 2 —5удг_1+2удг
О): = ^ ----- р -------------------- . (17)

Вопрос о влиянии выбора кониретной формулы для аппроисн- 
мацин пр|0изиодных конечными раэностя1ми на результаты числен
ного решения дифференциального уравнения и оценка погрешно
сти, возникающей при замене дифференциального оператора раз
ностным, в случае неравномерной сетки досггаточ1но сложны и тре
буют опециаль'ного иоследования. Д ля раиномерной сетки эти во
просы решаются гораздо легче. Некоторые оценни погрешности 
аппроксимации производных можно найти, например, в моногра
фиях [1, 2, 3]. В рам1ках данной работы эти вопросы не рассмат
риваются.
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(18)

4. Выберем для аппроисамации. третьей и четвертой производ
ных формулы (14) по пяти точкам, а для первой и вто!рой произ
водной— по храм точкам. Подста1вив выражения производные при 
x = X i  ^  уравнение (1), получим 'пятит|0чеч1ную разностную схему. 
Записав далее но1неч1н10-'ра3|но1стное уравнение для В!нутранних точек 
( i= 2 ,  3, ..., iV—2) и воспользовавшись раанюстным аналогом для 
гра;ничных услош1ий, получим полную оистему линейных алгебр аи- 
чеоких уравнений с пятидиатютальной матрицей.:

С о У о - \ - е о У 2 . = f o

bi У о  +  С г  У 1 +  d i  у 2 - Ь  e i  У з  =  fy

a iy i -2 -т biyi-x-^Ciyi +  4iyi+x +  e iy i^ i= fi{ i=2,  . . .  , N — 2) 
а-Ы-\УМ--г+ ^A'-iy,V-2+ Cn - I  УЫ- l  +  dN~iy,\j =  fN~\

dNyN~2 -f- bNyN-\  +  =  fN .;

Решение тстщщы уравнений (18) найдем методом прогонки [4]. 
Представим решедие в виде:

У1 — (̂  =  0. ) ''V— 2), (19)

где ai, pi, Zi — неизвестные пома проганочные коэффициенты. Опре
делим сначала значения прогоночных коэффициентов при 1=0 
и /= 1 . Запишем для этого первые два уравнения (18) в виде (19), 
предварительно исключив из второго уравнения у  о- Тогда получим 
выражения ао, аи  Ро, Рь ■̂о, Zi через значения ноэффициентов урав
нения (18):

_ _  <̂0 о «о ^  __  / о  ■

„ _di -f h  ро Q ________ ei _  Л  — b̂ZQ
 ̂ Cl +  “о ’ C] +  «0 ’  ̂ Cj +  bi do

Подставим далее значения y i - 2 'Я у  i—i, определяемые по фор
муле (19), в третье уравнение (18) и приведем это уравнение к ви
ду (19). Из сравнения полученного уравнения с ураинением (19) 
получим рекуррентные соотношения для определения прогоночных 
коэффициентов:

ft .
Р г  = Ci-f «г“г_2“г-1 +  ’

. ^  /г — Дг “г-2 ^i-i  ~  ~
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Фор1М'улы (20) П031ЮЛЯЮТ определить все проганочиые коЗ^ффй- 
диенты.

Искомое решение yt теперь можно легко найти по формулам
(19) для i = N —2, N — 1, О, если известны значения у^^ и у м - 1.
Д ля определения этих значений надо решить систему четырех урав
нений с четырьмя неизвестными Ум-з, Улг-2, Улг-1 И г/jv относительно 
Д|вух последних неиз1в|вст,ных. Д ва ура(В1нбния этой системы получа
ются из граничных условий (четвертое и пятое уравнение (18), 
а два других — уравнения (19) ) при i —N — 2 и N — 3.

Раоомотрим теперь применение метода матричной факториза
ции к решению системы уравнеиий с пятидиатональной матрицей. 
Запишем аиствм|у линейных алгебраических векторно-матричных 
уравнений с пятидаашнальной матрицей:

Al Wi-2 - f  Bi - f  СI Wi +  Д  +  EiWi+2 =  Fl

(/ =  0, 1, . . .  , TV), (21)

Ao =  Bo =  Ai  =  En_ i =  =  =

где Ai, Bi, Ci, Di и £■{— заданные мвадрадные матрицы порядка г, 
Р г.— известный вектор правой части, г. Wi —  искомый вектор. , 

Будем искать решение системы (21) в виде:

■■ W i= ^-L i -W i^r^K iW  1+2 + Ti  ( i = 0 ,  1, . . .  , Л Г -2 ) , (22)

где Lj и /С* — невэвестные пока матрицы, а- Гг — неизвестный век
тор,, которые мы (шределим исходя из уравнения (21). Подставив 
значения Wi_2 и определяемые по формуле (22), в уравне
ние. (21), получим:

[(AiZj_2 -4- Bj) AiKi-2  +  WI-\-

■ +  \ i A J . i - 2 + B d K i - x . ^ ^ D m i + i  +  E iW i^==

=  F i - - - { A f i : i ^ 2 + B d T i - i ~ A ^ i ^ 2 . .  (23)

После введения обоаначений:

Hi =  (AiLi-.2 +  Bdl^i-i +  AiKi-2-\-Ci,  .

Ri — (AiLi-2 +  B ^ K i - i  +  Dl,

Pi =  Fl -  {AiLi.2-\- Bi)Ti-x ~  AiTi-2 m
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у р а в н е н и е  (23 ) примегг в а д :

Найдем из юследнепо уравнения Wt:

W i = = - H r ' R i W i + i - H r ^ E i W t + 2 - { - M r ' P l .  (26)

Из сравнения уравнений (,26) и (22) получаются следующие ре
куррентные шотношавия для вычисления матриц Ь{ и Кг и век
тора Тг'. ;

L i = - H r ' R t ,  Kt =  - H r ^ E „  T i ^ H r ' P ' i .  т

Процесс вычисления этих величин называется прямым ходом 
метода матричной фактаризации. После окан/чания прямого хода 
система уравиений (21) окажется приведенной к треугольному ви
ду, причем только при диагонали матрицы системы будут иметь 
ненулевые элементы.

Обратный ход метода матричной факторжации совпадает с об- 
об|ратным ходом метода Гауюса. Определ'ив значения векторов Wn 
и Рлг-1  из двух последних уравнений системы с треугольной мат
рицей, можно легко найти остальные искомые векторы по формуле 
(22) для i ~ N —2, N — l̂, 0. В этом и состоит обратный ход ме
тода .матричной факторизации.

Изложенный выще метод мат|рич1Ной факт01ри|3ации примен,им 
при решении систем линейных алгебраических векторно-матричнык 
уравнений с пятидиатональной матрицей. Такие системы ураане- 
ний могут возникнуть не только при решении задач линейной ал
гебры. Так, ,напрйМ1вр, при рещении мето,дом сеток краевой задачи 
для системы обыкновенных дифференциальных уравнений четвер- 
Т01Г0 порядка матрица оистемы ооответствующих конеч,но--разност- 
ных уравнений будет пятидиаганальнал. Матрицу такой же струк
туры имеют системы алгебраических уравнений, в,08никающие пр'И 
решении методом сеток некоторых уравнений параболического 
и эллиптичеомало типа.

PacQMOTpHM применение метода матрич1вой факторизации к ре
шению одной задачи пограничного слоя атмо,сф|вры [5]. Как пока
зано в работе [5], ур1авнания движения в пограничном слое атмо
сферы с учетом силы Ко|риолиса могут быть зааисаны в виде:

+ =  (25 )

d z

(28)
d z  \ d z ' dz^

где и и и — искомые компоненты BeKTqpa окоросги ветра; k{z)  
н L{z)  — заданные ф|ункции высоты; Хи G — юанстанты.
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Система ураинений (28) решается при следующих граничных 
условиях: при z = 0

M =  u" '- \ -au '  =  b, v'" +  cv '= ^d ,  (29)

при z = H

u =  u^,  v  =  Vfj, u! = 0 ,  v '  =  0. (30)
I

Постановка задаии и подробный вывод нскодной аистамы урав- 
неиий (28) и рра|ничных условий (29—30) приведены в работе [5]. 
Мы ограничимся изложением только численного метода решения 
системы уравнений (i29—30).

Заменим в исходной оистеме ура1внаний (28) и в граничных 
услов1Иях (29) и (30) диффаренциалыные операторы соответствую
щими конечно-рааностньши операторами. После приведания подоб
ных членов получим следующую систему конеч’но-разностных урав
нений:

i “ f-2 - f  &п, i tii-i -j- Cu, I tii -h dn, i Ui+i -j- en, i Щ+ 2  +  C12, i =  Д, i

«22, i 'Vi- 2  +  ^22, i 'Vi-l 4* C22, i Vi -j- d,22, I 'V,+i - f  ^22, i 'Vi+ 2  “b C21, I =  / 2. i

(i =  2, , 7 V - 2 )  (31)

«0 =  Mjj, au , 0 ̂ 0 "i" bn, 0 1̂ -j- Cn. oti2 -\- dn,  о И3 =  fi, о 

"Vq — a22. 0 'Z’o +  ^22. o'^i +  C22, 0 '^2  +  ‘̂ 22. О'̂ 'з =  h. 0

«лг=«я>

(32)

(33)

Запишем теперь систему (31)— (33) в матричном ваде (21). 
! В нашем случае мащрщы Л,, Вг, Di  и Ei  будут диатональньши 
: и только матрица Ci будет иметь все ненулевые элементы:

ац.г 0 , Bi =
'bn . i  0

, Ci =
Cn.i Ci2, i

0 U22, 1 L 0 022, i_ ,C21,i C22,i.
3̂̂11. i 0 бп. 1 0 ■ fl., i Ui

0 ^ 22, г. 0 e22,i. P i - f2. i ■Vi

Введем сл'вдующие матрицы и вектрры:

Ai, i ll2, i
, =

k\\, 1 ki2, 1 t\, i
Lt = J 21, i I22, i_ k2\,i k22,l. t2, i 5

h-n, i h\2, i
, R i -

rn, i  ri2,i
, P i -

Pi. i
h22,l_ /21,1 f'22,l_ P2. i •

(34)

(35)
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Используя векторные равенства (24), получим выражения для 
«определения элементов матриц Hi, Ri  и элементов вектора Р»:

1̂1 (. =  (Яц.г Ли г-2 +  ^и, г) ^ i, г- i  +  Яц, г Аг, г—2 г- i  +
+  йц, г ^ 11. г-2 +  Сп, г,

^ 12, г =  («и, г Al. г-2 +  ^и, г) Л2, г- i  +  г Аг, г-г I22, г- i  +
+  йц, г 1̂2, г-2 +  Ci2, г,

^21, г =  й22, г 4i, г-2 Ai, г- i  +  (^22,̂ ’ 4г, г-2 +  ^22, г) 2̂1. г- i  +
+  « 22, i 'fe'l, г-2 +  С21, I,

^22, г =  й̂22,г Ai, г-г А2, г- i  +  («22, г Аг, г—2 +  ̂ 22, г) Аг, г- i  +
+  «22, г ^22, г-2 +  С22, г,

г  11, 1 — («и, г Al, г-2 +  ^ 11, г) ^и, г- i  +
+  «II, г Аг, г-2 ^21, г—1 +  г,

^12, г == («п, г Ai, г-2 +  ^п, i) ^ 12, г- i  +  «п, г Аг, г-г ^22, г-ь 
^21, г =  «22. г Al, г-2 ^п, г- i  +  («22, г Аг, г-2 +  ^22, г) ^21, г-i,

/"22, г =  «22, г Ai, г-2 ^ 12, г- i  +  («22. г Аг, г-2 +  ^22, г) X 
X ^22, г-1 0̂22, г,

,■ =  А, г — («11, г Al, г-2 +  ^п, г) А, г- i  — «а, г А, г-2 —

— « 11, г Аг, г-2 А, г-ь  
/?2, ( =  /2, г — («12, г Аг, г-2 +  ^22, г) А, г- i  —

— «22, г Ai, i-2 А, г—1 — «22, г А, г-г.

(36)

лзид:
Векторно-матричные рекуррентные соотношения (27) примут

Al, г —

Аг, г =  —

"22, г 
д п, г

"22,1
Д 12, г

12, г . 
Д 21, г’

^12, г ,
Д '22, (•’

Al, г =  д 
Л

2̂2. г ^

*21, г *11, г
Ml, г д ' 21, г’

■д п. г

^11.1 =  — "■22. i Си, г; ^ 12, г ^ ‘12, г

II,г
Д '21,1'

С22, г; fei, г =
^21, г 1̂1, г;

2̂2, г =  —
Ли, г л:22, г h12, г

•̂ 2, г == 
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21, г „ 
д Л , I

е22. и А, г =  Pi, г ----- /̂ г, г*
h.‘11, г />2 где b. =  h \, I Л4, г — Аг, г Лз,

(37)



Чтобы начать вычисления по рекуррентным формулам (36) — 
(37) при 1 = 2 , 3, ..., N— 2, надо знать аначения матриц Lo, До, Li, 
Ki и значения векторов Го, Гь Их мы определим из условия савпа- 
дения соотношения (22) при i = 0 ,  1 и граничных условий (32). При 
1 = 0  и i = ' l  piaiBeHCTBa (22) примут вид:

Но =  Ai, о ^ 1  +  Аз, о 'Z'l 4 “ hu, о ^ 2  +  hi2, о '̂ 2̂ +  А, о,
"Оо =  Ai, о +  Аг, о +  ^21, о « 2  Ч" f e ,  о "^2 +  А, о,
% =  Ai, I « 2  +  А2 ,1  'Z'2 +  ^1 1 , 1 ^ 3  +  ^12 ,1 '^3 +  А. I,
“Ẑi =  Al, 1 Й2 Ч" A2 ,1 ”̂ 2 +  ^2 1 , 1 Ч3 k<n, I 'У3 +  A, I.

(38)

Сравнивая равенства (38) и граничные условия (32), получаем: 
Al, 0 =  Аг, о =  ^11, о =  ^12, о =  О, ti,Q =  u^,

Al, о =  А2. о =  fei, о =  кч2, 0 =  0 , 2̂, о =  '̂ ’п>

Аг, 1 == k\2,1 == Ai, 1 =  2̂1,1 =  О,

Ai, 1 =  —

Аг, 1 =  —

‘-II, о 
*11,0̂

2̂2, о
2̂2, О 2̂2, 1 =  — ■

*11, О
«-и.о’

2̂2, О 
2̂2, О

А , 1  = 

А, 1 ^

■ а11, О “п
1̂1,0

/2, О' - а,'22, О
"гг, О

(39)

Таким об|разом, процесс вычисления прямого хода метода мат
ричной факторизации сводится к сле1пующему. Определив из гра
ничных условий_(32) значения элементов матриц Lo, Кй, Li, Ki 
и векторов. То, Т\ (формулы (39)), находим значения элементов 
матриц Hz, R 2 и вектора Г2 по формулам (36), а затем по форму- 
лам_(37) вычисляем значения элементов матриц L2, К2 и в^екто- 
ра Гг. Рекуррентные ооотношения (36)_ и (37) позволяют вычис
лить значения матриц Li, Ki и вектора Ti для Bicex t= 2 , 3, ..., N —2. 
На этом вычисления прямого ход^заканчиваю тся.

Искомые значения векторов Wi теперь можно легко найти по 
формулам (22) для i = N —2, N— 1, ..., О, еслй известны значения 
векторов WiqH Wn -  1. Значения этих векторов определяются из гра
ничных услаВ|ИЙ (33). В нашем случае ,в силу (33) шмвем:

(40)

При более сложных граничных условиях (13) для нахождения век
торов Wn  'И И7дг_1надо решить систему трех векторных уравнений 
с тремя неизвестными: W n - 2, W n - \ -  Wn- Д ва уравнения этой систе
мы получаются из граничных условий (33), а третье уравнение—это 
уравнение (22) при i = N —2:

W n-2 =  L n - 2 WN-i  +  K n-2 W n  -f- Т’лг-г. (41)

Определив из этой системы уравнений Wn  и Т17л,_ 1 ,мы можем 
провести вычисления абратното хода матричной факторизации по 
формулам (22) для i = N —2, Л̂— 1, ..., 0.
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в  ооответствии с изложенными выше алгоритмами была состав
лена программа решения раоомопршвой в [5] задачи о строении 
попраиичного слоя атмосферы. В этой же работе приводятся ре
зультаты численных эноперименто'в и их анализ.
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г. А. К р у г л я к ,  К.  С. П о м е р а н е ц ,
Э. Н.  Т у р у н т а е в а ,  Е. С. Ч е р н ы ш е в а

ЧИСЛЕННЫЕ ПРОГНОЗЫ И РАСЧЕТЫ 
ЗНАЧИТЕЛЬНЫХ НАВОДНЕНИЙ 1 9 7 3 -1 9 7 5  гг.

В ЛЕН И Н ГРАДЕ

С 1967 г. в Л’&нангр адском отделении Гсоудароиванного океаяо* 
графичеокого 'инстияута по рвк01мвндация|м Научио-техяическюго 
Совета и Центральной методической комиссия по прогнозам 
ГУГМС испытывается численный гидродинамический метод про-гао- 
за наводнений в Ленияграде. Метод оснавая аа уравнениях мелкой 
воды и их 'но1нечяо-1разностно!м интегриротагаии. Его применение 
для моделирования длинноволновых океанололических процессов— 
штормовых натонов, приливов, цунами, сейш — в настоящ,ее вре
мя является общепризнанным [1; 2]. Очертагаия Финского залива 
и Балтийского моря от устья Невы до Датских проливов позволя
ют исшользовать уравнения мелкой воды в одномерной постанов
ке [3].

представляет интерес рассмотрение результатов испытаний ме
тода на прим'йре последних четырех значительных (более 200 м 
над нулем Кронштадтского футштока) наводнений в Ленинграде: 
20 декабря 1973 г. (240 ом), 17 ноября 1974 г. (242 ам), 6 января 
1975 г. (2L6 см) и 29 сентября 1975 г. (261 см). Отметим, что в тече
ние последних шести лет до 1973 г. аначительных наводнений в Л е
нинграде не было.

Испытания численного лидродинамичеоколо метода состояли 
в расчетах и пропнозах указанных наводнений. Расчеты осуществ
лялись по фактической метеорологичеокой информации — призем
ным полям давления. По сивоптичеаиим картам-кольцовкам через 
каждые три часа определялись скорость и направлеиие геострофи
ческого ветра для расчета проекции касательного напряжения на 
продольную ось Финского залива и Балтийокопо моря. Ветер опре
делялся в узлах оси Финоного залииа и Балтийского моря, распо
ложенных через 75^120  им. Касательное напряжение рассчитывав 
лось по формуле: Tx=CzPa l^jl^^g'cos a , где Cz — (коэффициент тре-, 
ния, Ра — плотность воздуха, Vg — скорость геострофического 
ветра, а  — угол между осью и направлением ветра. Значение 
коэффициента трения принималось равным C z= 0 ,8 -l0“ ® соглас
но [4].
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Д ля прошоэО|В уровня в Ленинграде в качеспве метеарологиче- 
ской информации использавались прогаюзы приземных полей дав
ления на 18 ч, методика ноторык разработана А. Н. Мерцало- 
вым [5]. Таким образом, прогнозы и расчеты различаются только 
исходной метеорологической информацией, поскольку начальные 
условия в уравнениях мелкой воды задаются но уровенным наблю
дениям на береповых станциях Финского залива и Балтийского 
моря и остаются неизменными как в пр01ЛН01зе, так и в расчете 
каждого случая наводнений; граничные условия всегда принима
ются нулевыми, что означает прен0б|режение расходом через Д ат
ские проливы и стоком Невы. Очевидно, что июпытания собственно 
численного гидродинамического метода состоят именно в расче
тах реальных наводнений по фактической метеорологической ин
формации, тогда как в прогнозах наводнений испытывается также 
методика метеорололичесного прошоза.

Оценка качества расчетов и прогнозо(в црО1И31В0ДИлась статисти
чески в соответствии с правилами принятыми в службе морских 
прогнозов [6]. Д ля каждого случая наводнений определялись ошиб
ки расчетов и прогнозов уровня в Ленинграде; 1) по максимуму Л 
и времени его наступления Д/; 2) по ежечасным значениям уровня: 
средние ошибки А, средние абсолютные ошибки 1л| и средние 
квадратические отклонения о. Число ежечасных значений уровня 
Л^=12, поскольку из 18-часовой заблагадременностн метеорологи- 
чеокого прогноза 6 часов затрачивается на получение информации 
для прогноза, ее обработку и выполнение прогноза. При расчетах 
гидродинамическим методом, не связанных с прогнозами, число 
ежечасных значений уровня практически не ограничено.

На примере раосматриваемых ^случаев наводнений имеется воз
можность сопоставления гидродинамичесиих прогнозов уровня 
в Ленинграде с прогнозами эм1пирическ1им методом прнмшяемым 
в настоящее время в оперативной работе СЗ УГМС. Эмпирический 
метод использует соотношение: АЯл=2,5А/гт+А/гб, где АЯл— 
подъем уровня в Ленинграде, А/гт — амплитуда волны в Таллине; 
Ahb — дополнительное нарастание амплитуды длинной волны за 
счет ветрового воздействия при перемещении волны от Таллина 
до устья Невы (обозначения и термины приведены согласно [7 ]). 
СЗ УГМС выдает прогнозы уравня в виде штормовых предупреж
дений при ож1идаемых подъемах более 130 см над ординаром 
(141 ом над нулем Кронштадтского футштока) по градациям: 130— 
150, 150— 170, 170—200, 200—250 и более 250 см. Таким образом, 
сравнение методов возможно только по прогнозам максимальных 
уровней. При сравнении методов по заблагонременности следует 
учитывать, что в настоящее время срок действия гидродинамиче
ского прогноза уровня не М10жет превышать 10,5 ч, поскольку из 
12-часового интервала прогноза 1 ч затрач1ивается на получение 
и обработку уровенной информации с берегавых станций Финско
го залива и Балтийского моря для задания начальных условий 
и 0,5 ч — на выполнение прогноза на ЭВМ. Очев(ИДно, что в ука
занном интервале 10,5 ч заблаговременность гидродинамического
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прогноза может оказаться любой в зависимости от своевремеино- 
сти применения метода. Последавателыные рвдродинамические 
прогнозы не могут оосггавляться чаще, чем через 6 ч, так как метео
рологический прогноз осуществляется по исходной информации 
только в основные аиноптичеокие сроки. Дискретность эмпириче
ских прогнозов практически проиввольна и они корректируются си
ноптиком в различное время. Из краткого описания особенностей 
гидродинамических и змпиричеоних проглтеов следует, что их кор
ректное сравеепие затруднено.

Результаты численных гидродинамических прогнозов и расче
тов четырех значительных наводнений в Ленинграде за 1973— 
1975 гг.,  ̂а также ораанвние прогнозов численным и  эмпирическим 
методами, представлены в табл. 1 в виде погрещностей относитель
но наблюденных значений уровня.

I Сопоставление расчетов и прогнозов, полученных численным 
гидродинамичеоким методом для раюсматр^иваемых случаев навод- 

 ̂ нений в Ленинграде, показывает, что
а) погрешности расчетов по максимуму существенно меньше 

погрешностей прогнозов;
б) погрешности расчетов по ежечасным уровням, как правило, 

1меньше погрешностей прошозов, лишь в отдельных случаях по не- 
'которым показателям погреш1но1Стей качестБО расчетов по ежечас
ным уровням несущественно уст(упает прогнозам.

Целеоообразно получить средние погрешности по рассматри
ваемым четырем случаям наводнений, несмотря на недостаточную 
представительность такой выборки.

В таблице 2 оодер’ж атся данные о средних погрешностях, более 
определенно подт1верж,дающие приведенные выводы по отдельным 
наводнениям. Незначительное улучшение качества расчетов еже
часных уровней по сравнению с численными пропнозазми большей 
Заблаговремеиности вызвано заметными систематическими ошибка
ми расчетов. В рассматриваемых случаях преобладают завышения 
ежечасных расчетных уровней относительно наблюденных, что вы
звано не свойствами метода, а завышением скоростей геострофиче
ского ветра при значительных градиентах давления на приземных 
синоптичеоких картах в случаях этих наводнений. К такому выво
ду приводит применение численното гидродинамического метода 
к другим случаям наводнений и рассмотрение погрешностей расче
тов по более предетавительной выборке, которые будут даны ниже.

В целом, погрешности численных гидродинамических прогаозов 
уровня в Ленинпраде рассматриваемых четырех случаев, превы
шают погрешности расчетов. Поскольку прогнозы и расчеты pias- 
личаются только исходной информацией, это означает, что погреш
ности численных порпнозов уровня вызваны, главным образом, по
грешностями метеорологических прогнозов. В(поЛ|Не очевидно так
же, что улучшение их качества приведет к уточ1нению прогнозов 
уровня в Ленинграде.

Что касается погрешностей расчетов уровня численным мето
дом по фактической гидрометеоролоотческой информации, то они 
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обусловлены погрвШ|Ностями этой инфармации й приближенным 
xapaKTeipoM решения задачи. Преобладает, однако, влияние оши
бок в задании метеорологич0ок1ой информации— ветра и касатель
ного напряжения над водной поверхностью. Это следует как из фи
зических особенностей штормового нагоиа (ветер — основной ф ак
тор, сопровождающий наводненчеокий циклон), так и из свойств 
используемой модели ('Ка1сательное нацряжение ветра — ош овная 
вынуждающая сила в уравнениях мелкой воды, действующая во 
в̂ оей пространственночвреманнбй области решения). Приближен
ные оценни по упрощенной модели (уравнению стационарного на
гона) с применением некоторых положений теории ошибок [8] по
казывают, что при средних нвадратичеоких погрешностях скоро
сти и направления ветра 1 м/с и 5°, 2 м/с и 10°, 5 м/с и 20° средние 
квадратические погрешности уровня составляют ооответственно 
18, 35 и 80 ом. Следовательно, погрещности расчетов уровня в Л е
нинграде, приведенные в табл. 1, почти полностью вызваны погреш
ностями определения ветра. Указанные значения погрешностей 
ветра можно цринять в качестве требований численного метода 
и точности задания метеоролагической информации, при соблюде
нии которых можно получить приемлемые результаты расчетов 
и прогнозов уровня. Аналогичные результаты получены в ряде ра
бот по практическому применению уравнений мелкой воды, для 
моделирования штормовых нагонов, например, в Азовском море 
[9], в Венеции [10], в Северном море [И ] .

Анализ четырех случаев значительных наводнений недостаточен 
для оценки качества гидродинамического метода расчета уровня 
в Ленинграде. Более предстаиительной является выборка из 17 
случа-ев, включающая все нав'однения в Ленинграде с подъемами 
уровня более 180 см над нулем Кронштадтского футштока за пе
риод с октября 1948 г. по сентябрь 1975 г. Расчеты этих наводне
ний по фактической гидрометеорологичеокой информации выпол
нялись численным методом для технического проекта защиты Л е
нинграда от наводневий. Приведем средние по-грешности расчетов 
по этим случаям, характеризующие свойства и возможности чис
ленного гидродинамического метода расчета реальных наводнений 
в Ленинграде:
Погрешности..................................................................................... Л [Aj U  о
По максимальному уровню .....................................................+1 23 — 0,3 1,2 28
По ежечасным уровням.....................................................   . —3 29 — — 38

Эти данные позволяют сделать следующие выводы:
а) средние погрешности расчетов, как по величине и времени 

наступления максимума, так и по ежечасным уровням, близки 
к нулю. Это означает, что гидродинамический метод не вносит 
в расчеты уровня систематических ошибок.

б) средние и средние квадратические погрешности по максиму
му и по ежечасным уровням близки М'ежду собой. Это означает, что 
любая ордината по ходу уровня рассчитывается гидродинамиче
ским методом практически с одинаковой точностью.
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в) 17 случаев наводнений характердаовалж ь различными осо- 
: бениостям'и метеоролопичеокой обстаяавки в Балтийском море 
и Финском заливе: глубиной циклонов, их цраекгориямй и окаро- 
стями, гращвентами апмосферното давления, поля:М1И ветра. Резуль
таты расчетов уровня в Ленинграде св(идетель1с'111вуют об уинвер- 
оальности численного гидродинамичеакого метода и возможности 
моделировать с его помощью любое нав01днйние с погрешностями, 
вызванными, гла1вным образом, исходной метеорологической ин
формацией.

Из особенностей расчетов следует отметить, что некоторые слу-» 
чаи наводнений относятся к так называемым зимним. Наиболее 
характерным из н ю  является один из четырех рассматрив1аемых 
случаев — 20 декабря 1973 г., когда по данным авиационной раз
ведки за сутки до наводнения оплошной припай толщиной 10— 
30 см распространялся от Ленинграда на 30—40 им. Погрешности 
расчетов этого случая не выделяются (табл. 1), иа погретностей 
расчетов Других случаев. Не обиаружено каких-либо отклонений 
в результатах расчетов еще для трех случаев эимяих наводнений, 
при которых отмечались первичные формы льда, в основном, в Нев
ской губе. Следовательно, такой лед, распространяющийся на не
значительное раостояние от устья Невы, несущественно влияет на 
подъем уровня в Ленингр1аде.

Рассмотрим далее результаты сопоставления прогнозов уровня 
в Ленинграде Ч1И1сленным и эмтирическим методами на примере 
четырех последних наводнений по данным табл. 1 и 2, Учитывая 
затруднения в корректном сравиении методов, отметим особенно
сти прошозов каждого случая наводнений.

— 20 декабря 1973 г.: а) Первый численный прогноз одинаков 
по качеству с эмгаирнческим, но его заблаговр-еменность на 2 ч 
больше;

б) Второй Ч1ИСЛ0ННЫЙ прошоз уступает по качеству эмпириче
скому при почти одинаковой заблаговременности.

17 ноября 1974 г.: а) Первый численный прогноз неаущественно 
уступает по качеству и заблаговременности эмпирическому.

б) Второй численный прогноз соответствует по качеству второ
му эмпирическому и уступает тр1етьему, но заблаговременность его 
мала.

6 января 1975 г.: Численный прогноз хуже эмпирического при 
почти одинаковой заблагов|рем'енности; раосмотрение второго эм- 
пирич&окого и возможного численного прогнозов нецелесообразно 
из-за их М1алой заблагавреманаасти.

29 сентября 1975 г.: а) Первый численный прогноз несколько 
лучше эмпирического при почти одинаковой заблаговременности.

б) Второй численный пропноз одинаков по качеству со вторым 
эмпирическим, но уступает ему в. заблатовременности. Третий эм
пирический прогноз ,из-за ело малой за!благовременности не сопо
ставляется с численным.

Фактические, прапностичеокие и расчетные уровни при наводне
нии 29 сентября 1975 г., пятом по высоте в истории Ленинграда,
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представлены на рис. 1. Численные пропнозы этого случая подго
товлены |И выполнены в неоператианых условиях оовместно 
с СЗ УГМС.

Средние попрешности численных и эмиирических прогнозов 
уровня по четьврем случаям на1воднений в Леиииграде, приведен
ные в табл. 2, пра1Ктичеоки одинаковы при равной заблатарем ен- 
ности. При умвньшепии эаблатоврвменпасти качество прогнозов

Рис. 1. Фактические, прогностические и расчетные уровни в Ленинграде
29 сентября 1975 г.

/  — фактический уровень; / / —/ / /  — численные прогнозы и возможные моменты их вы
дачи; /К —F — соответствующие расчеты; V/—V / / / — эмпирические прогнозы и моменты

их выдачи.

обоими методами повышается, но существеннее улучшаются эмпи
рические прогнозы. Это видно такж е из табл. 1 для отдельных слу
чаев наводнений по погрешностям эмпиринеоких прогнозов с за- 
благайременноотью менее 4-х часов и объясняются возможностью 
уточнять в любой арок первоначальный эмнчричеокпй прогноз.

Приведенные результаты показывают, что существующая си
стем-a применения численного гадрадинамичеаколо метода для про- 

' гноза уровня в Ленинграде пригодна к использованию в оператив
ной работе. Численные прогнозы по опра)вдываемюсти и заблаго
временности не уступают эмниричеоким и, следовательно, могут 
в настоящее В(ремя использоваться синоптиком наряду с эмпири
ческими методами. Вместе с тем очевидны значительные возмож
ности гидро1дина|М1ичесиого метода по всем важнейшим показате
лям прогноэо1в: улучшению качества, увеличению заблатовремен-
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ности, содержательности, объекти1В1ност1И. Осабевно актуально усо
вершенствование метода метеорологичеокого прогноза, которое по
зволило бы получать численные гидродинамические прогнозы уров
ня в Ленинграде удавл€Т1Б1аритель'Н0Г0 качества с заблаговремен
ностью 18—24 ч.
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г. в. Гирдюк, Е. М. Ш ахметое

ТРАНСФОРМАЦИЯ ТЕПЛОВОГО ИЗЛУЧЕНИЯ  
ПОВЕРХНОСТИ МОРЯ 

В ПОГРАНИЧНОМ СЛОЕ АТМОСФЕРЫ

В последние годы иитенсивио ра-звиваются дистанциоеные ме
тоды измерения тамшературы павархности морей с помощью радиа
ционных термометров, устанавл-игааамЫ'Х на самолетах. В работах 
К. Я. Кондратьева и Ю. М. Тимофеева [1] и Д. Лоренца [2] при
водятся результаты исследований советших и зарубежных ученых 
по методам измерений температуры подстилающей поверхности 
с самолетов и опутникав для различных спектральных интервалов- 
и учету влияния слоя атмосферы. В частности, Д. Лоренцом [2] 
посфрюаны диаграммы для расчета пощравок на результаты изме
рений температуры водной поверхности с самолета в диапазоне 
8— 13 мкм для слоав атмосферы толщиной 300 и 900 м. При этом 
принимается, что вертикальный прадиеят температуры воздуха 
составляет 0,6°С/100 м и влажность воздуха 60%.

В условиях относительно низкой облачности иэмарения темпе
ратуры поверхности Баренцева моря с самолета радиометром в об
ласти длин волн 8—il3 -мкм производятся преимущаетвйнно на вы
сотах 100 и 200 м. Настоящая работа посвящена оценкам влияния 
полраничноро слоя атмосферы на результаты изм^ерений темпера
туры поверх1ности воды с самолета. При этом излагается методика 
ра1счета поправок, обусловленных влиянием атмосферы в диапазо
не 8— 13 мкм, на результаты измерений температуры поверхности 
моря для слоев различной толщины в пределах пограничного слоя 
атмосферы, исследуется зависимость указанных поправок от тол
щины слоя и от гр1адиента температуры воздуха.

Величина и знак поправки, учитывающий влияние слоя атмо
сферы, зависят от ооотношения меж|Ду поглощением теплового из
лучения поверхности моря в слое атмосферы и излучением этого 
слоя, т. е.

Е, =  Е „ ~ Е , .  (1)
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в  свою очередь значания и £̂ и в соот/ветапвии с [1 и др.] можио 
.записать .в виде

=  (2)
^„ =  а Г ^ [ 1 - е - ^ “ ], (3)

где б — излучательная опособность водной поверхности; бГ^
и a f  с — излучение абсолютно черного тела соответственно при 
температуре поверхности воды и средней темпе,ратуре слоя атмо
сферы; £а — теплош е излучение всей атмосферы; k  — коэффициент 
поглощения водяного naipia; ю — влагосодержание слоя ат;мосферы. 
(б принимается одинажовой как для спектра излучения атмосферы, 
так  и для спектра излучения поверхности воды ).

С учетом формул (2 )^ ( '3 )

Д £’, ( 1 - е - ^ “) [ (а Г п " -а 7 1 )  - ( 1  - 8 ) ( а Г п '- £ - а ) ] .  (4)
В формуле (4) поправка АЕс, излучение абсолютно черного тела
при температурах и и излучение атмосферы £а выражены 
в кал/(см^-мин-стер). Д ля расчета поправок в градусах форму-

-^ 1  и ограиичения двумялу  (4) после разложения в ряд величины 

первыми слагаемыми запишем следующим образом

А =  4(1 -  “) [t, - X ) ----- ( » - ° )  (1 _  g - . »). (5)

В свою очередь
А ^  =  ^ р -^ п , (6)

где п̂ — температура поверхности моря, — температура поверх
ности моря, измеренная радиацианным термометром с самолета.

Второй член в правой части формулы (5) определяет значение 
по1прав)ки на нечериоту поверхности моря. Значение б для диапа
зона 8— 13 мим для чистой воды составляет 0,988—0,993 [3, 4], при 
наличии масляной или нефтяной пленки б уменьщается до 0,966—
0,972 [4]. Градуировка радиационного т-ермо1меира обычно произ
водится по воде, а не по абсолютно черному телу, поэтому для 
условий чистой воды поправка на влияние слоя атмосферы выра
жается зависимостью

Д 4  =  4 ( 1 - е - ^ “) ( ^ „ - 4 ) .  (7)

Д ля расчета влагосодержания атмосферы по слоям использу
ются зависимости

(0̂  =  (Ог_1 +  Д Ш;, (8)

(О, =  0,8 (9) ̂ ’ 1 +  0,0037̂ с Ро ’  ̂ ’

где ёс и Рс — среднее значение упругости водяного_пар<а и давле
ния воздуха в слое атмосферы толщиной Az (ёс и Рс в мбар, Aiz
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в м). Д ля определения ёс используется связь между температурой 
я влажностыю воздуха над морем [5], которую аналит1ичеоки мож
но записать в В1иде

е<: =  4,45-10'|0,033«. (10)

На ооноваиии формул (8)— (10) для раючета влагосодержания ю 
для слоев атмосферы различной толщины и градиента темлературы 
в пределах пограничного слоя (до 1 им) получена эмпирическая 
за(виаи1Мость

0.0322(^3-^)
(О =  0,03620-96 .1 0  \  (1 1 )

где — темтература воздуха у поверхности моря;

Рис. 1. Зависимость влагосодержания от средней температуры слоя
атмосферы.

Высота СЛОЯ над поверхностью моря: 1 — 1000 м, 2 — 500 м, 3 — 300 м, 4 — 200 м,
5 — 100 м.

у — градиент темяера'туры воздуха, °С/100 м; z  — высота слоя 
над поверхностью моря. Завиаимость влагосодержания от средней 
температуры слоя

42
(12)
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представлена на рис. 1. Анализ показывает, что изменение градиен-^ 
|та температ(у)ры воз|духа на ГС/100 м приводит к изменению влаге- 
содержания со на 4% для слоя высотой 100 м, на 6% — для 200 м,. 
на 10% — для 300 м, на 17% — для 500 м и на 31% — для 1000 м. 
Следует такж е ожидать и увеличение изменения погаравюи А̂ а-. 
|с высотой и с изменением градиента тем|пературы воздуха.

Т а б л и ц а 1-
Среднее значение вертикального градиента температуры воздуха

в слое 200 м

Величина Весна Лето Осень Зима

1,02
0,57

158

0,61
0,51

143

0,74
0,44

178

1,08
0,56

142

Результаты расчета nonpaiBoiK А/а по формуле (7) при характер- 
1ных для Баренцева моря гидрометеарюлогических условиях летом 
;(^п=10°, ^а!=10°) И зимой (^п=5°; представлены в табл. 1,.
из которой следует, что для слоев атмоюферы толщиной 300 м 
и  более обязателен учет зависимосии попрагани А 4 от вертикально
го градиента температуры воздуха.

Материалы радиозондирования атмосферы на судах «Печенга»,. 
«Севастополь» и «Север:одвинок» в  Ба|ревЦ'евом, Норвежском и Грен
ландском морях позволили получить 1аредние сезонные значения

Т а б л и ц а  2:
Изменение поправок А̂ а в зависимости от градиента температуры  

воздуха и толщины слоя

Z 'а

Х = 1 х=о Х = - 1

^с
0) Д̂ а ' с Д'а ^ с Да

100 10,0 10,0 9,5 0,073 0,03 10,0 0.075 0.00 10,5 0.078 —0,03.
5,0 — 10,0 -1 0 ,5 0,017 0,25 -1 0 ,0 0,017 0.24 —9,5 0.018 0,23

200 10,0 10,0 9,0 0,136 0,11 ю.о 0,146 0.00 П.О 0.157 —0,13
5,0 —10,0 —11,0 0,031 0.45 —ю.о 0,033 0,42 - 9 ,0 0.035 0,39

300 10,0 10,0 8.5 0,193 0.25 10,0 0.216 0,00 11,5 0.241 —0,30
5,0 —10,0 -1 1 ,5 0,044 0,59 —ю.о 0,048 0,60 - 8 ,5 0.055 0.65

500 10,0 10,0 7,5 0,293 0,60 10,0 0.354 0,00 12,5 0,425 —0,85
5.0 -1 0 ,0 -1 2 ,5 0,067 0,98 —10,0 0.081 1,02 - 7 ,5 0,097 1,00

1000 10,0 10,0 5.0 0,475 1,90 10,0 0,686 ,0,00 15.0 0,992 —3,76.
5,0 —10,0 -1 5 ,0 0,109 1.84 -ю .о 0,158 1.98 —5.0 0,227 1,88
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градиента температуры в слюе 200 м (табл. 1). Среднее значение! 
градиента темгаературы в течение года «31меняется от 0,6 до
1,ГС/100 м, среднее ивадратичеоное отклонение от 0,4 до 0,6.' 
Принимая предельную погрешность, равную 2оу можно оценить! 
попрешяость расчепа А^а при иополызования среднего значения у.' 
В результате получено, что при у=0,6±:1,0°С /100 м поправка 
А ^а=0,05+0,12 летом и при y =  1.1 ±  1>1°С/100 м поправ1ка А^а=

Рис. 2. Номограмма для расчета поправок А̂ а. 
Я =2000 м; \>=ГС/100 м.
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1=0,42+!0,01 з и м о й . Изменение поправок А^а ра,сочитаяо при значе
ниях и 4 , предйтавленных в табл. 2.

I На рис. 2 показана диаграмма для расчета поправок в слое 
200 м при Y=1.0°C/100 м. На ошовании формулы (7) мо-гут быть 
пост!роены аналогичные диаграм1мы для друпих значений толщины 

: слоя атмосферы и вертикалыного градиента твМ1Пвратуры воздуха. 
Как следует из рис. 2, значения поиравок А^а для слоя 200 м уве- 

I ли41ив1ают|ся с увеличением влатосодержания слоя (температуры 
I воздуха) и изменяются от 0,2 до 0,6°С при значениях температуры 
на верхней границе слоя t-a— —20°, от 0,3 до 0,9 при — 10°, от
—0,1 до 1,2 при ^н='0°, от — 1,5 до — 1,0 при ^н=Ю ° и от —4,0 до 
—0,1 при tu=20°  при изменении температуры tj,, измеренной ра- 

; диационным термомет|ром на высоте полета, от О до +20°;
Сравнение результатов расчета поправок Aia для слоя 300 м 

при у==0,6°С/100 м но изложенной методике и по диаграмме 
Д. Лоренца [2] показало, что при ^н=20°С расхождение состав
ляет 0,3—0,4°, при ^H==ilO°C^— уменьщается до 0,1 и при более низ
ких температурах воздуха расхо-ждеиий в понрав1ка,х нет. Д ля слоя 
900 м при Y=0,6°C/100 м (различия между раоочитаннымн поправ
ками и по диаграмме Д. Лоренца значительно выще и при 
1 0 ^ /р < 2 5  и 0 < ^ н < 2 0 °С  составляют 0,5—^1,4°С, причем поправии 
по диаграмме Д. Лоренца меньше по абсолютному значению рас
считанных по формуле (7). При других значениях и различия 
не превышают 0,1—^0,3°С.

Выше от1мечалась, что поправ1ка на «нечерноту» чистой водной 
поверхности не .нводиися, поскольку градуировка радиационного 
термомет|ра и контроль его показаний во время измерений произ
водится по излучению воды. Д ля водной поверхности, покрытой 
масляной или нефтяной пленкой, если ее излучательная способ
ность значительно отличается от излучательной опособности чи
стой воды, эту попр'авку следует вводить. При этом необходимо 
учитывать некоторую эффективную излучательную способность, 
т. е.

в =  4 ^ ,  (1 3 )

где бм — излучательная опособность водной поверхности, покрытой 
масляной пленкой. На основании работ [3, 4] значение е можно 
принять равным 0,980. Согласно формуле (5) раочет поправки на 
степень чистоты водной поверхности может быть выполнен с по
мощью зависимости

. <и)

Формула (14) показывает, что поправка А^п зависит не только от 
температуры поверхности воды и .излучения атмосферы, но и от 
влагосодержания и средней температуры слоя атмосферы. Д ля рас
чета Atn по формуле (14) необходимы данные об излучении абсо-
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ЛЮТ1Н0 черного тел1а и излучении атмосферы в ,диагоазоне.8— 13 мкм- 
при безоблачном и облачном небе.

Излучение а'бсолютно черного тела в области спектра 8— 13 мкм 
ра!0счита1Н0 по данным ра/боты К. Е. Яиуш’шсиой [6], в которой 
приводится процент излучения абсолютно черного тела для р аз
личных спектральных интервалов от интегрального потока излу
чения абсолютно черного тела. Зависимость излучения абсолютно 
черного тела в диапазоне 8— 1̂3 мкм от температуры воздуха сле
дующая;
t  . . . . .  ......................... ............................—20 — 10 О 10 20
а 0,026

0,004
0.032
0,005

0,039
0,008

0,047
0,016

0,056
0,03

А. г . Горелик и С. Ф. Калачинский [7] получили зависимость 
излучения атмосферы в области спектра 8—il2 мим от влагосодар- 
ж ааия. Нами выполнен перерасчет этой зависимости для диапазо
на 8— 13 мкм с учетам изменания коэффиоцишта поглощения водя
ного пара в диапазоне от 8 до 13 мкм [1]. В результате прибли
женный расчет £а в кал/(см^-1мин-стер) при малых зенитных 
углах выполняется по формуле

£а =  0,0096 + 0,0027, (15)
где влагосодержание атмосферы W  (в г/см^) при безоблачном 
небе в соответствии с работой Н. А. Тимофеева [8] и с учетом фор
мулы (10) выражается за1виаимостью

=  0,595 • 10°-°®®Ч (16)
Из ряда работ [7 и др.] следут, что излучение атмосферы в об

ласти спектра 8— >13 m ik m  при наличии облачности и, особенно,
Т а б л и ц а  3

Значения поправок А̂ п при безоблачном небе (верхняя строка) 
и при наличии облачности (нижняя строка) для слоя атмосферы 200 м

'а
-20 -10 1 0 ■ 20

0 0,02 0,03 0,09 0,08 —

0,00 0,00 0,00 —0,02 —^

5 0,02 0,04 0,07 0,09 —
0,01 0,01 0,01 —0,01 —

10 — 0,04 0,08 0.11 0,12
— 0,01 0,01 0,00 —0,05

15 — — 0,09 0,13 0,15
— — 0.02 0,01 —0,02

20 — — — 0,14 0,18
— — 0,02 0,00
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облачности нижнего яруса приближается к излучению абсолютно 
черного тела при температуре воздуха, т. е. Еа.=аТ\.

Вьюолнеяиый расчет по формуле (14) показывает, что при 
8= 0 ,980  поправка А̂ п при безоблачном небе изменяется от 0,0 до
0.2.С при изменении температуры воздуха от —20 до +20°С  и тем
пературе воды — от О до 20°С. Поправка при сплошной облач
ности не превышает ± 005° (табл. 3).

Таким образам, поправки Ain к результатам измерений тем
пературы поверхности моря с высоты 200 м можно не вводить при 
значительной облачности, а та1кже при отрицательных температу
рах воздуха при безоблачном небе.

В заключение необходимо отметить, что рассчитанные значе
ния поправок А^а на влияние слоя 200 м (табл. 1) достаточно хо
рошо согласуются с полученными эисперментальным путем [9] 
для условий Баренцева моря.
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в. в. Симонов

ЭНЕРГЕТИЧЕСКИЙ МЕТОД ОЦЕНКИ ВЫСОТЫ 
СТАЦИОНАРНОГО,  

НЕЙТРАЛЬНО-СТРАТИФИЦИРОВАННОГО  
ПОГРАНИЧНОГО СЛОЯ АТМОСФЕРЫ

При движении жвдмо-они В|бли3|и поверхности раздела обычно 
наблюдаются значительные градиенты окорости и внутреннее тре
ние ипрает оущеспвенную роль в общем балансе действующих сил. 
PaiocMiOTpiHM стационарный, го|ри81омталыно-однор1адный погранич
ный слой атмо'сфары на(Д твердой подстилающей поверхностью, 
средний перенос в которо1м создается невзменным по высоте и на
правлению баричеоким лрадиентам. Прим-ем, что существует в ат
мосфере уровень,' начиная с которого можно пренебречь силой тре
ния. Это означает, что сила горизонтального градиента давления 
полностью уравновешивается ш лой Ко|риолиса и отсутствует при
чина для изменения вектора ветра с высотой. Имеется в виду, что 
и сдвиг BeTpia, и обусловленная им турбулентность обязаны своим 
происхождением исключительно наличию подстилающей поверхно
сти. Тоща, если пренебречь диффузией турбулентной энергии, 
можно думать, что область в которой наблюдается пульсационное 
дв!ижение, и абласть с вертикальными градиентами ко!мпонент сред
ней скорости имеют одну и ту же верхнюю границу. В реальной 
атмосфере эта граница между турбулентным пограничным слоем 
и сво!бодным потоком является весьма размытой. И м еется  доста
точно мощный переходный слой, в котором течение носит переме
жающийся характер. В данной работе этот слой стянут в линию, 
а ее местогаолож1ение и принимается за высоту турбулентного по
граничного слоя атмосферы Н. Таким образом под стационарным, 
горизонтально-однорадным пограничным слоем атмосферы по-ни- 
мается охваченная тур'булентным перемешиванием область, на 
верхней границе которой ветер достигает геоскрофичеакого значе
ния, а градиенты скорости, хараитеристики тур-булентнО'Сти и их 
производные обращаются в нуль.

Сущеопвуют различные подходы к определению Я. Часто по
граничный слой расоматривается как асимптотичеоний и гранич
ные условия в завиаимости от метода решения ставятся или на бес-
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танеч1н01сти, иди я а  z=zcc  , т е  Zoo— произвольный уровень, по 
смыслу значительно превышающий Я. Такая стилизация снимает 
трудности, овязанные с наличием неизвестной границы, но позво
ляет дастаточно произвольно тр’актовать само понятие высоты по
граничного слоя атмосферы.

При аналитических методах решения и обработке эксперимен
тального материала за высоту Я  обычно иринимается либо уро
вень, на котором производная от модуля скорости ветра 0|бращ:ает- 
ся в нуль, либо уровень, на котором дейстнительный ветер или со
впадает по нагаравлению с гбострофичасним, или первый раз дости
гает этого значения по скарости [1—3, 12].

При численном решении задачи в расчетной cxeMie появляется 
«внешний» параметр z»a, непосредственно не связанный с физикой 
процесса, но в общем влияющий на конечные результаты. Стада- 
вйтся удобным интерпретировать пограничный слой как интервал 
высот, на KOToipoM происходят освавны'е изменеиия или вектара 
ветра, или касателыного напряжения, или какой-либо другой ха- 
раетеристижи [4—6].

Если при постанавке задачи принимается, что исходная система 
уравнений правом'врва только до высоты Я, на которой и ставятся 
граничные условия, то весьма рашроспраненным, во всяком случае 
для нейтраль1но-1ст|ратиф|ицмров1аиного пограничного слоя, является 
пр.едположение о пропорциональности Я  м«дулю динамической 
скорости у земли w  ̂ :

N  =  1 ^ ,  (1)

где X — параметр Кориолиса, коэф'фициент %■—постоянная и за 
данная величина, которая у различных авторов имеет ра1злич!ные 
численные значения, меняясь в пределах от 0,1 до 1,0 i[5, 7 ,  13,  1 4 ] .  

Если шероховатость подстилающей поверхности включить в число

определяющих парам1етров, то А, оказывается не константой, а функ
цией числа Россби.

Есть и другие методы оценки высоты пограничного слоя. Н а
пример, в работе [8] выдвигается идея о связи Я  с критическим 
числом Рейнольдса, информацию о значении которого можно полу
чить, оп1ир1аясь на лабораторные исследования по устойчивости ла
минарных полрагаичных слоев. 0|снавываясь на этой гипотезе, в ра
ботах [7, 9] для каждой из стратификаций предлагается асимпто
тическая формул1а для толщины пограничного слоя атмосферы.

Существенно ивой подход для вестациоварных условий разви
вается в работах главным образам Дирдорфа [ 1 4 ,  1 5 ] ,  в которых 
высота неустойчиво стратифицированного пограничного слоя рас- 
сч1итывается с помощью дополнительного про/гаостического уравие- 
ния. При устойчи1вой стр1атификации высота Я  определяется по 
интерполяционной формуле, а для нейтральных условий — по фор-/о*
м у л е  (1 )  с Л = 0 ,3 5 .
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I в  данной работе также расоматривается один из возможных 
способов раючета высоты стационарного, горязонталшо-одвородно- 
го по1лра1нич1нопо слоя атмосф'ары.

Рааположим «ачало координат иа подстилающей поверхности, 
напра1В;ИМ ось д: по изобаре, ось z вертикально вв-врх. Тогда для ста- 
ционарнош, горизонтально-одиородного пограя'ичного 'Слоя атм'О- 
сферы уравнения движения мюж1но записать в виде;

=  (2)

=  (3)

Здесь и, V,  Хх, Ху  — |001ст1авляющие скорости вешра и касательно
го напряжения; р — плотность; G — скорость геострофического
ветра.

Умножим уравнение (2) яа  v, (3) — ш  (ы+ G ) ,  вычтем одно 
из другого и проинтегрируем по всему П0;лра1н1ич1н10му слою. С уче
том прилипания при z = 0  и обращения в нуль потоков количест
ва движения при z — H  после некоторых преобразований получим:

Н  9  Н

G'^TT 1 г  9 _у I Gvi. , \ ( dll dv \

где
о о

У'

=  и?
При ламинарном движении касательное иапряжение трения 

обусловливается чисто молекулярной вязкостью. В этом случае
du
d z

dv
d z (5)

и последний член в (4) обращается ib нуль. Будем считать, что для 
турбулентного касательного напряжения выражения типа (5) (по
сле замены коэффициента молекулярной вязкости v на коэффи
циент турбулентного обмена) неприменимы. Тогда рассматривае
мый интеграл в общем ^случае становится отличным от нуля и ему 
можно придать смысл энергии турб|улентных пульсаций акорости, 
проинтегрированной по всей толще пограничного слоя. Ошова- 
нием для тако1го предположения является тот факт, что при лами
нарном течении пульсациюнное движение отсугаотиует и его энер
гия, естественно, также равна нулю. Таким образом, получаем
соотношение:

1 du d v  '
''у d z  d z
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KOTOpiOie можно иопользовать как дополнительное условйе для оцен
ни высоты Я. Под Ьи понимается т,а часть турбулентной энергии, 
которая незаииаимо от отратифшации существует только за счет 
динамическоБо фа1Ктора; — жоэффициент пропорщион.ально1Спи.

В'ключе|ние гипотезы (6) в исходную nocxaiBoiHKiy задачи исклю
чает использование пинотезы Буссинеска. Лучше всего вообще отка
заться от каких-либо выражений, овявыиающзях потоки с распре
делением асредненных характеристик. В настоящее время приобре
тает популярность теория спроевия попра1н(нч1вого слоя, в которой 
значения потоков определяются из соответствующих дифферен- 
циальны'Х ураввений второго порядка [16— 18]. Однако этот под
ход требует привлечения целого ряда дополнительнык гапотез 
и определения нескольких новых констант.

В данной работе использаванне гипотезы (6) проводится в рам
ках модели паграничногю слоя, опирающейся на теорию пути сме
шения и обеспечивающей неравенство нулю подынтегрального вы
ражения в (4) и (6) [10]. Достигается это учетом еще одного сла
гаемого в представлении пульсационных характеристик через 
осредненные. Теперь при расчете касательных напряжений необхо
димо находить не только первые, но и третьи пр'ОИ31ВО:дные от иско
мых соспавляющих средней скорости. Дифференциальные характе
ристики рассчитываются с меньшей точностью, чем, например, ин
тегральные. Подставив (6) В (4) и выразив из проинтеприро- 
вавного уравнения (3), леш о получить для расчета Я  формулу, 
содержащую только интепральные хирактеристини: 

н  н
^ budz  =  - ^  ^  {Ои — dz,  (7)
о о

которая и использовалась во всех выполненных расчетах.
Получение дифференциальных уравневий 4-ш порядка и вся 

постановка задачи в целом приведены в работе [10]. Здесь мы вы
пишем в беаразмерном виде исходную систему уравнений и гра
ничных условий, использавав в качестве характерных масштабов 
следующие;

Ь^ =  с - Н ^ Н у ,  =
Начало координат расположено на уровне шерохюватости под

стилающей поверхности, ось х  направлена по изобаре, ось z  — вер
тикально вверх. Обозначая штрихом дифференцирование по z  
и ост'авляя для простоты у безразмерных переменных старые обо
значения, имеем;

- ^ { L u ' "  +  Ы ' )  - f  г) =  0;

{ Ы "  +  k v ' ) - i i ^ - ~ \ - ,d z

dz ' ^2 v-л:- 1 у
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k  =  x lY b - ,  L =  o. ,Pk\L ' ДХ

^= -(/n  +  a z ) ( l - 2 ) '« ;  
при 2 =  0: Й =  t) =  0; u!" =  v'" =  0;

/6 = 6'" =  0;
, If

при z  =  I: Ц =  1; -y =  0; =  0; u' =  v '  =  0-, b' =  0.

Даполнительное условие (7), с помощью которого в процессе 
итераций определяется беэразм-ерная высота П0гранич.н01г0 слоя 
y —lkHjG, в безразмерном виде записывается следующим образом:

1 I
7  ̂ 6„afz =  V-2 J  (и — w^} dz.

В приведенных уравнениях и граничных условиях; Ь, к, I — энер
гия, иозффициант и масштаб турбулентности, соответственно; L —■ 
наэффициедт прапарционалыности порея, третьей производной в вы
ражениях для турбулентных потоков; /д — масштаб турбулентно

сти при 2= 0 ; / — геострофический коэффициент трения;

ах,='Сьх2£'- ‘ii; й = 1 + т /п ;  K2— 0,5§uYc.  Расчеты выполнены при 
а ь = ’1,0; с= 0 ,1 ; Сь=10"^; и = 0 ,4 ;  m =il,05. Отсутствие обширного 
и достаточно надежного экспериментального материала по зависи
мости 'ВЫСОТЫ пограничного слоя атмосферы от В1нешних факторов 
затрудняет выбор аптим,альной в е л ти н ы  р„. В данной работе все 
расчеты выполнены при Рм==0,8, которое при указанных выше зна
чениях остальных констант дает для числа Рособи R o = 1 0 ’’ высо
ту Я=10Э1 м.

Исходные диф|ф|0ренциальные уравнения аппроксимируются ко- 
нечно-разностными, которые решаются методам последовательных 
приблнж1еиий на ЭВМ М-220. Область интегриров(ания представля
ется сеткой, оод|0ржащ>ей 156 узлов, неравномерно расположенных 
по высоте. В нижних 10% пограничного слоя находится 81 узел 
с постоянным в логарифмическом масштабе шагом. Выше распола
гается 75 узлов с шагом равяым 0,012. При такой разбивке верти
кальной координаты первый безразмерный шаг по высоте равняет
ся 4,345-10-'^, что поэволяет проводить расчеты до чисел Рособи 
порядка 10*. Подробное изложение конечно-!разностно1го представ- 
левия исходной постановки задачи и метода ее решения имеется 
в работе [И ] .

Н а рис. 1 приведены рассчитанная зависимость у  от числа Рос
сби (оплошая кривая) я  знспер1им10нтальные данные из работ [2 ,3 ]. 
Верхняи граница динам|Ического попранич/ного слоя определялась 
в этих работах или каж высота, на кото1рой реальный и геострофи- 
ческий ветер совпадает по скорости (Я ), или — яо нанравлещию 
{Hd). Кружками на графике показаны безразмерные значения Я ,

120



К'^еспишми — Hd- К сожалению, экопериментальные данные охва
тывают весьма уаний диапазон чисел Ro и имеют ори этом замет- 
хый разброс. При оравяании получевнюй кривой с экоперименталь- 

иыми результатами можно, видимо, оказать, что характер измене
ния у от Ro получился цравильный. Высота пограничного слоя по
степенно уменьшается с увеличением Ro. В данной постановке Я  
уменьшается примерно от 1890 м при Ro =  10  ̂ до 860 м при 
Ro=10«.

Рис. 1. Зависимости безразмерной высоты по
граничного слоя (сплошная линия)

и параметра  ̂ (штриховая линия) от числа 
Россби.

Экспериментальные данные из работ [2, 3]; х — без
размерная высота О  — Н.

Н а ЭТ01М же рисунке пунктирной нривой показана зависимость

от числа Ro коэффициента пропорциональности к, входящего в фор
мулу (1). Изменение этого параметра в диапазоне Ro от 10  ̂ до 10®

оказалось невелико, а среднее значение X равно примерно 0,35. 
Если получетная зависимость у  от Ro отражает реальное положе

ние вещей, то и функция X от Ro, во всяком случае качественно,

является прашльной. Величины у я X связаны между собой через 
геострофический коэффициент трения /, а зависимость f  от Ro по
лучается достаточно близкой к представленным в различных pai6o- 
тах ранее и к экапериментальным данным. Это видно из рис. 2, if:o- 
торый иллюстрирует зависимости f  и угла полнапо повюрота ветра
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Рис. 2. Зависимости коэффициента трения (/) 
и угла поворота (2) от числа Россби, полученные 
в данной работе (сплошная линия) и в моногра

фии [5] (штриховая линия).

в пограничном слое а  от числа Ro, получеиньне в данной работе 
(сплошные кривые) и прив1еденные, например, в монографии [5] 
(пунктирные).

Результаты данной работы и статьи [10] говорят о том, что при 
расчете геострофичеакого коэффициента трения, угла поворота 
ветра и профилей метеоэлементав, оообенио в нижней части погра

ничного слоя, можно пренебречь зависимостью параменра X от чис
л а  Ro. При олисанной постановке задач|и и выбранных значениях 
констант вполне допустимо в диапазоне Ro от 10  ̂ до 10® пользо-

ваться Х=0,35. В работах, привлекающих для определения Н  фор
мулу (1), садержагтся аналогичные р10ко1мендац«и об использова

нии фиксированного зачения % при любыос Ro. Этот факт вместе 
с  полученным нами результатом сви1Двтелыст®ует, чак нам каж ет
ся в пользу предложенного метода расчета Н. Более точный вывод 
можно будет сделать после получения и обработки дополнительно
го экопаряментального материала, ох1ватывающего весь реальный 
диапазон чисел Роосби.
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